Messungen von Wasserisotopologen
von der planetaren Grenzschicht bis zur oberen Troposphare
zur Untersuchung des hydrologischen Kreislaufs

Zur Erlangung des akademischen Grades eines

DOKTORS DER NATURWISSENSCHAFTEN
von der Fakultéit fiir Physik
des Karlsruher Instituts fiir Technologie (KIT)

genehmigte

DISSERTATION

von

Dipl.-Phys. Emanuel Christner

aus Sitia, Kreta

Tag der miindlichen Priifung: 23.01.2015
Referent: Prof. Dr. Johannes Orphal

Korreferent: Prof. Dr. Thomas Leisner






Zusammenfassung

Wasser in der Atmosphére der Erde beeinflusst mafgeblich das Wettergeschehen, ist wich-
tiger Bestandteil der atmosphérischen Chemie und ist verantwortlich fiir ~75% des na-
tiirlichen Treibhauseffekts von 33K [Schmidt et al. 2010]. Durch die Schlisselrolle von
Wasser in der Atmosphére ist ein detailliertes Verstdndnis atmosphérischer Transportpfa-
de und Dehydrierungsmechanismen von hochster Bedeutung fiir verlassliche Projektionen
des globalen Klimas. Wasserisotopologe bieten in diesem Zusammenhang eine einzigartige
Moglichkeit, das Verstandnis tiber Prozesse im hydrologischen Kreislauf zu vertiefen [Dans-
gaard 1964; Risi et al. 2012]. Wegen unterschiedlicher Dampfdriicke und Diffusionskonstan-
ten werden Wasserisotopologe bei Phaseniibergéngen fraktioniert. Das Konzentrationsver-
héltnis von Wasserisotopologen enthélt daher komplementér zu Feuchtigkeitsmessungen
Information iiber die Kondensations- und Verdunstungsgeschichte einer Luftmasse.

In diese Arbeit werden Fortschritte auf dem Feld der Isotopologen-Forschung in den drei
Bereichen Instrumentenentwicklung, Messung und Modellierung vorgestellt.

Messungen in der kontinentalen atmosphéarischen Grenzschicht

In der kontinentalen atmosphérischen Grenzschicht von Karlsruhe (Deutschland) wurden
withrend 18 Monaten Messungen der Isotopologe Hy'®O, Hy'®O und HDO in Wasserdampf
durchgefiihrt. In der Messreihe wurden isotopische Charakteristika auf drei Zeitskalen iden-
tifiziert und untersucht. Lokale Feuchtigkeitsquellen fiihrten im Sommer zu einem Tages-
gang der isotopischen Zusammensetzung des Wasserdampfs. Isotopenaustausch zwischen
fallendem Regen und Wasserdampf fithrte zu einer Abreicherung schwerer Wasserisotopolo-
ge in Wasserdampf wihrend des Durchzugs von Wetterfronten. Dehydrierung von Luftmas-
sen durch Ausregnung im Zusammenspiel mit kontinentaler Evapotranspiration bewirkte
eine Saisonalitdt der isotopischen Zusammensetzung des Wasserdampfs. Zur Analyse der
Zeitreihe wurde ein lagrangesches Isotopologen-Modell entwickelt, das in der Lage ist, die
Messungen gut zu reproduzieren. Es wurde verwendet, um den Anteil der Pflanzentrans-
piration an der kontinentalen Evapotranspiration zu beziffern. Aufserdem ermdoglichte der
Vergleich von Messung und Modell die Identifikation zweier Verdunstungsregimes bei Bo-
dentemperaturen unter dem Gefrierpunkt. Bei niedrigen Bodentemperaturen (<—9,2 bis
—2,4°C) implizieren die Messungen Sublimation von Schnee als Hauptquelle fiir Feuch-
tigkeitseintrag. Bei hoheren Bodentemperaturen naher unter dem Gefrierpunkt deuten die
Messungen auf anschmelzenden Schnee und Verdunstung aus einem Fliissigkeitsfilm hin.

Messungen in der oberen Troposphéire

Fiir flugzeuggestiitzte in-situ Messungen von Hy'®O und HDO entwickelten Dyroff et al.
[2010] das ISOWAT I-Laserspektrometer. Seit 2010 wird ISOWAT I im Rahmen des Pro-
jekts CARIBIC regelméfig auf einem Passagierflugzeug installiert. Dort fiihrt es in-situ
Messungen von Wasserisotopologen in der oberen Troposphére durch. In dieser Arbeit wird
das Instrument charakterisiert. Messunsicherheiten werden beziffert und ein Algorithmus
zur Reduktion optischer Interferenzfringes in der Postprozessierung wird vorgestellt, der
die Messgenauigkeit des ISOWAT I-Spektrometers um einen Faktor 2 verbessert.

Mithilfe des entwickelten Algorithmus zur Verbesserung der Messgenauigkeit und einer



automatisierten Bestimmung von Messunsicherheiten ist es mdoglich, aus den flugzeugge-
stiitzten ISOWAT I-Messungen HDO/H,'O-Beobachtungen zu extrahieren, die bis hinab
zur Feuchtigkeit von 40 ppm eine Messunsicherheit besser als 80 % haben. Der Umfang
dieser Daten betrégt 75 Messstunden bei einer Zeitauflosung von 1 Hz. Damit ist ein ein-
zigartiger Datensatz mit den weltweit ersten regelméfigen HDO/ H2160—in-situ-Messungen
der oberen Troposphéare entstanden. Im Mittel stimmen die Messungen gut mit den weni-
gen verdffentlichten Daten iiberein. Durch die grofie rdumliche Abdeckung und den lang-
en Messzeitraum ermoglichen es diese Messungen erstmals, den Einfluss unterschiedlicher
Transportpfade und Dehydrierungsmechanismen auf das HDO /H,'60O-Verhiltnis der obe-
ren Troposphére zu belegen. Die Messungen zeigen, dass Luftmassen extratropischer Her-
kunft bei gleicher Feuchtigkeit ein 98 %o niedrigeres HDO/H,'6O-Verhiltnis aufweisen als
Luftmassen aus tropischer hochreichender Konvektion. Zudem implizieren die Messungen,
dass in den Tropen hochreichende Konvektion und langsamer Aufstieg von Luftmassen
in mesoskaligen Konvektionssystemen wichtige Transportkanéile von Feuchtigkeit in eine
Hohe von 10 bis 12 km sind.



Abstract

Water in the Earth’s atmosphere is responsible for ~75 % of the natural greenhouse effect
of 33 K [Schmidt et al. 2010], transports huge amounts of latent heat and is involved in ma-
ny chemical reactions. For this reason, a detailed understanding of atmospheric transport
pathways and dehydration mechanisms is a prerequisite for reliable predictions of climate
change. In this context, the isotopic composition of atmospheric water provides a unique
opportunity to improve the understanding of the hydrological cycle [Dansgaard 1964; Risi
et al. 2012]. Because of different vapor pressures and diffusion-constants water isotopes are
fractionated during phase changes. Consequently the isotopic composition of atmospheric
water contains information about the condensation and evaporation history of an air mass.
This work reports on improvements of the ISOWAT I-spectrometer for highly sensitive
airborne measurements of water-isotope ratios, presents first regular in-situ measurements
of upper tropospheric HDO/H,'%O-ratios and describes a new model for investigation of
water isotopes in the atmospheric boundary layer.

Observations from the continental atmospheric boundary layer

Water vapor isotope-ratios HDO /H,'%O and Hy**O/H,00 have been measured in the con-
tinental atmospheric boundary layer at Karlsruhe from January 2012 to May 2013. This
time series shows isotopic signatures on three time scales. Local moisture sources led to a
diurnal cycle in summer. Isotope exchange between falling rain and water vapor resulted
in pronounced drops of the isotope-ratios during the passage of frontal systems. Dehydra-
tion of air masses in combination with continental evapotranspiration was responsible for
a seasonal cycle of the isotope-ratios. A lagrangian isotope model was developed in order
to analyze the time series. The modelled isotope-ratios show good agreement with the
observations and were used for a partitioning of the continental evapotranspiration. Fur-
thermore the combination of observations and modelling allowed to identify two regimes of
snow sublimation. At low temperatures (<—9.2 to —2.4°C) the results imply sublimation
of snow with minor isotope fractionation. At higher temperatures (<0°C) observations
imply fractionating evaporation of melting snow.

Observations from the upper troposphere

Dyroff et al. [2010] developed the ISOWAT I-spectrometer for airborne measurements of
HDO/H,'%O-ratios. Since 2010 the spectrometer is part of the project CARIBIC and mea-
sures HDO/ H21GO during regular long-distance flights. This work contains a detailed cha-
racterization of the ISOWAT I-spectrometer and presents an algorithm, which reduces
measurement uncertainty due to interference fringes by a factor of 2.

Based on an automated determination of measurement uncertainty during post-processing,
it was possible to extract 75h of 1Hz-HDO/Hy'®O-measurements with an uncertainty
<80 %0 from the CARIBIC-observations. This in-situ dataset is unique with respect to
amount of data and spatial coverage. On average the data agree with the scarce published
observations. Due to the intercontinental coverage, the measurements allow to distinguish
the impact of different transport pathways on the isotopic composition of the upper tro-
posphere. The observations reveal an especially low HDO/H,'®O-ratio in air masses with
extra-tropical origin. In tropical air masses a HDO/ H2160—ratio was observed, which was
on average 98 %o higher than the HDO/ H2160-ratio of extra-tropical air. In addition, the
observations imply two important transport pathways in the tropics: lofting of air in deep
convection and slow ascent in mesoscale convective systems.
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1. Einleitung

Wasser kommt in der Atmosphére der Erde in seinen drei Aggregatzustinden vor. Es ist
gespeichert in Ozeanen, Eisschilden, Seen, Fliisssen und Grundwasser. Der hydrologische
Kreislauf verbindet iiber Verdunstung, atmosphérischen Transport und Niederschlag die
verschiedenen Wasserreservoirs.

Durch den latenten Wérmeinhalt von Wasserdampf tragt troposphérischer Transport zu
einem groften Teil zur globalen Umverteilung des enormen Energieiiberschusses der strah-
lungsexponierten Tropen bei [Oort 1971; Czaja und Marshall 2006]. Kondensationsbedingte
Freisetzung latenter Warme bestimmt zudem mafsgeblich die troposphérische Temperatur-
verteilung und die Stérke der troposphérischen Dynamik.

Als starker Infrarotabsorber verursacht atmosphérisches Wasser in Form von Wasserdampf
und Wolken ~75% des natiirliche Treibhauseffekts von 33 K [Schmidt et al. 2010] und be-
stimmt so mafgeblich die globalen Temperaturen. Ein genaues Verstdndnis des hydrologi-
schen Kreislaufs und der atmosphérische Feuchtigkeitsverteilung ist daher Voraussetzung
fiir verlassliche Klimaprojektionen. Solomon et al. [2010] schreiben ~30 % des anthropoge-
nen Strahlungsantriebs zwischen 1980 und 2000 allein einer geringfiigigen Feuchtigkeitser-
héhung in der unteren Stratosphére zu.

Satelliten [Jin et al. 2007; Santer et al. 2007], Radiosonden [Durre et al. 2009|, Flugzeuge
[Moninger et al. 2010] und Bodenstationen ermdoglichen heute kontinuierliche Beobach-
tungen der atmosphérischen Luftfeuchtigkeit mit globaler Abdeckung. In Verbindung mit
computergestiitzten Atmosphirenmodellen ermoglichen die Atmosphédrenmessungen Wet-
tervorhersagen und Klimaprojektionen.

In erster Ordnung wird die Feuchtigkeitsverteilung der Troposphére durch die mit zuneh-
mender Hohe fallende Temperatur bestimmt. Im Einzelnen bestimmen viele weitere Pro-
zesse wie konvektive Luftmassenmischung und Kondensatverdunstung die Feuchtigkeits-
verteilung und Dynamik der Troposphéare. Wegen der Komplexitit der Prozesse werden
diese in Atmosphérenmodellen durch Parametrisierungen repréasentiert. Parametrisierun-
gen konnen sich in verschiedenen Atmosphérenmodellen unterscheiden und sind oft aus
Feuchtigkeitsmessungen allein nicht validierbar [Field et al. 2014]. Sherwood et al. [2014]
fiihren die Hélfte der Unsicherheit der Klimasensitivitdt auf eine Verdopplung der COs-
Konzentrationen auf unterschiedliche Reprisentationen konvektiver Luftmassenmischung
in verschiedenen Klimamodellen zuriick.

Das Konzentrationsverhéltnis von Wasserisotopologen kann in diesem Zusammenhang wich-
tige Informationen enthalten. Wasserisotopologe unterscheiden sich in ihren Dampfdriicken
und werden daher bei Phaseniibergéngen fraktioniert. Das Verhéltnis der Konzentrationen
verschiedener Wasserisotopologen erlaubt es deshalb, kondensationsbedingte Dehydrierung
einer Luftmasse von Prozessen wie Luftmassenmischung zu unterscheiden. Auf Grund die-
ser komplementéren Information zur Luftfeuchtigkeit wird seit einigen Jahren die Simula-
tion von Wasserisotopologen in verschiedenen Atmospharenmodellen implementiert. Bei-
spielsweise untersuchten Wright et al. [2009] mit Hilfe von Wasserisotopologen den Einfluss
von Kondensatverdunstung im GISS-Modell. Risi et al. [2012] nutzten Wasserisotopologe
um tberschétzte Diffusion als Ursache fiir einen Feuchtigkeitsbias des LMDZ4-Modells zu
identifizieren. Field et al. [2014] bewerteten mit Hilfe von Wasserisotopologen unterschied-
liche Parametrisierungen konvektiver ’entrainment-strength’ im GISS E2-Modell.



Modell

Abbildung 1: Themenfelder der Doktorarbeit. Mit dieser Arbeit werden Fortschritte in drei
komplementédren Bereichen der Isotopologen-Forschung erzielt. Instrument: Ein Algorithmus zur
Reduktion optischer Interferenzen verbessert die Messgenauigkeit des ISOWAT I-Spektrometers
fiir flugzeuggestiizte Wasserisotopologen-Messungen um einen Faktor 2. Messung: Diese Arbeit
stellt Wasserisotopologen-Messungen aus der planetaren Grenzschicht und die weltweit ersten re-
gelméfigen in-situ-Messungen von Wasserisotopologen aus der oberen Troposphére vor. Modell:
Zur Interpretation der Messung wurden hier idealisierte Isotopologen-Modelle entwickelt, die in
Verbindung mit den Messungen Einblick in Prozesse des hydrologischen Kreislaufs geben.

Zum Vergleich mit den Modellen stellen verschiedene satellitengestiitzte Instrumente globa-
le Isotopologen-Datenséitze der unteren/mittleren Troposphére und unteren Stratosphére
zu Verfiigung!. Wegen hoher systematischer Messunsicherheit der Fernerkundungsmessun-
gen und dem Mangel an in-situ Isotopologen-Messungen der mittleren und oberen Tro-
posphére beschrankt sich die Verwendung der Messungen bisher meist auf den Vergleich
geographischer Muster der Isotopie in Modell und Messung [Field et al. 2014].

Diese Arbeit stellt Ergebnisse aus dem Feld der Isotopologen-Forschung vor, die von Mes-
sungen in der planetaren Grenzschicht bis zu Beobachtungen in der oberen Troposphére
reichen (Abbildung 2). Fortschritte liegen in den drei komplementéiren Bereichen Instru-
mentenentwicklung, Messung und Modellierung. In dieser Verbindung gibt die Arbeit einen
tieferen Einblick in den atmosphérischen Teil des hydrologischen Kreislaufs.

Abschnitt 3 stellt eine 18-monatige Messreihe der Isotopologe H,'%0, H,'*O und HDO
in Karlsruhe (Deutschland) vor. Sie wurde im Rahmen des Projekts MUSICA (MUIti-
platform remote Sensing of Isotopologues for investigating the Cycle of Atmospheric water)
gemessen und zeigt den Einfluss saisonaler, wetterbedingter und lokaler Prozesse auf die
Isotopie von Wasserdampf der planetaren Grenzschicht in Karlsruhe. Fiir ein umfassendes
Versténdnis der Messungen wurde ein neues lagrangesches Isotopologen-Modell entwickelt.
Es ist in der Lage die Isotopologen-Messreihe aus Karlsruhe gut zu reproduzieren und wird
genutzt, um Feuchtigkeitsquellen in der planetaren Grenzschicht zu beziffern und den Pro-
zess der Schneeverdunstung genauer zu beschreiben.

Ein instrumenteller Teil (Abschnitt 4) beschreibt die Herausforderung von Isotopologen-
messungen bei geringen Konzentrationen in der oberen Troposphére. In diesem Kapi-
tel wird eine Charakterisierung des Laserspektrometers ISOWAT I [Dyroff et al. 2010]
fiir flugzeuggestiizte Messungen in der oberen Troposphére durchgefiihrt. Ein Algorith-

'SCIAMACHY (unteren Troposphiire, [Frankenberg et al. 2009]), TES (mittleren Troposphire, [Worden
et al. 2007]), TASI (mittlere Troposphére, [Schneider und Hase 2011]), ACE-FTS (TTL/LMS/LS (Tro-
pical Tropopause Layer / Lowermost Stratosphere / Lower Stratospere), [Randel et al. 2012], MIPAS
(TTL/LMS/LS, [Steinwagner et al. 2010])
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Abbildung 2: Einordnung der hier vorgestellten Wasserisotopologen-Messungen in den hydrolo-
gischen Kreislauf. rot: wichtige Transportpfade im atmosphérischen hydrologischen Kreislauf.
griin: Messregionen der Isotopologen-Messungen, die im Rahmen der Projekte MUSICA (MUIti-
platform remote Sensing of Isotopologues for investigating the Cycle of Atmospheric water) und
CARIBIC (Civil Aircraft for Regular Investigation of the Atmosphere Based on an Instrument
Container) untersucht wurden. Isotopologen-Messungen, die im Rahmen des Projekts MUSICA in
Karlsruhe (Deutschland) durchgefiihrt wurden, werden hier verwendet um Prozesse in der konti-
nentalen atmosphérische Grenzschicht (ABL von Atmospheric Boundary Layer) zu studieren. Die
weltweit ersten regelméfigen in-situ Messungen von Wasserisotopologen in der oberen Troposphére
(UT von Upper Troposphere) belegen erstmals den Einfluss unterschiedlicher Transportmechanis-
men wie tropischer Konvektion und Warm Conveyor Belts auf die Isotopie der UT. LS: untere
Stratosphére (von Lower Stratosphere), LMS: Lower Most Stratosphere, TTL: Tropical Tropo-
pause (Transition) Layer, LZRH: Hohe neutraler Strahlungswiarmung (Level of Zero Radiative
Heating).

mus wird beschrieben, der es erlaubt, in der Postprozessierung die Messunsicherheit von
ISOWAT I durch optische Interferenzen um einen Faktor 2 zu reduzieren. Aufserdem wird
ein Verfahren vorgestellt, das es ermoglicht, Messunsicherheiten fiir jede Einzelmessung von
ISOWAT I in der Postprozessierung zu bestimmen. Auf Grundlage dieser Unsicherheiten
kann eine objektive Qualitdtsfilterung von Messungen durchgefiithrt werden. Weiter wird
in diesem Kapitel ein neues Kalibrationskonzept fiir Instrumente zur Isotopologenmessung
vorgestellt, das schnelle und verléssliche Kalibrationen im Labor und im Feldeinsatz ermog-
licht. Abschnitt 4.3 gibt einen kurzen Uberblick zur Weiterentwicklung des Spektrometers
zum ISOWAT II-Prototypen. Dieser erweitert das obere ISOWAT I-Messlimit von 800 ppm
Luftfeuchtigkeit auf 30.000 ppm. Wahrend der MUSICA-Satellitenvalidierungs-Kampagne
wurde ISOWAT II fiir flugzeuggestiitzte in-situ Messungen von HDO /H,'0 zwischen 0 und
7km Hohe eingesetzt. Die Messungen ermoglichten systematische Biases im HDO/ H216O-
Verhaltnis von TASI-Fernerkundungsmessungen von 50 %o zu identifizieren.



Seit 2010 ist das ISOWAT I-Spektrometer Bestandteil von CARIBIC (Civil Aircraft for
Regular Investigation of the Atmosphere Based on an Instrument Container). Im Rah-
men des Projekts wird regelméfig ein Container mit wissenschaftlichen Messinstrumenten
auf einem Lufthansa Passagierflugzeug installiert. Zusammen untersuchen die Instrumente
mehr als 100 Spurengase der oberen Troposphére und unteren Stratosphéire. Nach Cha-
rakterisierung von ISOWAT I, Reduktion der Messunsicherheit und Qualitétsfilterung der
Messungen ist der weltweit erste Datensatz mit regelmiRigen HDO/H,'0O-in-situ Messun-
gen der oberen Troposphére entstanden (Abschnitt 5). Mit ihrer grofe rédumlichen und
zeitlichen Abdeckung belegen die Messungen erstmalig, dass unterschiedliche Transport-
pfade und Dehydrierungsmechanismen charakteristische HDO/H,'O-Verhiltnisse in der
Feuchtigkeit der oberen Troposphére hinterlassen.



2. Wasserisotopologe als Tracer

Wasserisotopologe unterscheiden sich in physikalischen Eigenschaften wie Dampfdruck und
Diffusionsgeschwindigkeit. Phaseniibergénge im hydrologischen Kreislauf fithren daher zur
Fraktionierung unterschiedlicher Wasserisotopologe. Die Konzentrationsverhéltnisse von
Wasserisotopologen enthalten daher komplementére Information zur Luftfeuchtigkeit und
konnen helfen das Versténdnis des hydrologischen Kreislaufs zu verbessern.

Bereits 1936 fiihrten Riesenfeld und Chang [1936] Isotopologen-Messungen an Niederschlag
durch und diskutierten dampfdruckbedingte Fraktionierung (VIE: Vapor Pressure Isotope
Effect, Abschnitt 2.1.2) von Wasserisotopologen bei der Verdunstung. Dansgaard [1953]
beschreibt die Abreicherung einer Luftmasse an schweren Isotopologen mit zunehmendem
Ausregnungsgrad und sinkender Taupunkttemperatur (Temperatureffekt) als einen durch
VIE verursachten graduellen Rayleigh-Prozess [Rayleigh und Ramsay 1894|. Craig [1961]
fand mit globaler Giiltigkeit die sogenannte Meteroric Water Line (MWL), einen Zusam-
menhang zwischen den Isotopologen H,'60, H,'80 und HDO in Niederschlag. Craig und
Gordon [1965] stellen ein einfaches Evaporations-Kondensations-Modell vor, um die globale
MWL qualitativ zu erkléaren. Es berticksichtigt neben VIE zusétzliche kinetische Fraktionie-
rung (KIE: Kinetic Isotope Effect, Abschnitt 2.1.3) bei der Verdunstung aus dem Ozean.
Dansgaard [1964] diskutiert die Verwendung des Temperatureffekts zur Rekonstruktion
von Paldotemperaturen aus Isotopologen-Messungen an Eisbohrkernen. Seit 1961 stellen
Isotopologen-Messungen von Niederschlag im Rahmen des GNIP (Global Network for Iso-
topes in Precipitation) einen globalen Datensatz an Wasserisotopologen-Messungen dar
und kryogene Probensammlung [Taylor 1968] erméglicht die Untersuchung der Isotopie von
Wasserdampf der Atmosphére. Heute erlauben neue Laserabsorptionsverfahren die flug-
zeuggestiitzte und hochaufgeloste in-situ Messung atmosphérischer Wasserisotopologen-
Konzentrationen [Webster und Heymsfield 2003; Hanisco et al. 2007; Iannone et al. 2009b;
Sayres et al. 2010] und Fernerkundungsmessungen von Satelliten [Payne et al. 2007; Wor-
den et al. 2007; Steinwagner et al. 2007; Schneider und Hase 2011| erméglichen regelméfige
Beobachtungen von Wasserisotopologen mit globaler Abdeckung.

Abschnitt 2.1 gibt einen Uberblick iiber Vorkommen und Eigenschaften verschiedener Was-
serisotopologe. Abschnitt 2.2 fithrt aus, wie das Konzentrationsverhéltnis von Wasserisoto-
pologen zur Interpretation verschiedener Prozesse genutzt werden kann. Abschnitt 2.3 gibt
Beispiele fiir die Verwendung von Wasserisotopologen zur Untersuchung des hydrologischen
Kreislaufs.

2.1. Isotopenphysik
2.1.1. Hintergrund und Definitionen

Isotope bezeichnen Atome des gleichen chemische Elements mit unterschiedlicher Neutro-
nenanzahl. Isotopologe bezeichnen entsprechend Molekiile, deren atomare Bestandteile sich
nur in ihrer Isotopenform unterscheiden. Wasser in der Atmosphére tritt in unterschied-
lichen Isotopologenformen auf. Das stabile Isotopolog H,'%0 ist das bei weitem hiufigste
Wasserisotopolog. Andere Wasserisotopologe konnen in stabile und radioaktive (z.B. TTO,
HTO) Isotopologen-Formen unterschieden werden. Tabelle 1 zeigt die haufigsten stabilen
Wasserisotopologe im hydrologischen Kreislauf und ihre relative Héufigkeit in dem Ozean-

wasserstandard VSMOW (Vienna Standard Mean Ocean Water).



Tabelle 1: Hiufigste stabile Wasserisotopologe und Verhéltnisse im VSMOW-Standard (Vienna
Standard Mean Ocean Water). Die Kurzform HDO bezeichnet das Isotopolog H2H'6O.

H,'%0  1.000.000

H,'80 2005
H,'70 373
HDO 312

Definition der /-Notation
Ublicherweise wird bei der Angabe von Konzentrationsverhéltnissen zweier Isotopologe

in einer Wasserprobe ein seltenes Wasserisotopolog mit dem haufigsten Wasserisotopolog
H,'00 verglichen:

- [HDO] - [H,®0]
o =fgrop b e = () W

Eckige Klammern bezeichnen die Konzentrationen der Isotopologe.

Wegen geringer Konzentrationen der seltenen Wasserisotopologe wird iiblicherweise nicht
das absolute Zahlenverhéltnis betrachtet, sondern die Abweichung des Konzentrations-
verhéltnisses von Wasserisotopologen in einer Probe (Rpyobe) relativ zu dem Verhéltnis
der Konzentrationen in einem Referenzstandard angegeben. Historisch wurde als Referenz
meist der Ozeanwasserstandard SMOW von Craig [1961] verwendet. Heute wird als Refe-
renzstandard gewohnlich der mittlere Ozeanwasser-Standard VSMOW (Vienna Standard
Mean Ocean Water, Tabelle 1) genutzt (RVSMOW), der sich am historischen SMOW ori-
entiert:

o RD,Probe
Rp vsmow = =—————
Rp vsmow
(2)
o R18,Probe
Rigvsmow = =————
Rig, vsmow

Die §-Notation gibt Abweichungen der Isotopologenverhéltnisse relativ zum Referenzstan-
dard in Promille an:

RD,Probe

dDvsmow (H20) = (
Rp vsmow

— 1) - 1000 = (RD,VSMOW — 1) - 1000 [in %0]

R rooe .
58 0vsmow (H20) = [ =22 1) .1000 = (Risvsmow — 1) - 1000 [in %]
Ry8 vsmow
(3)

Dieser Definition folgend hat eine Probe mit Dvsyow (H20)=0 das gleiche HDO/H,'60-
Konzentrationsverhéltnis wie der VSMOW-Standard. Positive d-Werte entsprechen Was-



Tabelle 2: Isotopologenverhéltnisse im hydrologischen Kreislauf nach Sodemann [2006].

Natiirliche Reservoirs oD S0
Ozeanwasser —28...+10 —6...+3
Arktisches Meereis 0...+25 —-3...+3
Mariner Wasserdampf —100...—75 —15...—11
Tschadsee +15...4+50 +8...+16
Alpine Gletscher —130...—90 —19...-3
Gronland <—150...—100 —39...—25
Antarktis <—150...—100  —60...25
50 T T T T T T T 1.3

16
pO(H2 (@)

10F

pO(HDO) 112

| iber Wasser__ &

111

Séattigungsdampfdruck / hPa
-
. =p(H®0) / p (HDO)
p = PolM2 @) 1P

o1 .. iiber Eis

-50 -40 30 -20 -10 0 10 20 30
Temperatur / °C

Abbildung 3: Sittigungsdampfdriicke (pp) von Hy'%0 und HDO zwischen —50 und +30 °C iiber
Fliissigkeit bzw. Eis. po(H,'®0) nach (Smithsonian Tables, 1984, nach Goff und Gratch, 1946).
griin (durchgezogene Linie): Fraktionierungsfaktor {iber Fliissigkeit [Horita und Wesolowski 1994]
griin (gestrichelte Linie): Fraktionierungsfaktor iiber Eis [Jancso und Van Hook 1974].

ser, das ein hoheres Isotopologenverhéltnis aufweist, als der mittlere Ozeanwasserstandard.

Wasser mit dDvgmow (HoO)=-1000 %o enthélt kein HDO.

Da diese Arbeit ausschlieklich Wasserisotopologe diskutiert, werden der besseren Uber-
sichtlichkeit wegen anstatt der Bezeichnungen dDvsymow (H20) und §'8Ovsmow (H20) die
kiirzeren Schreibweisen dD und §'®0 verwendet. Rp vsmow und Rp ysmow werden mit
der Schreibweise Rp und Rig abgekiirzt.

Tabelle 2 zeigt 6D und §'8O verschiedener natiirlicher Reservoirs.

Definition der Einheit ppm

Zur Beschreibung von HoO-Konzentrationen wird in dieser Arbeit die Einheit ppm ver-
wendet. Dem WMO Report 206 von 2011 folgend bezeichnet ppm hier gmol HoO pro mol
trockener Luft.

2.1.2. Gleichgewichtsfraktionierung VPIE (Vapor Pressure Isotope Effect)

Wegen ihrer unterschiedlichen Massen unterscheiden sich Wasserisotopologe in ihren S&tti-
gungsdampfdriicken (po(Hy'00)> po(Hy®0)> po(HDO). Diese resultieren aus unterschied-
lichen Nullpunktsenergien der Isotopologe, die wiederum von der reduzierten Masse der
Isotopologe abhingen. Mit sinkendem Dampfdruck steigt die Aufenthaltswahrscheinlich-
keit eines Isotopologs in der Phase mit den stédrkeren Bindungen. Da die Phaseniibergénge



reversibel sind, stellt sich nach geniigend langer Zeit ein Gleichgewicht ein. Die dampfdruck-
bedingte Isotopologen-Fraktionierung zwischen zwei Phasen wird daher auch als Gleichge-
wichtsfraktionierung bezeichnet.

_ Bpgissig _ [MDO]niissig/ [Hy'°Olgiissig _ po(H,'°0) 51
R, pampt p(HDO)/p(H,1°0) 1o(HDO)

aD,Dampf,ﬂﬁssig(T)

)= R13 fliissig [Hy'"®Olfiissie/ [Hy'%Olgiissis  po(Ho'60)

s Dampttisis(l) = 3 P(H,150)/p(H,70) po(H,70)
aD,Dampf,fiissig (1), @18, Dampt fissie(T):  Temperaturabhéngige Fraktionierungsfaktoren
Rp fliissigs 118 fiissig: Verhéltnis der Wasserisotopologe in der Fliissigphase
Rp Dampts 118 Dampt: Verhaltnis der Wasserisotopologe in Wasserdampf
p: Partialdruck tiber natiirlichem Wasser
Po: Sittigungsdampfdruck iiber reinem H,'**O, HDO
oder Hy'80

Abbildung 3 zeigt die Sittigungsdampfdriicke po(H,'¢0) und po(HDO) in Abhingigkeit
von der Temperatur. Die Temperaturabhéngigkeit der Dampfdriicke ist Ursache fiir einen
Anstiegt des Fraktionierungsfaktors bei niedrigen Temperaturen.

Die Gleichgewichtsfraktionierungsfaktoren « (ap Dampf,fiissig: 18, Dampf,fiissigs D, Dampf,Eis»
Q18 Dampf,Eis) lassen sich in Labormessungen fiir verschiedene Phasentibergénge und unter-
schiedliche Temperaturen bestimmen:

L 115,88-(T° /1011)—162,01- (T2 /108)+794,84-(T/10%)—161,04-(10~3)4+299,92-(10* /T3)
AOD, Dampf,fliissig €

—76,85-10~4+671,23-(1072 /T)—166,64- (101 /T2)+350,41-(10% /T3
Q18 Dampf fliissig e ( /T) ( /T%) ( /T%)

__ _—0,0945+16829 /T2
D, Dampf,Eis — € /

___—0,028224+11,839/T
18, Dampf,Eis — € /

()

T: Temperatur in K
QDampf fiissig:  Fraktionierung zwischen Fliissig- und Gasphase nach Horita und Wesolowski [1994]
QDampf, Eis: Fraktionierung zwischen Eis- und Gasphase nach Jancso und Van Hook [1974]

Tabelle 3 zeigt die Fraktionierungsfaktoren nach Horita und Wesolowski [1994] und Jancso
und Van Hook [1974] fiir verschiedene Temperaturen.

Finden im hydrologischen Kreislauf Phaseniibergdnge im thermodynamischen Gleichge-
wicht statt, lassen sie sich mit Hilfe der Gleichgewichtsfraktionierung beschreiben. Ver-
dunstung aus dem Ozean ist auf Grund der Gleichgewichtsfraktionierung gegeniiber der
Fliissigphase an schweren Isotopologen abgereichert (Tabelle 2). Findet wihrend des grof-
skaligen Transports von Luftmassen Ausregnung statt, gehen bevorzugt schwere Isotopo-
loge in das Kondensat iiber, so dass die HDO/H,'00- und H,'80/H,00-Verhiltnisse des
Wasserdampfs kontinuierlich mit dem Dehydrierungsgrad der Luft sinken. Wegen der ho-
hen reduzierten Masse von HDO sind Anderungen im 6D etwa 8 mal stiirker als im §'%0
zu beobachten.



Tabelle 3: Gleichgewichtsfraktionierungsfaktoren bei unterschiedlichen Temperaturen. T>0°C:
Fraktionierungsfaktoren iiber Fliissigkeit nach Horita und Wesolowski [1994]. T<0 °C: Fraktionie-
rungsfaktoren iiber Eis nach Jancso und Van Hook [1974].
T [OC] [67p) a18

40 1,064 1,008

30 1,074 1,009

20 1,082 1,010

10 1,097 1,011

0 1,112 1,012

-10 1,160 1,017

-20 1,183 1,019

-30 1,209 1,021

2.1.3. Kinetische Fraktionierung KIE (Kinetic Isotope Effect)

Finden Phaseniibergéinge schnell und damit nicht im Gleichgewicht statt, kommt zur
Gleichgewichtsfraktionierung « eine kinetische Fraktionierung mit Trennfaktor g, hin-
VAR

Qleffektiv. = Oé(T) * Qkin (6)

Ein prominentes Beispiel fiir kinetische Fraktionierung ist Verdunstung aus dem Ozean in
unterséttigte Luft. Sie ist begrenzt durch den Transport durch die laminar-viskose Grenz-
schicht zwischen Fliissigkeit und turbulent durchmischter Atmosphére. Aufgrund unter-
schiedlicher Diffusionseigenschaften unterscheidet sich der Transferwiderstand fiir die ver-
schiedenen Isotopologe. Die Dilﬂ’usionskonstanten D der Isotopologe hangen von der Masse
der Isotopologe ab: D o« m™2. Im Fall rein molekularer Diffusion beispielsweise in Bo-
denporen ergibt sich der kinetischer Fraktionierungsfaktor? ayi, aus dem Verhéltnis der
Diffusionskonstanten verschiedener Isotopologe. Merlivat [1978] bestimmte experimentell
das Verhéltnis der Diffusionskonstanten der Isotopologe in Luft (Dyy,):

DH 160
Dpm = —22 = 10,9755 £ 0,0009
Dupo
(7)
.D 16
Digam = —2-2 = 10,9723 £ 0,0007
DH2180

Im Fall molekularer Diffusion ist ay;, maximal und es gilt ayi, = D;ll. Im Fall turbulenten
Transports zum Beispiel iiber offenen Wasserkorpern sinkt der Einfluss kinetischer Frak-
tionierung. Tabelle 4 gibt einen Uberblick zu kinetischen Fraktionierungsfaktoren unter
verschiedenen Bedingungen bei der Verdunstung.

Fiir H,'80/H,'°0 kénnen KIE und VPIE dhnliche GréRenordnung haben, fiir HDO/H,!60
ist VPIE wegen der hoheren reduzierten Masse von HDO in der Regel deutlich grofer als
KIE.

2In der Isotopenphysik wird der Begriff kinetische Fraktionierung oft fiir irreversible chemische oder
biochemische Reaktion verwendet und von transportbedingter Fraktionierung zum Beispiel durch die
Massenabhéngigkeit der Diffusionskonstante unterschieden. Im dem Feld der Wasserisotopologe hat
sich die Bezeichnung ’kinetische Fraktionierung’ fiir transportbedingte Isotopentrennung etabliert und
wird in diesem Sinn auch in dieser Arbeit verwendet.



Tabelle 4: Kinetische Fraktionierungsfaktoren fiir Verdunstung.
Dy, Verhéltnis der Diffusionskonstanten zweier Wasserisotopologe.

Qkin,dD  kin,§'80

Qkin ~ D;ll, trockener Boden, 1,0251 1,0281
Modell [Mathieu und Bariac 1996]
in ~ Dm!?. feuchter Boden, 1,0168  1,0187

Modell [Mathieu und Bariac 1996]

offener Ozean, 2m/s Windgeschwindigkeit in 10 m Hoéhe,  1,0058  1,0066
Labor [Merlivat und Jouzel 1979]

offener Ozean, 10 m/s Windgeschwindigkeit in 10 m Hohe, 1,0038  1,0043
Labor [Merlivat und Jouzel 1979]

offener Ozean, 1,0039  1,0076
empirisch [Pfahl und Wernli 2009]

2.2. Interpretation von Isotopologen-Messungen

oD und §'%0 dndern sich im hydrologischen Kreislauf mit dem Grad der Dehydrierung
einer Luftmasse, durch Mischung von Luftmassen und durch KIE bei Phaseniibergéngen
im Ungleichgewicht. Wichtige Konzepte zur Interpretation von Isotopologen-Messungen
lauten daher:

1. Isotopologenverhéltnisse sind ein Indikator fiir kondensationsbedingte Luftmassen-
dehydrierung und erlauben es, unterschiedliche Dehydrierungsmechanismen zu un-
terscheiden [Schneider et al. 2014].

2. Unterschiedliche Isotopologenverhéltnisse verschiedener Feuchtigkeitsquellen und Re-
servoirs ertffnen die Moglichkeit, den Beitrag einzelner Quellen zur Luftfeuchtigkeit
zu quantifizieren [Hanisco et al. 2007].

3. Aus Kombination dreier Wasserisotopologe ist es moglich Fraktionierung durch VPIE
und KIE zu unterscheiden und Riickschliisse auf mikrophysikalische Prozesse zu zie-
hen [Jouzel und Merlivat 1984].

4. Klimaarchive speichern die Isotopologenverhéltnisse vergangener Zeiten. Wegen eines
Zusammenhangs zwischen Isotopologenverhéltnis und Taupunkttemperatur werden
Wasserisotopologe als Proxy fiir Paldotemperaturen verwendet |[Dansgaard 1964].

Die folgenden Abschnitte geben einen Uberblick iiber diese Anwendungsmaoglichkeiten. Da-
zu wird vorerst von der idealisierten Annahme ausgegangen, dass jeweils nur ein Prozess
die Isotopie einer Luftmasse bestimmt.

2.2.1. Das Rayleigh-Modell fiir graduelle Dehydrierung

In der Atmosphére ist Abkiihlung von Luftmassen eine wichtige Ursache fiir Dehydrierung.
Wird Wasserdampf soweit abgekiihlt, dass der Sattigungsdampfdruck des Wassers po(7T')
den Wasserdampfdruck unterschreitet, findet Kondensation statt.
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Wasserdampf
Zeitpunkt t;

P N-dN
Wasserdampf // R-dR
Zeitpunkt t,
N
R \\ Kondensat
Zeitpunkt t;
dN
aR

Abbildung 4: Beschreibung infinitesimaler Kondensation von Luftfeuchtigkeit mit dem Rayleigh-
Modell.

N: Anzahl von HoO-Molekiilen zum Zeitpunkt g
R: Isotopologenverhéltnis zum Zeitpunkt tq

dN und dR: Anderung von N und R zwischen ¢y und ¢,
a(T): Temperaturabhingiger Fraktionierungsfaktor.

Nach der Clausius-Clapeyron-Gleichung sinkt der Sattigungsdampfdruck pg(T") stark nicht-
linear mit der Temperatur 7"

in(@)___H___H_ Ko ®
ar T(vg—vy) vy R/T?

po(T):  Séttigungsdampfdruck von Wasser iiber der Fliissigphase

T: Temperatur

H: molare Verdampfungsenthalpie

Vg molares Volumen der Fliissigphase

Vg molares Volumen der Gasphase

R,: Gaskonstante von Wasserdampf

Kondensiert Wasser in einem Luftpaket gehen schwere Wasserisotopologe entsprechen der
temperaturabhéngigen Fraktionierungsfaktoren «(7') bevorzugt in das Kondensat iiber.
Wird das Kondensat durch Ausregnung entfernt, bleibt isotopisch leichterer Wasserdampf
in der Wolke zuriick. Um die steigende Abreicherung schwerer Wasserisotopologe in der
Wolke mit fortschreitendem Dehydrierungsgrad zu beschreiben, wird hiufig ein Rayleigh-
Modell [Rayleigh und Ramsay 1894; Dansgaard 1964; Johnson et al. 2001a| verwendet:

Kondensiert aus einer Luftmasse mit N HoO-Molekiilen und Isotopologenverhéltnis R eine

infinitesimale Menge (dN) HoO-Molekiile aus, so betrigt das Isotopologenverhéltnis im
Kondensat a(7') - R (Abbildung 4). Die Massenbilanz lautet:

RN =(R—dR)(N —dN)+ «(T) - R-dN 9)
Unter Vernachlassigung des Produkts der differentiellen Groéfsen folgt daraus:

dR dN
— = () —1) —= (10)

Fiir konstante Temperatur lédsst sich die Gleichung integrieren und es folgt ein exponenti-
eller Zusammenhang zwischen dem Isotopologenverhéltnis und dem Dehydrierungsgrad:
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Abbildung 5: Rayleigh-Kurven fiir Luftmassen mit Herkunft aus Regionen mit unterschiedlicher
relativer Luftfeuchtigkeit (RH) und Ozeanoberflichentemperatur (SST). (a) Der Anteil schwerer
Wasserisotopologe in Wasserdampf sinkt durch Kondensation mit steigendem Dehydrierungsgrad.
(b) Mit sinkender Taupunkttemperatur einer Luftmasse sinkt der Anteil schwerer Wasserisotopo-
loge in Wasserdampf durch Kondensation.

R=R, (%)a_l (11)

Np:  Anzahl an HyO-Molekiilen in der Luftmasse zu Beginn des Prozesses

Ry:  Isotopologen Verhiltnis zu Beginn des Prozesses

+: Dehydrierungsgrad. Der Dehydrierungsgrad eines Luftpakets kann alternativ
durch das Verhéltnis der Wasserdampf-Mischungsverhéltnisse oder in guter Naherung
durch das Verhiltnis der spezifischen Luftfeuchtigkeiten ausgedriickt werden.

Da in der Atmosphére Dehydrierungsgrad und Temperatur wegen Gleichung 8 zusammen-
héngen, ist « nicht konstant. Zur Berechnung von Rayleigh-Kurven R(%) kann daher

beispielsweise graduelle Dehydrierung entlang eines idealisierten adiabatisches Tempera-
turprofils angenommen werden [Johnson et al. 2001b|. In dieser Arbeit werden gemit-
telte Temperatur-Profile verwendet, die in dem Projekt CARIBIC mit einem Flugzeug
wihrend der Auf- und Abstiege gemessen wurden (Appendix B). Als Startwert fiir die
Rechnung wird eine initiale Luftfeuchtigkeit angenommen und die Isotopie im tempera-
turabhéngigen Gleichgewicht mit Ozeanwasser berechnet. Weiter wird angenommen, dass
Luft trocken-adiabatisch abkiihlt, bis der temperaturabhéngige Sattigungsdampfdruck dem
Dampfdruck der Luftfeuchtigkeit entspricht, d.h. bis die relative Luftfeuchtigkeit 100 % er-
reicht. Anschlieftend wird der Einfluss gradueller Dehydrierung durch Kondensation auf
die Isotopologenverhéltnisse nach Gleichung 11 berechnet. Es wird dazu angenommen,
dass sich Kondensat im isotopischen Gleichgewicht entsprechend der Fraktionierungsfak-
toren «(7') bildet und anschliefend sofort ausgeregnet wird, so dass es nicht mehr mit der
Wolke wechselwirken kann. Bei fehlenden Nukleationskeimen kann unterkiihlte Fliissigkeit
in Misch-Phasen-Wolken bis zu -40 °C existieren. Daher wird hier fiir Lufttemperaturen bis
-30°C Dampfdruck und Isotopenfraktionierung iiber Fliissigkeit [Horita und Wesolowski
1994 angenommen. Bei Temperaturen unter -30 °C wird Fraktionierung iiber Eis verwen-
det [Jancso und Van Hook 1974].

Abbildung 5a zeigt Rayleigh-Kurven fiir ein mittleres tropisches vertikales Druck-Tempe-
ratur-Profil (Appendix B). dD zeigt starke Abreicherung in HDO mit zunehmendem De-
hydrierungsgrad. Grofsen Einfluss auf die Isotopie-Feuchtigkeits-Relation einer Luftmasse
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Abbildung 6: Verhiltnisse von Wasserisotopologen in Niederschlag. Der Farbcode zeigt §'%0
des RCWIP-Modells (Regionalized Cluster-based Water Isotope Prediction), das auf Messungen
des GNIP (Global Network of Isotopes in Precipitation) beruht. (a) Isotopologenverhiltnisse von
Niederschlagen im Winter (DJF) (b) Isotopologenverhiltnisse von Niederschligen im Sommer
(JJA).

hat deren initiale Feuchtigkeit. Anderungen der Gleichgewichtsisotopie mit der Ozean-
Oberflichen-Temperatur betragen im 6D nur ~1%:/°C und haben geringen Einfluss auf
die Rayleigh-Kurven. 680 zeigt einen qualitativ dhnlichen Verlauf wie §D. Wegen des
niedrigeren Fraktionierungsfaktors zwischen H,'80/H,'%0 sind §'80-Anderungen aber um
einen Faktor von ~8 geringer als in dD. Abbildung 5b zeigt die gleichen Ergebnisse aufge-
tragen gegen die Temperatur der Luftmasse. Wegen der annéhernd exponentiellen Abhén-
gigkeit des Sattigungsdampfdrucks von der Temperatur ist die Relation zwischen R und
T linearer als die Relation von R und Feuchtigkeit. Zwei graue Linien zeigen die unter-
schiedlichen Kondensationstemperaturen fiir unterschiedliche Luftfeuchtigkeit am Boden.
Bis dieses Level erreicht ist, sinkt lediglich die Temperatur, aber spezifische Luftfeuchtig-
keit und Isotopie &ndern sich nicht. Am Gefrierlevel wird wegen apampf,fiissig > ®Dampf,Eis
die Steigung der R-T-Relation etwas grofser.

e Die Relation zwischen Isotopie und Dehydrierungsgrad fithrt zu globalen isotopischen
Mustern. Abbildung 6 illustriert die Abnahme des Isotopologenverhéltnisses mit geo-
graphischer Breite, Hohe iiber dem Meeresspiegel und Entfernung zur Kiiste mit
§180-Daten des auf GNIP-Messungen (Global Network of Isotopes in Precipitation)
beruhenden RCWIP-Modells (Regionalized Cluster-based Water Isotope Prediction,
[Terzer et al. 2013])3.

e Komplementér zur spezifischen Luftfeuchtigkeit (¢) spiegeln Wasserisotopologe den
kondensationsbedingten Dehydrierungsgrad ¢/qo einer Luftmasse. Reduzierte aus-
schliefslich Kondensation die Feuchtigkeit einer Luftmasse, ist die Isotopie ein Indi-
kator fiir ¢o in der Quellregion einer Luftmasse.

e Der Zusammenhang zwischen Isotopie und der Taupunkttemperatur bei Nieder-
schlagbildung macht Wasserisotopologe zu einem Proxy fiir die Rekonstruktion von
Paldotemperaturen aus Eiskernen [Dansgaard 1964; Jouzel et al. 1997].

3International Atomic Energy Agency: RCWIP (Regionalized Cluster-Based Water Isotope Prediction)
Model - gridded precipitation 6'*0 and 6?H isoscape data. International Atomic Energy Agency, Vi-
enna, Austria, <2013>, verfugbar unter http://www.iaea.org/water (Download am 2013-05-15).
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Abbildung 7: Isotopie der Evapotranspiration. Pflanzentranspiration kann Bodenfeuchtigkeit oh-
ne Isotopologen-Fraktionierung in die Dampfform iiberfithren, wihrend Verdunstung von Boden-
feuchtigkeit zu dampfdruckbedingter und kinetischer Isotopologenfraktionierung fithrt [Zhang et
al. 2010].

2.2.2. Quantifizierung unterschiedlicher Quellen

Enthélt eine Luftmasse Feuchtigkeit aus zwei unterschiedlichen Quellen, lasst sich im Fall
definierter Isotopie der Quellen der Feuchtigkeitsanteil gquelle1 bzw. gQuelle2 beider Quellen
bestimmen (Partitioning):

GMischung = GQuellel t dQuelle2

qQuellel * 5Quellel + qQuelle2 * 5Quelle2
gMischung

5Mischung =

dQuellel, dQuelle2:  Feuchtigkeit aus zwei Quellen

0:

Isotopologenverhiiltnis 6D oder 6180

Beispiele fiir die Verwendung von Isotopologen zur Quantifizierung unterschiedlicher Quel-
len sind:

14

e Evapotranspiration bezeichnet die Summe von Feuchtigkeitseintrag durch Evapora-

tion {iber den Boden ggyaporation und Transpiration von Pflanzen g¢rvanspiration- Beide
Quellen unterscheiden sich deutlich in ihrer Isotopie, da die Isotopie von Pflanzen-
transpiration im Tagesmittel meist der Isotopie von Bodenfeuchtigkeit entspricht,
die Isotopie der Evaporation aber durch VPIE und KIE gegeniiber der Isotopie von
Bodenwasser verschoben ist (Abbildung 7) [Zhang et al. 2010]. Die unterschiedliche
Isotopie der beiden Feuchtigkeitsquellen kann genutzt werden, um die Anteile von
Pflanzentranspiration und Evaporation an der Evapotranspiration zu quantifizieren.

Mischung von Luftmassen unterschiedlicher Feuchtigkeit und Isotopie kann zu starken
Abweichungen gegeniiber dem Rayleigh-Modell fithren. Im theoretischen Grenzwert-
fall der Verdiinnung feuchter Luft mit Trockenluft sinkt die Feuchtigkeit, doch die
Isotopie des Gemischs entspricht der Isotopie der feuchten Luft. Zur Quantifizierung
kann Gleichung 12 leicht modifiziert werden:
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Abbildung 8: 6D und §'*0 des Rayleigh-Modells. (a) dD-5'%0-Relation der blauen Kurve in
Abbildung 5. (b) Vergroferter Ausschnitt aus (a).

dMischung = I qQuelle1 + (1 - f) * Quelle2

(13)
5 . f * Luftmassel * 5Luftmassel + (1 - f) * Luftmasse2 5Luftmasse2
Mischung —
gMischung
(Luftmasse: Volumenmischungsverhéltnisse zweier Luftmassen
O uftmasse: 5D oder 680 zweier Luftmassen

fbzw. (1 — f): relative Anteile der zwei Luftmassen am Gemisch

Hanisco et al. [2007] quantifizieren mit §D-Messungen den Anteil von Luft mit tropi-
schem, konvektivem Ursprung in der extratropischen Lowermost Stratosphere. Noone
et al. [2011] quantifizieren mit Isotopologen-Messungen den Feuchtigkeitsfluss aus der
marinen Grenzschicht in die freie Troposphére.

2.2.3. Deuterium Excess als Indikator fiir kinetische Fraktionierung

Gleichgewichtsfraktionierung fiihrt zu qualitativ @hnlicher Information im 6D und 6'80.
Bis hinab zu 6D~ —320 %o bzw. 68O~ —40 %o unterscheiden sich Anderungen lediglich um
den dampfdruckbedingten Faktor ~8 (Abbildung 8a). Fiir Luft aus einer Verdunstungs-
quelle wie dem Ozean mit 6Dogean~0 und 6'800gean~0 dhnelt die §D-6'¥O-Relation des
Rayleigh-Modells daher iiber einen weiten Bereich einer Ursprungsgeraden mit Steigung 8.
Bereits 1961 wurde eine isotopische globale Meteoric Water Line (MWL) mit dieser Stei-
gung in global verteilten Niederschlagen bestétigt. Im Gegensatz zum Rayleigh-Modell hat
die MWL aber einen Ordinatenabschnitt von +10 %o [Craig 1961al.

Eine Abweichung zur Ursprungsgeraden mit Steigung 8 wird als Deuterium Excess be-
zeichnet:

Deuterium Excess = 6D — 8- 6'%0 (14)

Dieser Isotopenparameter 2. Ordnung erlaubt es, kinetische Fraktionierungseffekte von
dampfdruckbedingter Gleichgewichtsfraktionierung zu separieren, da oy, sp und Qi 5180
eine dhnliche Grofie haben, wahrend sich ap und a1 um einen Faktor 8 unterscheiden. Ein
Deuterium Excess der MWL von +10 %o deutet auf systematische kinetische Fraktionie-
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rung wahrend der Verdunstung aus dem Ozean in untersattigte Luft hin. Der Zusammen-
hang zwischen der Stérke kinetischer Fraktionierung bei der Verdunstung aus dem Ozean
und Unterséttigungsgrad der Luft wird beispielsweise von Merlivat und Jouzel [1979], Gat
[1996], Gat et al. [2003] und Uemura et al. [2008| belegt.

e Die Abhéngigkeit der kinetischen Fraktionierung bei der Verdunstung von dem Unter-
sattigungsgrad der Luft macht Deuterium Excess in Eiskernen zu einem Paldoproxy
fiir relative Luftfeuchtigkeit iiber dem Ozean [Merlivat und Jouzel 1979; Jouzel et al.
1982; Masson-Delmotte et al. 2005].

e Molekularer Diffusion in Bodenporen kann zu besonders starker kinetischer Frak-
tionierung in kontinentaler Verdunstung fithren (Tabelle 4). Deuterium Excess kann
daher ein Indikator fiir kontinentale Verdunstung sein [Aemisegger et al. 2014].

e Kondensatbildung kann bei Ubersittigungsbedingungen im starken Ungleichgewicht
erfolgen (z.B. Schneebildung bei polaren Temperaturen [Jouzel und Merlivat 1984]).
Deuterium Excess kann deshalb ein Indikator fiir Mikrophysik sein.

2.2.4. Das Craig-Gordon-Modell fiir Verdunstung

Basierend auf einem linearen Widerstandsmodell [Sverdrup 1951| entwickelten Craig und
Gordon [1965] das Craig-Gordon-Modell. Es beschreibt kinetische Fraktionierung bei der
Verdunstung in Abhéngigkeit von dem Untersittigungsgrad und der Isotopie der Atmo-
sphére. Zur Herleitung der Craig-Gordon-Gleichung wird hier das HDO /H,'%0O-Verhiiltnis
betrachtet. Die Ausfiihrungen gelten aber analog auch fiir das Hy'®O /H,'®O-Verhiltnis.

Die Verdunstungsrate von H,'%0 kann beschrieben werden als:

E(H 160) _ 1 . p(H216O)Grenzschicht - p(H2160)Atmosphére (15)
2 q P
E(H,'%0): Verdunstungsrate von Hy'%0
g: Transferwiderstand der laminaren Grenzschicht zwischen Fliissigkeit

und Wasserdampf fiir H,'¢O
2160)Grcnzschicht: Partialdruck von H2160 in der laminaren Grenzschicht
1 O) atmosphare: ~ Partialdruck von H2160 in der Atmosphére
P: Luftdruck
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Fiir die Verdunstungsrate von HDO gilt entsprechend:

1 p(HDO)Grenzschicht - p(HDO)Atmosphére

E(HDO) = p Iz
- i ) RD,Grenzschicht . p(H2160)Grenzschicht - RD,Atmosphére : p(H2160)Atmosphére
g P
(16)

E(HDO): Verdunstungsrate von HDO
g’ Transferwiderstand der laminaren Grenzschicht zwischen Fliissigkeit

und Wasserdampf fiir HDO
p(HDO)Grenzschicht:  Partialdruck von HDO in der laminaren Grenzschicht
P(HDO) Atmosphare:  Partialdruck von HDO in der Atmosphére
P: Luftdruck
RD.Grenzschicht: HDO/H,'%0O-Konzentrationsverhiltnis in der laminaren Grenzschicht
RD Atmosphiire: HDO/H,'%0-Konzentrationsverhiltnis in der Atmosphére

Unter Annahme einer gesittigten und mit der Fliissigphase equilibrierten laminaren Grenz-
schicht gilt:

RD,Grenzschicht = ap (T)_l : RD,ﬁﬁssig (17)

Rp fiiissig: Isotopie des verdunstenden Reservoirs

Unter der weiteren Annahme, dass die Temperatur der Atmosphére der Temperatur an
der Oberflache gleicht, gilt zudem:

H 160 .
RH = p( 216 )Atmosphare (18)
p(H2 O)Grenzschicht
RH: relative Luftfeuchtigkeit zwischen 0 und 1
Es folgt dann fiir die Isotopie der Verdunstung:
RD Verd N 1 E(HDO) o 1 RD,ﬂﬁssig/aD (T) — RH - RD,Atmosphére
) t 5 -
ST Rpvsmow E(Hy'%0) T cudnop l—RH
(19)
akin,éD:%
Rp Verdunstung: ~ Auf VSMOW normiertes Isotopologenverhéltnis der Verdunstung
Rp fiissig: Auf VSMOW normiertes Isotopologenverhéltnis des verdunstenden
Reservoirs

Rp Atmosphire:  Auf VSMOW normiertes Isotopologenverhéltnis von Wasserdampf
der Atmosphére
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Die Craig-Gordon-Gleichung wurde in verschiedenen Studien validiert [Benetti et al. 2014;
Steen-Larsen et al. 2014] und zeigt die Abhéngigkeit der Isotopie der Verdunstung von der
relativen Luftfeuchtigkeit und dem Gradienten der Isotopie zwischen Fliissigphase und At-
mosphére. Fir den theoretischen Fall von RH=0 vereinfacht sich die
Fraktionierung nach der Craig-Gordon-Gleichung zu aefrextiv = @(T") - ain. Im Fall hoher
relativer Luftfeuchtigkeit verschiebt Verdunstung die Isotopie des atmosphérischen Wasser-
dampfs in Richtung eines isotopischen Gleichgewichts mit der Fliissigphase. Da der Nenner
der Craig-Gordon-Gleichung fiir hohe relative Luftfeuchtigkeit klein wird, kann der Betrag
der Isotopie von Verdunstung sehr hoch werden und effektiv zur isotopischen Equilibrierung
zwischen Fliissig- und Gasphase fiithren.

2.3. Wasserisotopologe im hydrologischen Kreislauf

Durch die Abhéngigkeit der Isotopologenverhéltnisse von Dehydrierung, Mischung und
Transporttyp bei Phasentiibergdngen werden Wasserisotopologe fiir ein breites Spektrum an
Anwendungsmoglichkeiten genutzt. Sie reichen von der Untersuchung mikrophysikalischer
Prozesse, wie der Eisbildung in Ubersittigungsbedingungen [Jouzel und Merlivat 1984],
iber die Validierung und Optimierung globaler Atmosphérenmodelle [Field et al. 2014]
bis zur Nutzung als Paldoproxy fiir Temperatur und relative Luftfeuchtigkeit [Dansgaard
1964; Masson-Delmotte et al. 2005]. Dieser Abschnitt gibt einen Uberblick iiber wich-
tige Fraktionierungsprozesse im hydrologischen Kreislauf und abgeleitete Anwendungen
(Abbildung 9). Eine ausfiihrliche Beschreibung von Prozessen, welche in dieser Arbeit un-
tersucht werden, findet sich in den einzelnen Kapiteln.

1. Hauptverdunstungsquelle ist der Ozean. Da der VSMOW-Standard aus einer Mi-
schung verschiedener Ozeanwasserproben besteht, liegen §D und ¢80 von Ozeano-
berflichenwasser nahe um 0. Bei der Verdunstung findet eine erste dampfdruckbe-
dingte Abreicherung schwerer Wasserisotopologe statt, die in Wasserdampf zu einem
dD von etwa -80 %o fithrt (Tabelle 2). Hinzu kommt transportbedingte kinetische
Abreicherung bei der Verdunstung, die sich mithilfe des Craig-Gordon-Modells (Ab-
schnitt 2.2.4) beschreiben lasst. Im globalen Mittel fiihrt die kinetische Fraktionierung
bei der Verdunstung zu einem Deuterium Excess von etwa +10 %o in Niederschlagen
[Craig 1961a].

2. Verdunstung von Spriihwasser bei hoher Windstérke iiber dem Ozean kann eine wei-
tere Quelle fiir Luftfeuchtigkeit sein. Im Falle der vollstdndigen Verdunstung ist dieser
Feuchtigkeitsbeitrag fraktionierungsfrei und kann fiir eine Abschétzung des Spriih-
wasseranteils genutzt werden [Gat et al. 2003].

3. Landeinwérts sinkende Temperaturen fithren zu einem steigenden Dehydrierungsgrad
von Luft und einem isotopischen 'Kontinentaleffekt’, einem zum Kontinentalinneren
hin fallenden Isotopologenverhiltnis in Wasserdampf und Niederschldgen (Abbildung
6).

4. Analog zum Kontinentaleffekt fiihren niedrige Temperaturen mit zunehmender Héhe
zu einem isotopischen "Hoheneffekt’ (vgl. z.B. Abreicherung in den Alpen in Abbil-
dung 6).

5. Die Hohenabhéngigkeit der Isotopie macht Isotopologe zu einem Proxy fiir die Pa-
ldoaltimetrie [Blisniuk 2005; Rowley und Garzione 2007|. Vries und Simmers [2002]
nutzen die héhenabhéngige Isotopie von Niederschligen zur Untersuchung der sai-
sonalen Zusammensetzung von Grundwasser in Gebirgsregionen.
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Abbildung 9: Verwendung von Wasserisotopologen zur Untersuchung des hydrologischen Kreis-
laufs. rot: Prozesse die zu einem fallenden Anteil schwerer Wasserisotopologe im Wasserdampf

fiihren. griin: Prozesse die zu einem steigenden Isotopologenverhéltnisses in Wasserdampf fiihren.
hellblau: Verwendung von Wasserisotopologen zu Rekonstruktion paldoklimatischer Bedingungen.
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Die Abhéangigkeit der Niederschlagsisotopie von Dehydrierungsgrad bzw. Taupunkt-
temperatur ermdglicht die Rekonstruktion von Paldotemperaturen mit Hilfe des Ver-
héltnisses von Wasserisotopologen in Eiskernen [Dansgaard 1964|. Da die Isotopie-
Temperatur-Relation von der Ozeanoberflachentemperatur abhéngt und auch konti-
nentaler Feuchtigkeitseintrag die Relation verdndert, liegt der Nutzen vor allem in
der hochaufgelosten Rekonstruktion von Variationen, die aber einer Absolutkalibra-
tion bediirfen.

Der Zusammenhang zwischen Deuterium Excess und relativer Luftfeuchtigkeit bei
der Verdunstung lasst zudem Riickschliisse iiber den Untersattigungsgrad boden-
naher Luft im Paldoklima zu [Masson-Delmotte et al. 2005].

Feuchtigkeitseintrag nach Ausregnung verdndert die Isotopie-Temperatur-Relation
ein Luftmasse. Eine Hauptquelle fiir kontinentalen Feuchtigkeitseintrag in den
mittleren Breiten ist Pflanzentranspiration (Abschnitt 3.5). Im Tagesmittel iiber-
fiihrt sie Bodenfeuchtigkeit ohne Fraktionierung in die Gasphase. Dies fiihrt zu einer
Erhohung des Anteils schwerer Wasserisotopologe in Wasserdampf und kompensiert
vor allem im Sommer zum Teil den Kontinentaleffekt (Abschnitt 3).

Eine weitere kontinentale Feuchtigkeitsquelle ist Verdunstung von Bodenfeuchtigkeit.
Durch dampfdruckbedingte Fraktionierung ist sie an schweren Wasserisotopologen
weiter abgereichert als Pflanzentranspiration. Die unterschiedliche Isotopie beider
Quellen ermoglicht eine Quantifizierung der Anteile der einzelnen Beitrdge an der
gesamten Evapotranspiration [Zhang et al. 2010].

Kinetische Fraktionierung bei der Verdunstung von Bodenfeuchtigkeit erhoht zudem
Deuterium Excess und kann ebenfalls fiir eine Quantifizierung der Bodenverdunstung
genutzt werden [Aemisegger et al. 2014].

Grundlage fiir die Nutzung des Isotopologenverhéltnisses von Eiskernen als Palédo-
proxy ist der Zusammenhang zwischen der Isotopie von Niederschlag und der Tau-
punkttemperatur bei Niederschlagsbildung. Voraussetzung dabei ist, dass sich die Iso-
topie gefrorenen Niederschlags wiahrend des Falls nur wenig dndert. Im Gegensatz zu
gefrorenem Niederschlag kann fliissiger Niederschlag mit Wasserdampf wechselwirken.
Fillt Regen durch untersattigte Luft, kann Regenverdunstung die Niederschlagsisoto-
pie verdndern [Worden et al. 2007| und auch in gesattigter Luft ist Isotopenaustausch
zwischen fallendem Regen und Wasserdampf ein moglicher Prozess [Friedman et al.
1962]. Bei hohem Kondensationslevel und niedrigen Taupunkttemperaturen kann die-
ser Isotopenaustausch zu einer starken Abreicherung schwerer Wasserisotopologe in
bodennahem Wasserdampf fithren (Abschnitt 3.3.2).

Aufsteigende Luft in extratropischen, baroklinen Zyklonen kann Feuchtigkeit bis in
die obere Troposphére transportieren. Abschnitt 5.3 zeigt, dass Luftmassen in extra-
tropischen Wettersystemen graduell dehydriert werden und Isotopie nah des Rayleigh-
Modells aufweisen.

Tropische Konvektion geht einher mit starker Turbulenz und hohen vertikalen Trans-
portgeschwindigkeiten. Abschnitt 5.4 zeigt, dass tropische hochreichende Konvektion
starke Abweichungen der Isotopie gegeniiber dem Rayleigh-Modell bewirken kann.

Mischung trockener, in der Hadley-Zirkulation absinkender Luftmassen mit feuchter
mariner Luft kann in den Subtropen starke Abweichungen der Isotopie vom Rayleigh-
Modell erzeugen [Hurley et al. 2012; Schneider et al. 2014].

Tropische hochreichende Konvektion transportiert Luftmassen aus der planetaren
Grenzschicht bis in die obere Troposphére. Die Bildung von Eis in niedriger Hohe



kann zur Archivierung hoher Isotopologenverhéltnisse fiilhren. Konvektive Hebung
kann diese hohe Isotopie bis in die obere Troposphére oder sogar in die Stratosphére
transportieren [Webster und Heymsfield 2003].

14. Luftmassen konnen in tropischen mesoskaligen Konvektionssystemen bis in 10 bis
12 km Hohe steigen. Abschnitt 5.4 gibt Hinweise, dass graduelle Dehydrierung durch
stratiforme Niederschlagsbildung groften Einfluss auf die Isotopie der tropischen Tro-
posphére zwischen 10 und 12 km hat.

15. Langsam aufsteigende Luftmassen in der tropischen Tropical Tropopause (Transition)
Layer (TTL) kénnen durch Cirrusbildung graduell dehydriert und stark and schweren
Isotopologen abgereichert werden [Webster und Heymsfield 2003].

16. Methan und  Wasser  unterscheiden sich in  ihrem  D/H-Verhéltnis:
dD(H20)#0D(CHy). Methanoxidation in der Stratosphére fithrt daher zu einer Ver-
schiebung des stratosphérischen 6D(H20). In 30km Hohe verschiebt Methan-
oxidation 6D(H20) um etwa 4200 %o [Moyer et al. 1996]. Da sich Ergebnisse dieser
Arbeit auf die Troposphére beschrinken, kann dieser Effekt vernachléssigt werden.

Die Vielzahl moglicher Einflussfaktoren macht Wasserisotopologe zu sehr vielseitigen Indi-
katoren. Gleichzeitig wird die Interpretation von Wasserisotopologen zu einer Herausfor-
derung und quantitative Ergebnisse sind oft unsicher.

Modellierung unter Beriicksichtigung mehrerer Prozesse kann daher ein Weg zur Ausschop-
fung des Potentials von Wasserisotopologen sein. Modellansétze kénnen sich dabei in ih-
rer Komplexitét unterscheiden. Im Fall grofser und eindeutiger Isotopologensignale geniigt
Modellierung entlang idealisierter Trajektorien, um Prozesse zu untersuchen. Jouzel und
Merlivat [1984] nutzen diesen Ansatz, um Eisiibersittigung als Ursache fiir niedriges Deu-
terium Excess in arktischem Niederschlag zu diskutieren. Modellierung entlang individu-
eller Riicktrajektorien kann detailliertere Aussagen erlauben [Schlosser et al. 2004; Sode-
mann et al. 2008a; Pfahl und Wernli 2009] und quantitative Ergebnisse moglich machen.
FEine Einschrinkung der trajektorienbasierten Isotopologen-Modelle ist die Vernachléssi-
gung mehrdimensionaler Prozesse wie Isotopenaustausch zwischen fallendem Regen und
Wasserdampf, Luftmassenmischung und Konvektion. Besonders in dreidimensionalen At-
mosphéarenmodellen kann das Potential von Wasserisotopologe daher voll genutzt werden.
Beispielsweise verwenden Risi et al. [2012] Wasserisotopologe, um iiberschitzte Diffusion
als Ursache fiir einen Feuchtigkeitsbias im LMDZ4-Modell zu untersuchen. Field et al.
[2014] verwenden Wasserisotopologe, um verschiedene Parametrisierungen der konvektiven
"Entrainment-Strength’ im GISS E2-Modell zu bewerten.
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3. 6D(H50) und §'®*0O(H,0) der planetaren Grenzschicht:
Konzepte zur Budgetierung der Evapotranspiration und
zur Untersuchung der Schneeverdunstung

D uft  =-80%o
0DOzean= 0%o

Abbildung 10: 6D von Wasserdampf der planetaren Grenzschicht. Der Anteil schwerer Wasser-
isotopologe in Wasserdampf der kontinentalen Grenzschicht (ABL) sinkt durch Ausregnung auf
dem Weg ins Kontinentalinnere. Evapotranspiration kompensiert den Effekt teilweise und kann zu
einer Saisonalitdt der Relation zwischen Dehydrierungsgrad und Isotopie fithren.

Die planetare Grenzschicht (Peplosphére oder ABL von Atmospheric Boundary Layer)
bezeichnet die untersten typischerweise 1 bis 2km der Atmosphére. Turbulenzen durch Er-
warmung und Reibung und intensives Wettergeschehen sind charakteristisch fiir die ABL.
Die Isotopie von Wasserdampf in der kontinentalen ABL wird durch viele Prozesse beein-
flusst (Abbildung 10). Dehydrierung von Luftmassen auf dem Weg ins Kontinentalinnere
fithrt zu einem sinkenden Anteil schwerer Wasserisotopologe in Wasserdampf (Abbildung
6). Kompensiert wird diese Abnahme zum Teil durch einen hohen Anteil schwerer Wasser-
isotopologe in Evapotranspiration. Weiter hat das jiingstes Wettergeschehen grofen Fin-
fluss auf die Isotopie des Wasserdampfs (Abschnitt 3.3.2). Dazu kénnen auch lokale Pro-
zesse wie die tageszeitabhingige Pflanzentranspiration ihre Spuren im Wasserdampf der
kontinentalen ABL einpriagen (Abschnitt 3.3.3).

Bereits 1936 wurde die Konzentration von Wasserisotopologen mit Hilfe von Dichtemes-
sungen bestimmt [Riesenfeld und Chang 1936]. Mit dem Aufkommen massenspektrome-
trischer Verfahren (IRMS, Isotope Ratio Mass Spectrometric Analysis) nach dem zweiten
Weltkrieg sank der Analyseaufwand deutlich. Dies ermoglichte die routineméfige Unter-
suchung von Wasserisotopologen in Niederschlagsproben und kryogen gesammelten Was-
serdampfproben [Dansgaard 1953|. Seit 1961 messen die IAEA (Internationale Atom- und
Energiebehorde) und die WMO (World Meteorological Organization) die isotopische Zu-
sammensetzung von Niederschligen im Rahmen des GNIP-Netzwerks (Global Network
on Isotopes in Precipitation [Araguas et al. 1996]). Auf Grundlage global gesammelter
Niederschlédge liefen sich typische Isotopologen-Muster wie Kontinental- und Hoéheneffekt
[Dansgaard 1964| identifizieren. Rozanski et al. [1982] reproduzierten die Saisonalitét des
europdischen Kontinentaleffekts in Niederschlag mit einem idealisierten Box-Modell unter
Annahme temperaturbedingter Dehydrierung und kontinentaler Evapotranspiration.

Ein Riickschluss von der Niederschlagsisotopie auf die mittlere Isotopie von Wasserdampf
unterliegt mehreren Einschriankungen, denn zum einen werden Niederschlagsproben bevor-
zugt in Schlechtwetterperioden gesammelt. Zum andern kann Isotopenaustausch zwischen
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Niederschlag und Wasserdampf systematisch die isotopische Zusammensetzung von Nie-
derschlag withrend des Falls verdndern [Friedman et al. 1962]. Die Vermessung der Wasser-
dampfisotopie war lange Zeit deutlich aufwindiger als die Untersuchung von Niederschlag.
Jacob und Sonntag [1991] veroffentlichten eine der wenigen Messreihen von Isotopologen in
Wasserdampf und sammelten dazu wéhrend 8 Jahren Wasserdampfproben mit einer kryo-
genen Kiihlfalle in Heidelberg (Probenintervall 1-2 Tage).

Neue Verfahren der Laserabsorptionsspektrometrie [Kerstel et al. 1999; Baer et al. 2002; Lee
et al. 2005; Crosson 2008| eroffnen die Moglichkeit, durch kontinuierliche und hochaufgelos-
te Vermessung von Wasserisotopologen in atmosphérischem Wasserdampf das bestehende
Bild zu verfeinern und den Einfluss schnellen Wettergeschehens sowie lokale Effekte im
Tagesgang zu untersuchen.

Im Rahmen dieser Arbeit wurden zur Untersuchung der kontinentalen bodennahen Was-
serdampfisotopie:

1. ein kommerzielles Laserspektrometer zur Messung von Hy'°0, H,'80 und HDO in
atmosphérischem Wasserdampf in Karlsruhe installiert (Abschnitt 3.1).

2. kontinuierliche Messungen der Isotopologe von Januar 2012 bis Mai 2013 durchge-
fiihrt* (Abschnitt 3.3).

3. lokale Effekte (Abschnitt 3.3.3) und Wettersignaturen (Abschnitt 3.3.2) identifiziert
und diskutiert.

4. ein Isotopologen-Modell entworfen, das entlang kinematischer Riicktrajektorien lauft
und Anderungen der Trajektorien-Feuchtigkeit Kondensation oder Evapotranspira-
tion zuordnet (Abschnitt 3.4).

5. mit Hilfe des Modells eine qualitative Untersuchung isotopie-bestimmender Prozesse

durchgefiihrt (Abschnitt 3.4.3).

6. mit Hilfe des Modells eine Budgetierung der kontinentalen Evapotranspiration in
Bodenverdunstung und Pflanzentranspiration durchgefiithrt (Abschnitt 3.5).

7. mit Hilfe des Modells Isotopologenfraktionierung bei der Schneeverdunstung unter-

sucht (Abschnitt 3.6).

3.1. Picarro Isotopologen-Analyzer L2120-i
3.1.1. Cavity-Ring-Down-Spektroskopie (CRDS)

Zur Erforschung des hydrologischen Kreislaufs wird seit mehren Jahrzehnten die massen-
spektrometrische Isotopologen-Analyse von Wasserproben durchgefiihrt. Die kontinuierli-
che Messung von atmosphérischem Wasserdampf mittels IRMS und Probensammlung (z.B.
kryogen [Jacob und Sonntag 1991; Yakir und Wang 1996; Yepez et al. 2003; Strong et al.
2007| oder mit Molekularsieb [Han et al. 2006]) ist dabei in Bezug auf zeitliche Auflésung
stark limitiert.

Entscheidenden Fortschritt zur kontinuierlichen Messung von Wasserisotopologen mit einer
Zeitauflosung im Bereich von Sekunden brachte daher in den letzten Jahren die Weiterent-
wicklung optischer Laserabsorptionssysteme (Review der Entwicklungen in [Kerstel und
Gianfrani 2008|). Kommerziell erhéltliche Instrumente |Baer et al. 2002; Lee et al. 2005;
Crosson 2008| basieren auf den Verfahren OF-ICOS (OFf-axis Integrated Cavity Output

4 An lediglich 27 Tagen kam es zu Ausfillen durch Defekte an Vakuumpumpe und Datenlogger.
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Spectroscopy), TDLAS (Tunable Diode Laser Absorption Spectroscopy) und CRDS (Ca-
vity Ring Down Spectroscopy).

Fir die 1,5-jahrige Messreihe in Karlsruhe wurde ein kommerziell —erhéltlicher
Picarro L2120-i Isotopologen-Analyzer verwendet. Er basiert auf der CRDS-Technik, bei
der die Absorption durch eine Gasprobe in einem optischen Resonator (Cavity) untersucht
wird. Das System nutzt dazu einen Laser, dessen Licht durch eine 3-Spiegel-Cavity hoher
Finesse (effektive Wegldnge mehr als 10 km) geleitet und anschliefend mit einem Photo-
detektor gemessen wird. Nach Ausschalten des Lasers fallt die Lichtintensitét I(t) in der
Cavity exponentiell ab:

It)=Iy-e~ (20)

In einer idealen leeren Cavity héngt die Zeitkonstante des Abfalls 7 lediglich von der Refle-
xivitdt der Spiegel (R~99,999 %) und der Lénge des Resonators ab. Bei Absorption durch
ein Messgas verkiirzt sich 7 abhéngig von der Konzentration des Absorbers:

(v) =12 L (21)
T\V) = — -
¢ 1-R+oa(v,c)L
na1: Brechungsindex von Luft
c: Lichtgeschwindigkeit
R: Reflektivitat der Spiegel
a(v,c):  frequenz- und konzentrations-abhéngiger Absorptionskoeffizient des Messgases
L: Lénge der Cavity

Im infraroten Wellenlédngenbereich vermisst das System zwischen 7183,5 und 7184 cm ™!

molekulare Absorptionslinien von H,'%0, H,'**O und HDO mit einer spektralen Auflosung
von 0,01cm™!. Fiir eine hohe Selektivitit der Messungen wird die Messzelle auf einen
niedrigen Druck von 46,66+0,03 hPa reguliert. Die grofse effektive Weglénge zwischen den
Spiegeln erlaubt besonders sensitive Messungen. Eine ausfiihrliche Charakterisierung des
Picarro Analyzers (LL1115-i und 1.2130-i) findet sich in Aemisegger et al. [2012]. Im Folgen-
den wird daher lediglich die Kalibrationsstrategie beschrieben und die Messunsicherheit
beziffert.

3.1.2. Kalibration

Zur Kalibration des Instruments wurde jeweils nach acht Stunden Messzeit eine zwei-
stliindige Messung von Isotopologen-Standards durchgefiihrt. Dazu wurden abwechselnd
Flissigwasserstandards mit Hilfe des ebenfalls von Picarro angebotenen Standard Delivery
Module (SDM, A0101) iiber Mikroliter-Pumpen kontinuierlich in einen Verdampferofen
(Picarro Vaporizer A0211) injiziert (Abbildung 11) und dort in einem Strom heifer Tro-
ckenluft (140°C, 0,3slpm® synthetische Luft mit Restfeuchtigkeit unter 2 ppm) vollstin-
dig und damit ohne Fraktionierung verdampft. Zur Zweipunkt-Kalibration wurden zwei
Isotopologen-Standards verwendet, die etwa den Messbereich der natiirlichen Isotopologen-
Variation in Karlsruhe abdecken (Tabelle 5). Zur Kontrolle moglicher Feuchtigkeitsabhén-
gigkeiten der 6D- und 6'®-Messungen wurden beide Standards fiir je 20 Minuten bei drei
Feuchtigkeitsstufen zwischen 3.000 und 22.000 ppm vermessen. Die Feuchtigkeitsabhéngig-
keit des Instruments erwies sich geringer als die Unsicherheit der einzelnen Kalibrationen.
Daher wird lediglich eine mittlere Feuchtigkeitskorrektur aus den Kalibrationen abgeleitet
und auf den gesamten Datensatz angewendet. Um die drei Kalibrationen verschiedener

5Standardliter pro Minute
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Abbildung 11: Aufbau des Picarro Isotopologen-Analyzers mit Picarro Kalibrationseinheit. Zur
Kalibration injiziert das Picarro SDM (Standard Delivery Module) einen Fliissigwasserstandard in
einen Verdampferofen (Picarro Vaporizer). Dort verdunstet der Standard vollstdndig und damit
fraktionierungsfrei in einem kontinuierlichen Trockenluftstrom.

Feuchtigkeitsstufen fiir die Zweipunkt-Kalibration zusammenzufassen, wurde fiir jede der
Kalibrationen eine mittlere Isotopie und Messgiite® bestimmt und das mit der Messgiite
gewichtete Mittel fiir jeden der zwei Standards gebildet.

Uber den Zeitraum von 1,5 Jahren erwies sich das Instrument als sehr stabil mit Drift im
niedrigen Promille-Bereich. Abbildung 12 zeigt die Drift der unkalibrierten éD- und 6'20O-
Rohmessungen relativ zur Isotopie der zwei Isotopologen-Standards. Tabelle 5 zeigt die
Isotopie der verwendeten Standards und die durch Kalibration bestimmten Korrekturen.
Nach Bereinigung der einzelnen Kalibrationen um Langzeitdrift” zeigt sich eine geringe
und stabile Feuchtigkeitsabhéngigkeit des Instruments (Abbildung 13). Sie liegt fiir den
gesamten Messbereich unter 0,5 %o fiir 6D und 6'20.

Einzelne 6D und 6 O-Rohmessungen wurden entsprechend der zeitlich nichsten Kalibra-
tion erst einer Zwei-Punkt-Korrektur unterzogen. Anschliefend wurde der gesamte Daten-
satz um die mittlere Feuchtigkeitsabhéangigkeit des Instrumentes korrigiert.

5Zur Bestimmung der mittleren Isotopie und Messgiite werden Outlier der Kalibrationsfeuchtigkeit durch
Tropfchenbildung bei der Standardinjektion identifiziert, entsprechende Messungen entfernt und die
Messgiite aus der Standardabweichung der restlichen Messungen abgeschatzt:
1. Die Messungen einer Kalibrations-Feuchtigkeitsstufe werden in vier gleichgrofse Zeitabschnitte
i=1,2,3,4 geteilt.
2. Die Standardabweichungen o; und die Mittelwerte M; der Feuchtigkeitsmessungen werden fiir jedes
Zeitintervall berechnet.
3. o; und M; des Intervalls mit kleinstem o; werden als osiabii und Msiaby fur eine Outlier-Selektion
genutzt.
4. Outlier der Kalibrations-Feuchtigkeitsstufe werden als Messungen grofer /kleiner Mgiabil =1, 5 Ostabil
identifiziert und entfernt.
5. Die mittlere Isotopie der Feuchtigkeitsstufe wird als Mittelwert der restlichen Messpunkte berechnet.
6. Die Kalibrationsgiite G der {ibrigen Messpunkte wird als G=(o/v/N)™!, mit der Anzahl an Mess-
punkten N abgeschétzt.

"Die Bereinigung der Kalibrationen um Langzeitdrift dient lediglich der Untersuchung einer Feuchtigkeits-
abhéngigkeit des Instruments. Zur Bereinigung wird von den Kalibrationen der gleitende 5-Wochen-
Mittelwert subtrahiert.
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Tabelle 5: Charakterisierung der Messungen mit dem Picarro Isotopologen-Analyzer.

OStandard: Isotopie der Fliissigstandards vermessen mit IRMS am LSCE (Laboratoire
des sciences du climat et de l'environnement).

+Standard: Unsicherheit von dstandara auf Grund der IRMS-Messunsicherheit

K: mittlere notwendige Korrektur der Picarro-Rohmessungen bei den zwei
Standardisotopien

Drift/Jahr:  Instrumentendrift pro Jahr

o: Standardabweichung der Kalibrationen um eine Regressionsgerade

OA: Standardabweichung der Differenz aufeinander folgender Kalibrationen

multipliziert mit v/2 zur Abschitzung der driftbereinigten Standard-
abweichung nach Gleichung 57.

5Standard +Standard K Drift/Jahr g OA
Standard 1sp ~ 621 0,7 + 7,70 1,13 0,27 0,19
Standard 2sp ~142,2 0,7 113,60 ~1,41 0,35 0,28
Standard 1550 — 9,09 0,05 -+ 5,60 11,76 0,23 0,09
Standard 25150 —18,90 0,05 4+ 6,37 +1,64 0,19 0,11
14t
B
\'E 12+
3 3D =-142,2%o
3 10l o 3D =-62,1%
o * 5%0=-18,90%
'o 4 w“ie SR T Q' * 5'%0= -9,00% ||
g PR TR
IrOn- 61 ﬁ ::W:: f;’

4
Jan 2012 Apr 2012 Jul 2012 Okt 2012 Jan 2013 Apr 2013

Abbildung 12: Drift des Picarro Isotopologen-Analyzers iiber den Zeitraum Januar 2012 bis Mai
2013. Die Punkte entsprechen den einzelnen Kalibrationen und zeigen die aus den Kalibrationen
bestimmten Korrekturen fiir die Picarro-Rohmessungen. Farben markieren die zwei verschiedenen
Fliissigwasserstandards.

Fiir Picarro-Feuchtigkeitsmessungen wurde aus Vergleich mit regelméffigen Taupunkt-
Hygrometer-Messungen einer meteorologischen Messstation eine mittlere Korrektur von
—13% bestimmt (Abbildung 14). Das Hygrometer war ~900m von dem Picarro-Analyzer
in Richtung WSW entfernt und befindet sich 30 m iiber Grund am 200 m-Messmast des
KIT. Wegen der unterschiedlichen Position der Sensoren kommt es zu Streuung zwischen
beiden Messreihen, die mittlere Relation bleibt jedoch iiber den gesamten Messzeitraum

bis auf +1 % stabil.

3.1.3. Messunsicherheit

Die gesamte Unsicherheit einer Messung setzt sich zusammen aus zufalligem Messrauschen
(Precision) und Absolutgenauigkeit (Accuracy) der Messung.

Die 1,6-Sekunden-Precision des Instrumentes ist am schlechtesten bei niedrigen Feuch-
tigkeiten, liegt aber selbst am unteren Ende des typischen Messbereichs (6.000 ppm) bei
lediglich 1 %o / 0,25 %o fiir 6D bzw. §'80. Bei Bildung von 10-Minuten-Mittelwerten ist die
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Abbildung 13: Kalibrationen bei verschieden Feuchtigkeiten, bereinigt um Langzeitdrift.

(a) Mittlere Feuchtigkeitsabhiingigkeit von §'%0: 0,164 0,01 %0/10.000 ppm; + gibt die Anderung
der Feuchtigkeitsabhéingigkeit zwischen erster und zweiter Hélfte des Messzeitraums an.

(b) Mittlere Feuchtigkeitsabhingigkeit von 6D: —0,134 0,04 %0/10.000 ppm; + gibt die Anderung
der Feuchtigkeitsabhéingigkeit zwischen erster und zweiter Hélfte des Messzeitraums an.

Precision vernachlassigbar.

Die Accuracy des Instruments hidngt ab von schneller, durch Kalibrationen unkorrigier-
ter Instrumentendrift und der Unsicherheit der Kalibration. Aus der mittleren Differenz
aufeinanderfolgender Kalibrationen wird eine Abschétzung der Summe beider Beitrige
abgeleitet (oA in Tabelle 5). Zusammen mit einer moglichen Systematik des Datensatzes
durch Unsicherheit bei der Vermessung der Fliissigwasser-Standards mit IRMS von 40,7 %o
/ £0,05 %o im 6D / 6180 ergibt sich eine Gesamtunsicherheit von 0,98 und 0,16 %o fiir einen
10-Minuten-Mittelwert von 6D bzw. 6'%0.

Fiir die abgeleitete Grofe Deuterium Excess folgt bei ungiinstigster linearer Addition der
Unsicherheiten eine Gesamtunsicherheit von 2,26 %o.

3.2. Beschreibung des Messorts am KIT

Das Messgebiet liegt bei 49,10°N / 8,44°0 / 128 m tiber dem Meeresspiegel in Stidwest-
deutschland. Es befindet sich im klimatisch milden oberen Rheintalgraben, 12 km nordlich
der Stadt Karlsruhe. Das Messinstrument wurde im sechsten Stockwerk des IMK-ASF (In-
stitut fiir Meteorologie und Klimaforschung — Atmosphérische Spurengase und Fernerkun-
dung) des KIT (Karlsruher Institut fiir Technologie) installiert. Das Geb#ude befindet sich
auf einem Forschungscampus, der von iiber mehrere Kilometer ausgedehnten Waldflachen
umgeben ist (Abbildung 15). Der Picarro Analyzer wurde tiber eine Ansaugleitung per-
manent mit Umgebungsluft versorgt. Der Einlass befand sich an einer Gebaudeseite 1,2m
iiber dem Dach und 28 m iiber dem Grund, mit einem nach unten gerichteten Trichter als
Regenschutz. Die Verbindung zum Instrument wurde mit einer 6 m langen Edelstahlleitung
hergestellt (Durchmesser: 6,3mm). Um den Einfluss von Wandeffekten (Adsorption und
Desorption von Feuchtigkeit an den Wanden der Leitung) gering zu halten, wurde eine
Leitung aus elektropoliertem Edelstahl genutzt, die permanent mit 30slpm Luft gespiilt
wurde. Die Raumtemperatur und der innen liegende Teil der Leitung (4,6 von 6 m) wurden
auf 22°C reguliert. Dies entspricht einer Taupunktfeuchtigkeit von etwa 26.000 ppm, die
iber dem Analyzer-Messlimit von 24.000 ppm liegt. An fiinf Messtagen wurde die Luft-
feuchtigkeit von 24.000 ppm {iiberschritten und entsprechende Messungen wurden aus der
Analyse ausgeschlossen.
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Abbildung 14: Vergleich der Picarro-Feuchtigkeitsmessungen mit den Messungen eines Taupunkt-
Hygrometers. Der Vergleich mit Feuchtigkeitsmessungen eines Taupunkt-Hygrometers an einem
900 m entfernten Messmast zeigt, dass die Picarro-Feuchtigkeitsmessungen systematisch zu hoch
liegen. Picarro-Feuchtigkeitsmessungen werden daher um 13 % korrigiert. + gibt die Anderung
der Steigung der Regressionsgeraden zwischen erster und zweiter Hélfte des Messzeitraums an.
Der trockenste Bereich (<3.000 ppm) ist nur durch wenige Messtage bestimmt und kann auf eine
nichtlineare Uberschitzung der Picarro-Feuchtigkeit um weitere 10 % bei trockenen Bedingungen
hinweisen oder Folge der verschiedenen Messorte (Gebaudedach vs. freistehender Mast) sein.

Bevor die §D- und §'¥O-Messreihen untersucht werden, wird nun eine Quellregionsanaly-
se vorgestellt. Sie soll einen Eindruck iiber die Herkunft des Wasserdampfs in Karlsruhe
geben. Die Analyse basiert auf [Sodemann et al. 2008a] und untersucht Anderungen der spe-
zifischen Luftfeuchtigkeit (Aq) entlang kinematischer 5-Tage-Riicktrajektorien®. Feuchtig-
keitsriickgang (Ag<0) wird dabei als Ausregnung, Feuchtigkeitsanstieg (Ag>0) als Feuch-
tigkeitseintrag durch Verdunstung interpretiert.

Der Anteil fy, des Feuchtigkeitseintrags Agq,, im Zeitintervall m an der Gesamtfeuchtigkeit
¢m am Ende des Zeitintervalls wird bestimmt als:

_ Agm
Im

fm (22)
Spétere erneute Feuchtigkeitszunahme Ag, reduziert den Anteil der fritheren Anstiege an
der Endfeuchtigkeit. Fiir alle fritheren Feuchtigkeitsanstiege wird daher der relative Anteil
an der Endfeuchtigkeit bei jedem spéiteren Anstieg entsprechend reduziert:

Jm
1+ fa

fin = (23)

mit n>m

Abbildung 16 zeigt die identifizierten Quellregionen fiir die vier Jahreszeiten (DJF, MAM,
JJA, SON). Wie es aufgrund der Lage im Westwindgiirtel zu erwarten ist, identifiziert

8Eine Beschreibung der Trajektorien und der Feuchtigkeitsdaten befindet sich in Abschnitt 3.4.2. Die
Zeitauflosung der Trajektorien betrdgt eine Stunde. Um den Effekt von Feuchtigkeitsrauschen und kurz-
zeitigen Feuchtigkeitsvariationen zu unterdriicken, wurde die Feuchtigkeit entlang der Trajektorien mit
einer 24-Stunden-Rechteckfunktion geglittet. Wie in Aemisegger et al. [2014] wird keine Maximalhohe
fiir Feuchtigkeitseintrag definiert. Um repréasentativ fiir die ABL zu sein, wurde die Riicktrajektorien-
Rechnung fiir Karlsruhe auf der Messhéhe von 28 m sowie den Drucklevels 975, 950, 925, 900, 850,
800 hPa gestartet. Der Feuchtigkeitsbeitrag der verschiedenen Trajektorien unterschiedlicher Hohen
wurde mit der spezifischen Luftfeuchtigkeit am Trajektorienstart (iiber dem Messort) gewichtet.
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Abbildung 15: (a) Die Isotopologen-Messungen wurden im Siidwesten Deutschlands durchge-
fithrt (Bildnachweis: TerraMetrics 2014, Basarsoft, Google, ORION-ME).

(b) Ausgedehnte Waldflichen umgeben den Messort (Bildnachweis: TerraMetrics 2014, GeoBasis-
DE/BKG2009, Google).

(c) Das IMK-ASF auf dem Campus-Nord des KIT.

(d) 1,2m iiber dem Dach und 28 m iiber Grund befindet sich das Einlasssystem mit Regenschutz.

die Analyse den atlantischen Ozean im Westen als Hauptquelle von Feuchtigkeit. Mit der
saisonal variierenden Stirke der zonalen Zirkulation variierte auch die Lage der identifi-
zierten Quellregion. Bei besonders starker zonaler Zirkulation im borealen Winter (DJF)
erstreckte sich die Quellregion iiber die gesamte Breite des Atlantiks bis hinauf zur Baffin
Bay und der Gronlandsee. Wihrend HFz-, HFa-, NEz-, und NEa-Wetterlagen® kam es ge-
legentlich zu einer winterlichen Umkehr der Weststromung mit Einfluss kalter Luftmassen
aus Osteuropa und heftigen Schneeféllen. Abbildung 39 zeigt die Feuchtigkeitsquellregionen
wiahrend dieser Kilteeinbriiche. Bei reduzierter Weststromung im Sommer (JJA) verengte
sich das Feuchtigkeitsquellgebiet. Haupteinzugsgebiet waren in dieser Jahreszeit der nahe
Ostatlantik und Westeuropa.

3.3. 17-monatige Messreihe von §D(H,0) und §'®*0O(H,0) am KIT:
Saisonalitdt, Wettergeschehen, Tagesgang

Die Messreihen von 6D und 680 zeigen isotopische Signaturen auf mehreren Zeitskalen.
Ein Anstieg von 6D und §'%0 in den Sommermonaten fiihrte zu einer Saisonalitit der
Isotopologenverhéltnisse. Wahrend der Passage von Wetterfronten kam es regelméfig zu
einem schnellen und starken Abfall von 6D und 6'®0. Dazu wurde vor allem in den Som-
mermonaten ein deutlicher 6'8O-Tagesgang beobachtet.

Im den folgenden Abschnitten werden diese drei Charakteristika genauer untersucht.

3.3.1. Saisonalitat

Abbildung 17c zeigt den Jahresgang der Lufttemperatur in Karlsruhe. Sie stieg von mitt-
leren Wintertemperaturen von 2°C (DJF) auf mittlere 20°C im Sommer (JJA). Héhere
kontinentale Temperaturen im Sommer entsprechen einem hoheren Sattigungsdampfdruck
und reduzierter Dehydrierung mariner Luft auf dem Weg nach Karlsruhe. Es stieg daher
auch die spezifische Luftfeuchtigkeit von mittleren 6.000 ppm (DJF) auf 14.800 ppm (JJA)
an. Zusammen mit der spezifischen Luftfeuchtigkeit #nderten sich §D / §'¥O von mittleren
—162 %0 (DJF) auf —109 %o (JJA) / —22%0 (DJF) auf —15 %0 (JJA). Begleitet wurde der

“Hoch Fennoskandinavien (zyklonal/antizyklonal) und Nordostlage (zyklonal/antizyklonal) nach
Paul Hess und Helmuth Brezowsky.
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Abbildung 16: Feuchtigkeitsquellregionen im Dezember, Januar, Februar (DJF), Méarz, April, Mai
(MAM), Juni, Juli, August (JJA), September, Oktober, November (SON). Der Farbcode zeigt den
Anteil verschiedener Quellregionen an der Feuchtigkeit in Karlsruhe in Prozent pro Quadratkilo-
meter. Integration iiber die gesamte Fléche ergibt die identifizierte Feuchtigkeitsaufnahme fgesamt
fiir eine Jahreszeit. Wegen der endlichen Trajektorienldnge von fiinf Tagen ist fgesamt Kleiner als
100 % und betrédgt in den vier Jahreszeiten 58%(DJF), 56%(MAM), 43%(JJA), 57%(SON).

sommerliche Isotopieanstieg von einer fallenden Variabilitiat!® der Isotopie. Sie sank fiir
oD / 6180 von 39 %0 (DJF) auf 14 %o (JJA) / 5%0 (DJF) auf 2 %o (JJA). Diese saisonale
Charakteristik deckt sich mit der Messung kryogen gesammelter Atmosphérenproben von
Jacob und Sonntag [1991]!, die zwischen 1981 und 1988 im 60 km von Karlsruhe entfern-
ten Heidelberg gesammelt wurden.

Als verantwortliche Faktoren fiir den saisonalen Anstieg von 6D / 6180 um +53 %o / +7 %o
kommen mehrere Prozesse in Frage (Vergleiche Abbildung 10):

1. Hauptverdunstungsquelle atmosphérischen Wasserdampfs in Karlsruhe ist der at-
lantische Ozean. Die dampfdruckbedingte Gleichgewichtstrennung bei der Verduns-
tung aus dem Ozean unterliegt einer Temperaturabhéngigkeit von etwa 1%0/°C /
0,09 %0/°C im 6D / §'80.12 Saisonalitit der Ozeanoberflichentemperatur resultiert
in einer isotopischen Saisonalitéit in der marinen Grenzschicht [Steen-Larsen et al.
2014]. Fiir saisonale Ozeanoberflachentemperaturen von 13 bis 21 °C (Dezember und
Juni in Biarritz) liegt die Dampfdruckfraktionierung bei der Verdunstung zwischen
—85%0 / —10,3 %0 (Winter) und —77 %o / —9,6 %o (Sommer) im 6D / §80. Ein An-
stieg um +8 %o / +0,7 %0 im 6D / 6*¥O der MBL (marine Grenzschicht, von Marine

9Dje Variabilitéit ist hier als Standardabweichung im Zeitabschnitt DJF bzw. JJA angegeben.

" Jacob und Sonntag [1991] beobachten mittlere —166 %o (DJF) und —115 %o (JJA) im 6D.

2Mittlere Temperaturabhéingigkeit der Gleichgewichtsfraktionierungsfaktoren nach [Horita und Wesolow-
ski 1994] zwischen 0 und 40 °C.
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Abbildung 17: Messreihe am KIT von Januar 2012 bis Mai 2013.

(a) 0D(H20)-Messreihe.

(b) Deuterium Excess. Es zeigt Unterschiede zwischen 6D und §'*0, die von dem dampfdruckbe-
dingten Faktor 8 abweichen. Sie kénnen Hinweis auf kinetische Fraktionierung sein.

(c) Lufttemperatur in 30 m Hohe.

(d) Sperzifische Luftfeuchtigkeit.

(e) Herkunft der 5-Tage-Riicktrajektorien, grau: aus West, schwarz: aus Ost.

(f) Der Beitrag kontinentaler Evapotranspiration zur spezifischen Luftfeuchtigkeit in Karlsruhe
(Monatsmittel). Der Anteil kontinentaler Evapotranspiration an der spezifischen Luftfeuchtigkeit
in Karlsruhe wurde mit der trajektorien-basierten Quellregionsanalyse identifiziert. Der relative
Anteil betragt 17 % (DJF), 31 % (MMA), 21 % (JJA), 33% (SON).
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Boundary Layer) kann somit nur einen kleinen Teil der beobachteten Saisonalitit
erklaren.

2. Kiihlt Luft wéhrend des Transports ins Kontinentalinnere ab, sinkt das Isotopolo-

genverhéltnis des Wasserdampfs kontinuierlich durch Ausregnung. Es ist deshalb ein
Zusammenhang zwischen Isotopie und Taupunkttemperatur bzw. spezifischer Luft-
feuchtigkeit zu erwarten. Neben der Abhéngigkeit der Isotopologenverhéltnisse von
der Isotopie der Quellregion identifizierten Schoch-Fischer et al. [1983] Ausregnung
als fiir die ABL-Isotopie wichtigsten Parameter im nordlichen Westwindgiirtel.
Ein hoherer kontinentaler Temperaturgradient fiihrt im Winter zu stérkerer Dehy-
drierung und isotopischer Abreicherung wihrend des Transports als im Sommer [Ro-
zanski et al. 1982|. Abbildung 6 illustriert den saisonalen isotopischen Kontinental-
effekt iber Europa mit Niederschlagsmessungen des GNIP.

3. Bei winterlichen Hochdruckwetterlagen kann sich die vorherrschende Windrichtung
umkehren. In Karlsruhe dominieren dann kalte, trockene und isotopisch weit abgerei-
cherte Luftmassen aus Osteuropa. Abbildung 17e zeigt die zeitliche Ubereinstimmung
zwischen besonders niedrigem Isotopologenverhéltnis und Luftmassen aus Ostlicher
Richtung. Dieser Zusammenhang ist Ursache fiir einen grofen Teil der winterlichen
Variabilitdt und wurde dhnlich von Schoch-Fischer et al. [1983] in Paris (Frankreich),
Hannover (Deutschland) und Krakau (Polen) beobachtet.

4. Die mittlere Abhéngigkeit der Isotopie von der Taupunkttemperatur im Winter be-

trug 5,240,1%0/°C / 0,71£0,01 %¢/°C (R%?=0,54 / R?>=0,57) im 6D / §'80. Dies
entspricht etwa der Erwartung nach dem Rayleigh-Modell (2.2.1), das eine Abhén-
gigkeit von ~5,4%0/°C / ~0,62%/°C knapp unter dem Gefrierpunkt vorher sagt.
Im Sommer betrug die Taupunktabhéngigkeit der Isotopie lediglich 2,3+0,1 %0/°C /
0,34+0,01 %0/°C (R%2=0,22 / R?=0,25) in 6D / 680 und ist kleiner als durch das
Rayleigh-Modell mit 3,4 %0/°C / 0,42 %0/°C bei 20 °C zu erwarten.
Wie auch in Jacob und Sonntag [1991] dokumentiert, sind die schwache sommerliche
Korrelation zwischen Isotopie und Taupunkt und die niedrige Taupunktabhéingigkeit
unterhalb der Vorhersage nach Rayleigh Hinweise auf kontinentale Evapotranspira-
tion!®. Dabei kann der Anteil aus Pflanzentranspiration mit geringer Fraktionierung
[Harwood et al. 1999; Farquhar et al. 2007] gegeniiber Bodenfeuchtigkeit!* die iso-
topische Abreicherung durch Niederschlag zum Teil kompensieren. Saisonalitit der
Isotopie iiber Europa kann daher unabhéngig von der Dehydrierung auch durch som-
merlich erhohte Pflanzentranspiration bewirkt oder verstiarkt werden [Rozanski et al.
1982]. Abbildung 17f zeigt den saisonal variablen Anteil von Feuchtigkeit aus konti-
nentaler Evapotranspiration an der gemessenen Feuchtigkeit in Karlsruhe.

Da diese und moglicherweise weitere Prozesse das Isotopologenverhaltnis in Karlsruhe be-
stimmen, ist eine Gewichtung der einzelnen Prozesse aus der Messung allein nicht moglich.
Zur Analyse der Saisonalitdit von D und 6O wurde deshalb ein Isotopologen-Modell
entwickelt. Es interpretiert Anderungen der spezifischen Luftfeuchtigkeit entlang kinema-
tischer Riicktrajektorien als Ausregnung oder Feuchtigkeitseintrag durch Evapotranspira-
tion. Damit ist das Modell in der Lage sowohl die ausgepréigten winterlichen Variationen
als auch den saisonalen Anstieg der Isotopie zu reproduzieren (R? von gemessenem und
modelliertem 6D betréagt 0,77) (Abschnitt 3.4). Es wird genutzt, um erst qualitativ den

13Evapotranspiration=Evaporation iiber den Boden+Pflanzentranspiration
“Einen Eindruck der Isotopie von Bodenfeuchtigkeit gibt die GNIP-Niederschlagsisotopie in Abbildung
6. In Karlsruhe betrigt sic ~-60 %0 / ~-8 %o in 6D / 6'%0.
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Abbildung 18: Illustration fallender Isotopologenverhéltnisse mit zunehmendem Ausregnungs-
grad in einer Kalt- und einer Warmfront nach Sodemann [2006]. Die unterschiedlichen Dichten
kalter und warmer Luft kénnen im Zusammenhang mit Tiefdruckgebieten zur Ausbildung von
Wetterfronten und grofsskaliger Hebung warmer Luft fithren. Die Abbildung zeigt schematisch
die Isotopologenverhiltnisse von aufsteigendem Wasserdampf in einer Kaltfront (links) und einer
Warmfront (rechts). Isotopenaustausch unterhalb des Gefrierlevels (gestrichelte Linie) kann die
Isotopie von Regen und Wasserdampf é&ndern.

Einfluss der aufgelisteten Prozesse zu untersuchen und in einem néchsten Schritt den An-
teil (FT) von Pflanzentranspiration an der Evapotranspiration aus Vergleich von Messung
und Modell zu bestimmen (Abschnitt 3.5). Weiter wird mithilfe des Modells die Isotopie
ausgeprigter Kélteeinbriiche untersucht. Ziel dieser Untersuchung ist eine mikrophysikali-
sche Beschreibung der Schneeverdunstung (Abschnitt 3.6).

Nicht im Modell beriicksichtigt sind lokale Prozesse in Karlsruhe. Sie werden in Abschnitt
3.3.3 untersucht und fiir einen Vergleich von Messung und Modell aus der Zeitreihe ge-
filtert. Weiter kann es in Wetterfronten zu Isotopenaustausch zwischen fallendem Regen
und Wasserdampf kommen. In dem eindimensionalen Trajektorienmodell ist dieser mehrdi-
mensionale Prozess nicht représentiert. In Abschnitt 3.3.2 wird daher der Zusammenhang
von Wetterfronten und typischen isotopischen Signaturen gezeigt und eine automatische
Detektion und Filterung der frontbedingten Isotopiesignaturen in der Messreihe vorgestellt.

3.3.2. Wetterfronten

Gefrorener Niederschlag archiviert die Isotopie von Niederschlag bei der Kondensation.
Im Gegensatz dazu kann sich die Isotopie von fliissigem Niederschlag durch Regenver-
dunstung und diffusiven Isotopenaustausch zwischen fallendem Regen und Wasserdampf
wihrend des Falls d&ndern [Friedman et al. 1962; Miyake et al. 1968; Stewart 1975; Gedzel-
man und Arnold 1994]. Ahnlich wie 16sliche Gase kénnen durch Isotopenaustausch schwere
Isotopologe aus der Gasphase entfernt und im Niederschlag angereichert werden [Federer
et al. 1982; Gedzelman und Arnold 1994|. Dansgaard [1964] bezeichnen das mit der Dau-
er und Intensitdt von Niederschlagsereignissen fallend Isotopologenverhéltnis von Nieder-
schlag als ’Amount-Effect’. Miyake et al. [1968] schliefen auf Grundlage von simultanen
5'80-Niederschlagsmessungen aus unterschiedlicher Hohe auf eine signifikante Rolle von
Isotopenaustausch, der den Einfluss von Regenverdunstung auf das Isotopologenverhéltnis
ibersteigen kann. Rozanski et al. [1982| finden in Niederschlagsisotopie Indizien fiir Isoto-
penaustausch zwischen Regen und Wasserdampf iiber Europa. Unter Beriicksichtigung von
Isotopenaustausch und Regenverdunstung reproduzieren Gedzelman und Arnold [1994] mit
einem zweidimensionalen Modell die Isotopie verschiedener stratiformer Niederschlagssze-
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Abbildung 19: 6D von Wasserdampf in Karlsruhe beim Durchzug einer Kaltfront. Beim Durchzug
einer Kaltfront am 18. Marz 2012 fiel das gemessene dD begleitet von Niederschlag unter —190 %o.
Luftfeuchtigkeit von iiber 7.000 ppm deutet darauf hin, dass Dehydrierung nicht die einzige Ursache
fiir das niedrige Isotopologenverhéltnis sein kann. Zur Verdeutlichung zeigt die rote Linie dD ent-
sprechend der Rayleigh-Kurve in Abbildung 21b fiir die jeweiligen gemessenen Luftfeuchtigkeiten.
Fiir acht Stunden liegt 6D unter dem Rayleigh-Modell im ’Super-Rayleigh-Bereich’.

narien.

Dass Wasserdampf durch Wechselwirkung mit Niederschlag isotopische Signaturen erhalten
muss, impliziert bereits der Amount-Effect in Niederschlag. Da kontinuierliche hochaufge-
16ste Isotopologen-Messungen in Wasserdampf mit Laserabsorptionsverfahren aber erst seit
wenigen Jahren mdglich sind, ist der Einfluss von Niederschlag auf die Isotopie von Wasser-
dampf weniger belegt. Beispielsweise Wen et al. [2008] und Aemisegger [2013] dokumentie-
ren aber besonders niedrige Isotopologenverhéltnisse in Wasserdampf im Zusammenhang
mit Wetterfronten. Mit der Messreihe in Karlsruhe soll der Einfluss von Wetterfronten auf
die Isotopie von Wasserdampf in Karlsruhe untersucht, die Starke des Effekts beziffert und
die Art der Wechselwirkung bestimmt werden.

In einer Wetterfront wird wegen unterschiedlicher Luftdichten eine warme Luftmasse (W)
durch eine kalte Luftmasse (K) angehoben (Abbildung 18). Wahrend der Hebung kiihlt sich
W durch Expansion ab. Wird der Taupunkt unterschritten, kann es zu lang anhaltenden
Niederschlagen kommen. Mit steigendem Ausregnungsgrad sinkt das Isotopologenverhélt-
nis von W und des Regens.

Beim Durchzug einer Front kann es zu einem Abfall des Isotopologenverhéltnisses in bo-
dennahem Wasserdampf kommen, wenn

1. K mit héherem Dehydrierungsgrad und damit niedrigerem Isotopologenverhéltnis als
bodennaher Wasserdampf aus W einhergeht. Pfahl et al. [2012] demonstrieren diesen
Effekt mit dem COSMOiso-Modell.

2. Verdunstung von fallendem abgereichertem Regen aus W in untersittigter Luft K
stattfindet [Miyake et al. 1968; Stewart 1975; Gedzelman und Arnold 1994|. Die
Stdrke des Effekts hidngt von Parametern wie Unterséttigungsgrad der Luft, Fall-
geschwindigkeit und Grofse der Tropfen ab. Wegen kinetischer Fraktionierung sind
erniedrigtes Deuterium Excess in Regen [Dansgaard 1964 und erhohtes Deuterium
Excess in Wasserdampf [Wen et al. 2010] zu erwarten.

3. Isotopenaustausch zwischen fallendem abgereichertem Regen aus W und Wasser-
dampf in K ein relevanter Prozess ist [Friedman et al. 1962; Miyake et al. 1968;
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Tabelle 6: Beobachtete Wetterfronten in Karlsruhe und deren Auftrittsperiodizitéat in Tagen.

Gesamt Kaltfront Mischfront Warmfront statische Konvergenz-

Front linie
Winter 3,7 12,5 94 16,7 150,0 37,5
Frihling 4,3 12,0 12,8 449 35,9 20,0
Sommer 2,7 9,2 12,6 56,8 113,6 12.6
Herbst 4,0 7,3 11,9 95,0 31,7 47,5

Abbildung 20: Beispiel fiir eine Wetterkarte des Deutschen Wetterdienstes. Wetterfronten in
Karlsruhe wurden mithilfe von Wetterkarten des Deutschen Wetterdienstes identifiziert.

Stewart 1975; Gedzelman und Arnold 1994]. Miyake et al. [1968| zeigen, dass Iso-
topenaustausch gegeniiber Regenverdunstung ein dominierender Effekt sein kann.
Rozanski et al. [1982] schlagen systematischen Isotopenaustausch zwischen Regen
und Wasserdampf {iber Europa vor.

In Karlsruhe kam es wéihrend des Durchzugs von Wetterfronten regelméfig zur schnel-
len Abreicherung des Wasserdampfs an schweren Isotopologen, d.h. sehr negative §D- und
5'180-Werten. Nach einigen Stunden stieg die Isotopie meist wieder auf vorherige Werte
an. In der Messreihe (Abbildung 17a) sind frontbedingte Isotopie-Signaturen als regelmé-
Bige Spikes mit niedrigem Isotopologenverhéltnis zu erkennen. Abbildung 19 illustriert den
Verlauf der Wasserdampfisotopie beim Durchzug einer Kaltfront in Karlsruhe.

Im Folgenden wird der Zusammenhang zwischen sehr negativem §D und §'®O und Front-
passagen belegt und Isotopenaustausch zwischen fallendem Regen und atmosphérischem
Wasserdampf als Hauptursache identifiziert.

Zur Identifikation von Wetterfronten iiber Karlsruhe wurden Wetterkarten des deutschen
Wetterdienstes genutzt (Abbildung 20). Die Wetterkarten stehen 6-stiindlich zur Verfiigung
und erlauben eine Bestimmung des Passagezeitpunktes mit einer Genauigkeit von maximal
+6 Stunden. Tabelle 6 gibt eine Ubersicht iiber die Haufigkeit verschiedener Fronttypen.
Insgesamt wurden Wetterfronten mit einer Periodizitdt von 3,7 Tagen beobachtet. Dabei
handelte es sich bei 44,0 % um Kalt-, bei 33,3 % um Misch- und bei 11,3% um Warmfron-
ten.

Um Frontpassagen und Isotopologen-Messungen in Beziehung zu setzen, wurden auffallige

Isotopiemuster identifiziert. Zur automatisierten Identifikation von Isotopologen-Signaturen
wurde dazu die Isotopie-Feuchtigkeits-Relation der Messungen untersucht. Die Betrachtung
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Abbildung 21: Feuchtigkeits-Isotopie-Relationen der Messungen in Karlsruhe fiir die verschiede-
nen Jahreszeiten. grau: Alle 0D-Messungen in Karlsruhe. rot: Messungen aus den einzelnen Jahres-
zeiten. schwarze durchgezogene Linie: Rayleigh-Modell fiir eine subtropische Feuchtigkeitsquelle.
Es zeigt die durch Dehydrierung minimal moglichen Isotopologenverhéltnisse. gestrichelte Linie:
Mischung zweier Luftmassen unterschiedlicher Feuchtigkeit und Isotopie kann neben verschiedenen
anderen Prozessen die positiven Abweichungen zum Rayleigh-Modell erkléren.
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Abbildung 22: Automatisch identifizierte Isotopie-Spikes. Ein automatisierter Identifikationsalgo-
rithmus wird genutzt, um Isotopie-Spikes zu identifizieren, die regelméfig in Folge von Wetterfron-
ten auftraten. (a) Beispiele fiir die Spike-Identifikation (Juni 2012). (b) blau: gesamte Messungen
aus Karlsruhe. rot: identifizierte Isotopie-Spikes. schwarz: Rayleigh-Kurven fiir Winter (gestrichelt)
und Sommer (durchgezogen).

dieser Relation ist oft niitzlich, da durch Abhéngigkeit der Isotopie vom Dehydrierungsgrad
schon allein Variationen der Feuchtigkeit zu einem Isotopologen-Signal fithren konnen.
Abbildung 21 zeigt die Isotopie-Feuchtigkeits-Relation fiir die vier Jahreszeiten. Fiir jede
Jahreszeit ist eine Rayleigh-Kurve fiir horizontalen Transport dargestellt (schwarze durch-
gezogene Linie). Je hoher die initiale Feuchtigkeit an der Verdunstungsquelle liegt, desto
weiter verschiebt sich der Startpunkt der Rayleigh-Kurve nach rechts. Rayleigh-Kurven in
Abbildung 21 wurden fiir plausible Maximalfeuchtigkeiten an der Quelle berechnet, d.h.
fiir subtropische Ozeanoberflichentemperaturen und relative Luftfeuchtigkeit von 80 %. Die
eingezeichneten Rayleigh-Kurven zeigen daher die niedrigsten durch Dehydrierung mogli-
chen Isotopologenverhéltnisse. Positive Abweichungen zur Rayleigh-Kurve sind moglich
durch niedrigere initiale Feuchtigkeit, Luftmassenmischung und ein hohes Isotopologenver-
héltnis in Evapotranspiration. Zur Illustration sind extremale Mischkurven eingezeichnet,
die ohne weitere Prozesse in der Lage sind, alle positiven Abweichungen zur Rayleigh-Kurve
zu erklaren. Negative Abweichungen zur Rayleigh-Kurve deuten auf besondere ’Super-
Rayleigh-Prozesse’ hin, die Isotopie und Feuchtigkeit entkoppeln.

Abbildung 21 zeigt fir alle Jahreszeiten Messungen im Super-Rayleigh-Bereich, die auf-
grund ihrer niedrigen Isotopologenverhéltnisse in der Messreihe als Spikes zu erkennen sind
(Abbildung 17a). Die Entkopplung von Dehydrierungsgrad und Isotopie, d.h. der starke
Abfall der Isotopologenverhéltnisse relativ zum Rayleigh-Modell wird nun zur automati-
schen Identifikation von Isotopie-Spikes genutzt.

FEin Spike wird dazu durch folgende Kriterien definiert:

1. Die Abweichung zur Rayleigh-Kurve 6D,elativ > fillt unter das gleitende 2-Tagesmittel
von 0Dyelativ (Abbildung 22).

2. Liegen zwei Spikes nédher als 3 Stunden beieinander, werden sie zu einem Spike zu-
sammengefasst.

15 5D relativ bezeichnet die Differenz aus gemessenem 6D und der Isotopie, die nach Rayleigh auf Grundlage
der gemessenen Feuchtigkeit zu erwarten ist. Als Rayleigh-Referenz werden abhéngig von der Jahreszeit
die jeweiligen Rayleigh-Kurven in Abbildung 21 genutzt.
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Abbildung 23: Automatisch identifizierte Isotopie-Spikes in der dD-Messreihe aus Karlsruhe.
blau: alle 0D-Messungen in Karlsruhe. rot: identifizierte Isotopie-Spikes.

Tabelle 7: Auftrittshaufigkeit einer Wetterfront in den ersten 6 Stunden eines Isotopie-Spikes und
von 6 bis 12 Stunden nach Ende des Isotopie-Spikes.

Isotopie-Spike nach Isotopie-Spike
Front-Passage 63 13
keine Front-Passage 29 79

3. Spikes mit geringer Amplitude (Abfall von §Dyelativ um weniger als 20 %o unter das
gleitende 2-Tagesmittel) oder kurzer Dauer (<1 Stunde) werden aus der Analyse
ausgeschlossen.

Insgesamt wurden so in der Zeitreihe 92 Spikes mit fallendem Isotopologenverhéltnis gegen-
iiber Rayleigh identifiziert. Abbildung 23 markiert die Spikes in der Messreihe. Im Mittel
betrigt der Abfall von 6Dyelativ in diesen Spikes 39 %o. Es fallt also entweder das Isotopolo-
genverhéltnis stérker als durch die Feuchtigkeitsénderung zu erwarten oder die Feuchtigkeit
steigt, ohne dass sich das Isotopologenverhéltnis entsprechend éndert. Ein mittlerer Abfall
von 6D um 35 %0 (Abbildung 24a) in den Spikes zeigt, dass ein grofer Teil des Signals
durch fallende Isotopologenverhéltnisse verursacht wurde.

Der zeitliche Zusammenhang zwischen Isotopie-Spikes und Front-Passagen kann einerseits
reduziert sein, da die Bestimmung der Front-Passagen mit einer zeitlichen Unsicherheit
von £6 Stunden behaftet ist. Andererseits konnen Fronten und Isotopie-Spikes in Folge
der mittleren Wetterfrontperiodizitat in Karlsruhe von 3,7 Tagen rein zuféllig gleichzeitig
auftreten. Um zu bewerten, ob ein belastbarer Zusammenhang besteht, wird die Koinzidenz
von Fronten und Spikes in den ersten 6 Stunden nach Spike-Beginn mit der Auftrittswahr-
scheinlichkeit von Wetterfronten in einem anderen Zeitintervall gleicher Lange verglichen.
Um eine dhnliche zeitliche Verteilung beider Zeitraume auf das Jahr zu gewéhrleisten, wur-
den als Vergleichsintervalle ohne Spike willkiirlich die Zeitabschnitte 6 bis 12 Stunden nach
dem Ende der Spikes gewéhlt. Tabelle 7 zeigt die Koinzidenzen und belegt mit einem Chi-
Quadrat-Wert von 56 einen hochsignifikanten Zusammenhang zwischen den identifizierten
Isotopie-Spikes und Front-Passagen.

84 % der Spikes weisen Super-Rayleigh-Charakteristik auf. Dies schlieft einen unterschied-

lichen Dehydrierungsgrad in passierenden kalten und warmen Luftmassen als alleinige Ur-
sache fiir die fallenden Isotopologenverhéltnisse aus. Das deutet auf die Wichtigkeit der
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Abbildung 24: (a) Hiufigkeitsverteilung der Anderung von 6D in identifizierten Isotopie-Spikes.
In den identifizierten Isotopie-Spikes fallt 4D im Mittel um 35 %o. Obwohl Spikes mit einem Abfall
von 6Dyelativ kleiner als 20 %o aussortiert wurden, gibt es Spikes mit einer ¢éD-Anderung kleiner
als 20 %o. Sie entsprechen Bedingungen, in denen §D sich trotz steigender Feuchtigkeit nur we-
nig #nderte. (b) Anderung von §D und 6'¥0 in Isotopie-Spikes. Die Anderung von 6D und §'%0
in identifizierten Spikes unterscheidet sich um den dampfdruckbedingten Faktor von ~8 (schwar-
ze Linie). Dies spricht gegen signifikante kinetische Fraktionierung durch Regenverdunstung. Ein
Zusammenhang zwischen der Stirke der Anderung und Front-Typ wurde nicht beobachtet.

Prozesse Regenverdunstung oder Isotopenaustausch zwischen Wasserdampf und Regen hin.
Dabei kann der Vergleich von 6D und 680 genaueren Aufschluss iiber die Art der Wech-
selwirkung von Regen und Wasserdampf geben.

Verdunstung von Regen mit niedrigem Isotopologenverhéltnis kann zu einem Abfall der
Isotopologenverhéltnisse des atmosphérischen Wasserdampfs fithren. Vollstdndige Verduns-
tung von Regen kann die Beobachtungen aber nicht erkléaren. Sie erfordert signifikante Men-
gen von stark abgereichertem Regen mit 6D unter der Spike-Isotopie von etwa —180 %o.
Wihrend der 8-jahrigen Beobachtungen von Jacob und Sonntag [1991] in Heidelberg wurde
jedoch lediglich einmal Niederschlag mit 4D unter —100 %o beobachtet.

Fiir unvollstdndige Regenverdunstung liegt wegen der Dampfdruckfraktionierung die Iso-
topie des verdunsteten Wassers unter der Isotopie von Regen. Ein Abfall der Isotopologen-
verhéltnisse von Wasserdampf ist in diesem Fall daher auch durch Regen mdoglich, dessen
0D tiber —180 %o liegt. Bei der unvollstandigen Verdunstung kommt es zur Anreicherung
schwerer Isotopologe in den Regentropfen. Durch kinetische Fraktionierung ist diese An-
reicherung fiir H218O iiberproportional hoch und es kommt zur Anderung von Deuterium
Excess in Regen und Wasserdampf [Miyake et al. 1968; Stewart 1975; Gedzelman und Ar-
nold 1994]. Besonders in ariden Regionen wurden entsprechende Signale in Niederschlag
beobachtet [Dansgaard 1964]. Fiir die in Karlsruhe beobachteten Frontpassagen folgen die
Anderungen von 6D und 680 dem dampfdruckbedingten Faktor ~8 (Abbildung 24b).
Da signifikante Signaturen im Deuterium Excess nur in wenigen Ausnahmen beobachtet
wurden, kommt auch unvollstindige Regenverdunstung nicht als Hauptursache fiir die be-
obachteten Anderungen von 6D und §'80 in Frage.

Als mogliche Ursache der beobachteten Isotopie-Spikes bleibt daher nur Isotopenaustausch
zwischen Regen und atmosphérischem Wasserdampf, der zur isotopischen Equilibrierung
zwischen Fliissigphase und Wasserdampf fiihrt. Isotopenaustausch, d.h. das simultane Ver-
dunsten und Kondensieren von Feuchtigkeit, ist ein diffusiver Prozess. Signale im Deute-
rium Excess sind deshalb fiir unvollstdndige Equilibrierung méglich, auf Grund von Aus-
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tauschzeiten und Fallgeschwindigkeit schlagen Gedzelman und Arnold [1994] jedoch schon
fiir Regenfalldistanzen unter 1km vollstédndige Equilibrierung vor. Damit kann Isotopen-
austausch als einziger Prozess plausibel die beobachteten niedrigen Isotopologenverhéltnis-
se wihrend des Durchzugs von Wetterfronten erkléren.

Die beobachteten Isotopie-Spikes in Wasserdampf bestétigen komplementér zu Beobach-
tungen der Isotopie von Niederschlag [Friedman et al. 1962; Miyake et al. 1968; Stewart
1975; Gedzelman und Arnold 1994| eine Wechselwirkung zwischen Regen und Wasser-
dampf. Die mittlere Stéarke der isotopischen Abreicherung von Wasserdampf in Karlsruhe
betrug 35 %o im §D. Geringe Anderungen im Deuterium Excess implizieren, dass in Karlsru-
he Isotopenaustausch systematisch zur isotopischen Equilibrierung zwischen Wasserdampf
und fallendem Regen fiihrt.

In Abschnitt 3.4 wird ein eindimensionales lagrangesches Isotopologen-Modell vorgestellt.
Es ist konzeptionell nicht dazu in der Lage, den zweidimensionalen Effekt von Isotopen-
austausch zwischen fallendem Regen und Wasserdampf zu simulieren. Beim Vergleich von
Messung und Modell wird daher die hier vorgestellte automatische Spike-Identifikation
genutzt, um wetterfront-bedingte Isotopie-Spikes aus der Zeitreihe zu filtern.

3.3.3. Tagesgang

Der Messort ist von Waldflichen umgeben und befindet sich auf Hohe der Baumkronen.
Lokale biogene Feuchtigkeitsquellen hinterlassen daher moglicherweise eine isotopische Si-
gnatur in der Messreihe. Wegen der strahlungsabhéngigen Photosynthese unterliegt diese
lokale Signatur vermutlich einem Tagesgang. Um den Anteil lokaler Effekte in der Mess-
reihe zu charakterisieren, wird daher der mittlere Tagesgang der Zeitreihe untersucht. Da
verschiedene weitere Prozesse wie Bodenverdunstung, Taubildung und Konvektion eben-
falls zu einem Tagesgang beitragen konnen, liegt der Fokus dieses Abschnitts auf einer
Charakterisierung des Tagesgangs und nicht auf einer detaillierten Interpretation.

Advektion von Luftmassen fiihrt zu kontinuierlichen Variationen der Feuchtigkeit und des
0D bzw. §'80, die einen moglichen Tagesgang der Isotopie iiberlagern. Abbildung 25 zeigt
daher Tagesgéinge, die iiber mehrere Monate gemittelt wurden. Da sich die Isotopie auf
synoptischen Zeitskalen éndern kann, werden keine Absolutwerte, sondern mittlere Signal-
dnderungen untersucht.

Im Winter wurde nur ein schwacher Tagesgang von Feuchtigkeit und Isotopie beobach-
tet. Im Rahmen der Signal-Variabilitdt hat er nur geringe Signifikanz. Im Gegensatz dazu
zeigen die Messungen im Sommer im Mittelwert einen deutlichen Tagesverlauf. Der Tages-
gang der spezifischen Luftfeuchtigkeit #hnelt dabei einer Doppelwelle (Abbildung 25b). Mit
ansteigender Evapotranspiration nach Sonnenaufgang stieg die spezifische Luftfeuchtigkeit
um bis zu 200 ppm/Stunde. Zunehmende Konvektion fiihrt zur Durchmischung der ABL.
Ab 8 Uhr UTC (10 Uhr lokale Sommerzeit) wurde dies als Riickgang der Feuchtigkeitszu-
nahme sichtbar. Nach 3-4 Stunden tiberwog der konvektive Abtransport von Feuchtigkeit
im Vergleich zum Feuchtigkeitseintrag durch Evapotranspiration und es folgte ein konti-
nuierlicher Feuchtigkeitsabfall wiahrend der Mittagsstunden. Nachlassende Konvektion am
Nachmittag ging einher mit einem erneuten Anstieg der spezifischen Luftfeuchtigkeit.

Die Anderung von §D (Abbildung 25d, rot durchgezogen) zeigte einen dhnlichen Verlauf
wie die Anderung der spezifische Luftfeuchtigkeit. Ansteigendes 6D am Morgen und Nach-
mittag deutet auf ein hohes Isotopologenverhéltnis der Evapotranspiration hin. Insbeson-
dere Pflanzentranspiration mit einem hohen Anteil schwerer Wasserisotopologe kann die
Messungen erkliren. Uber Wurzeln, Xylem und Blitter transpirieren Pflanzen Bodenfeuch-

40



600
— 400 S 400 &
's £ g g
2 200f ] T £ @
2 {400 2 2 =
A = @A =
g 0 S a E
o = & =
5 € 3 g
g -200f 207 3 2
© o~
o~ o T Ke)
3 S 3 S
| /\ | & o
‘ : 0 5 10 15 20
5 10 15 20 .
Taaeszeit [UTCI Tageszeit [UTC]
(a) NDJF (b) MJJAS

3 600 3 v 600
T T
N § £
L IS @ c
o 4400 k=] 1400
2 g 9 g
= £ = kS
d 1200 & g af 1200 &
a L4 2
S] © 5] <
g 3 < s
[0 )
L 0 -3 0
5 0 15 20 5 0 15 20
Tageszeit [UTC] Tageszeit [UTC]
(c) NDJF (d) MJJAS
600
A SN §
8 £ % 5
S 2r © 5 s
7 "0 a =
£ 1t 2 & g
— > - =}
g = d =
20 c 7 S
g j200 2 8 B
1k d © ©
g ER 3
[a} o a °
<, | o 4 )
5 10 ] 15 20 0 5 10 ] 15 20
Tageszeit [UTC] Tageszeit [UTC]
(e) NDJF (f) MJJAS

Abbildung 25: Anderung pro Stunde von Luftfeuchtigkeit (oben), 6D (Mitte, durchgezogene
Linie), 8:6180 (Mitte, gestrichelte Linie) und Deuterium Excess (unten) in Karlsruhe. links: Winter
(NDJF). rechts: Sommer(MJJAS). rot: Mittelwert M fiir die angegebenen Monate. blau: mittlere
quadratische Abweichung der einzelnen Monatsmittel M; zum Mittelwert: \/ + Zivzl(JV[i — M)2.
Zusitzlich ist der Tagesgang der Globalstrahlung gezeigt (graue Linie).
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tigkeit in die Atmosphére (Abbildung 7). Fraktionierung bei der Wasseraufnahme ist ab-
gesehen von einigen Halophyten und Xerophyten meist vernachlissigbar [Wang und Yakir
2000; Yepez et al. 2003; Ellsworth und Williams 2007]. Im Tagesgang kann Fraktionierung
zwischen Xylemwasser und Transpiration zur Akkumulation schwerer Isotopologe vor allem
in Pflanzenbldttern fithren [Zhang et al. 2010|. Bei hohem Transpirationsfluss in mittleren
Breiten stellt sich jedoch wihrend des Tages meist ein isotopisches Fliefgleichgewicht mit
verschwindender Fraktionierung zwischen Xylemwasser und Transpiration ein [Flanagan
und Ehleringer 1991; Yakir und Sternberg 2000]. Pflanzen kénnen so Bodenfeuchtigkeit oh-
ne Fraktionierung in die Gasform iiberfiihren. Unfraktionierte Pflanzentranspiration liegt
in Karlsruhe mit §D von ~-60 %0'® isotopisch deutlich hoher als das mittlere Isotopolo-
genverhéltnis des Wasserdampfs und kann dieses darum erhohen. Auf den morgendlichen
Anstieg folgte mit intensivierender konvektiver Durchmischung ein Abfall der Isotopo-
logenverhéltnisse des Wasserdampfs. Er ging einher mit dem Riickgang der spezifischen
Luftfeuchtigkeit und kann mit konvektiver Verdiinnung der morgendlichen Anreicherung
schwerer Isotopologe und dem Zusammenhang zwischen Isotopie und Dehydrierungsgrad
erklart werden. Mit nachlassender Konvektion am spéten Nachmittag fand wie auch nach
Sonnenaufgang ein Anstieg von spezifischer Luftfeuchtigkeit und §D statt.

Im Tagesgang wichen Anderungen von 680 (Abbildung 25d, gestrichelte Line: 8-§'80-
Anderung) deutlich von Anderungen des 6D ab. Wihrend der Feuchtigkeitszunahme der
Abendstunden war der 6'*¥O-Anstieg besonders hoch, wihrend der Morgenstunden sogar
negativ. Die vom dampfdruckbedingten Faktor ~8 abweichenden Anderungen von 6D und
5180 deuten auf kinetische Isotopologen-Trennung hin (Abschnitt 2.2.3).

Eine qualitative Erkldrung ist ebenfalls mit Hilfe der Pflanzentranspiration moglich, denn
die Annahme fraktionierungsfreier Pflanzentranspiration ist besonders bei Integration iiber
24 Stunden richtig [Harwood et al. 1999; Farquhar et al. 2007]. Im Detail [Flanagan und
Ehleringer 1991; Yakir und Sternberg 2000; Zhang et al. 2010] kann es am frithen Mor-
gen wegen Fraktionierung zu Pflanzentranspiration mit niedrigem Isotopologenverhéltnis
und zur Anreicherung schwerer Wasserisotopologe in Pflanzenbléattern kommen. Durch An-
reicherung schwerer Wasserisotopologen im Blattwasser sinkt die effektive Fraktionierung
zwischen Xylemwasser und Transpiration, bis im Fliefgleichgewicht die Fraktionierung
zwischen Xylemwasser und Transpiration verschwindet. Die Isotopie des Blattwassers im
Fliefsgleichgewicht wird dabei durch die Stérke der Fraktionierung zwischen Blattwasser
und Transpiration bestimmt. Durch kinetische Fraktionierung kann sie zwischen Hy'**O und
H,'60 gegeniiber HDO und H,'%0O iiberproportional erhéht sein. Fiir Diffusion durch das
Stoma schlagen Flanagan und Ehleringer [1991] auin,18=1,0189 und oyin p=1,0166 vorl7.
Flanagan und Ehleringer [1991] beobachten zur Mittagszeit in Blattern entsprechend ei-
ne Anreicherung von Blattwasser um ~+65 %o / ~+25%0 im 6D / §180. Freisetzung des
in Blittern iiberproportional akkumulierten Hy'®O mit sinkendem Transpirationsfluss am
Abend kann den starken ' O-Anstieg um 20 Uhr UTC erkliren. Halt sich die H2180—reiche
Luft in der stabilen néchtlichen Grenzschicht (SNBL, von Stable Nocturnal Boundary
Layer) am Boden, kann das hohe H218O—Signal bis zum Morgen {iberdauern. Einsetzende
konvektive Durchmischung kann unter diesen Bedingungen §'%0 am Morgen besonders
stark absenken und positive Isotopieeffekte, die in 6D beobachtet wurden, iiberkompensie-
ren.

Eine andere Moglichkeit zur Darstellung kinetischer Effekte ist die Betrachtung von Deute-
rium Excess (Abbildung 25f). Der starke abendliche Anstieg von %O entspricht fallendem
Deuterium Excess. Stark fallendes 6'¥0 am Vormittag wird umgekehrt als steigendes Deu-

5Finen Eindruck der Isotopie von Bodenfeuchtigkeit geben die GNIP-Niederschlagsdaten in Abbildung 6.
Y"Zum Vergleich die Dampfdruckfraktionierung nach Horita und Wesolowski [1994] fiir 20 °C: s = 1,0098
und ap = 1,0844.
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Abbildung 26: Beobachteter Tagesgang im Deuterium Excess in Karlsruhe. (a) D und §'*0
der Messungen in Karlsruhe. 6D und 680 von Wasserdampf in Karlsruhe liegen eng bei der
Meteoric Waterline (MWL). schwarz: Alle Messungen. rot: Messungen am Tag (7-21 UTC; Som-
mer (MJJAS); 0,08-Konturlinie der normierten Haufigkeitsverteilung mit 1 am Maximum). blau:
Messungen in der Nacht (21-7 UTC; Sommer (MJJAS); 0,08-Konturlinie der normierten Haufig-
keitsverteilung mit 1 am Maximum). (b) Deuterium Excess in einem Ausschnitt der Messreihe aus
Karlsruhe (Mai/Juni 2012). Durch den starken abendlichen Anstieg von §'80 #ndert sich Deuteri-
um Excess im Tagesgang. (c¢) Tagesgang von Deuterium Excess im Sommer. Im Sommer (MJJAS)
ist der abendliche Abfall von Deuterium Excess vor allem bei stabil geschichteter Atmosphére deut-
lich zu beobachten. Der Farbcode illustriert die Schichtungsstabilitdt mit der Temperaturdifferenz
zwischen 200 m und 2m Hohe (Messmastdaten). Alternativ ermdglicht eine niedrige SNBL-Hhe
(stabile ndchtliche Grenzschicht von Stable Nocturnal Boundary Layer) in GDAS-Daten (Global
Data Assimilation System) die Selektion von Tagen mit besonders starker Anderung von Deu-
terium Excess. schwarz: Mittelwert fiir SNBL<100m; grau: SNBL>100m. (d) Tagesgang von
Deuterium Excess im Winter. Im Winter (DJF) wurde kein auffilliger Tagesgang von Deuterium
Excess beobachtet.
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terium Excess sichtbar.

Ein Vorteil bei der Untersuchung von Deuterium Excess ist die grofse rdumliche Homo-
genitdt der Messgrofe im Vergleich zu Feuchte- und Isotopiefeldern. Der Tagesgang von
Deuterium Excess ist daher weniger durch advektionsbedingte Variationen {iberlagert und
auch ohne statistische Mittel gut in der Zeitreihe zu erkennen (Abbildung 26b). Da Deu-
terium Excess nur gering vom synoptischen Geschehen abhéngt, kénnen im Deuterium
Excess neben den tageszeitabhéngigen Signaldnderungen auch Absolutmessungen vergli-
chen werden.

Wahrend der Wintermonate mit geringer Evapotranspiration waren nur geringe Deuterium
Excess Anderungen im Tagesgang zu beobachten. Im Sommer wurden héchste Werte von
Deuterium Excess gegen Mittag gemessen. Im Mittel betrug es um 14 Uhr UTC (MJJAS)
+15,7 %o, die etwas iiber der MWL von +10 %o liegen und daher ein Indiz fiir kontinentale
Bodenverdunstung auf dem Weg der Luft nach Karlsruhe sind [Aemisegger et al. 2014]. Im
Vergleich zu Nachtmessungen sind die Messungen am frithen Nachmittag wegen konvektiver
Durchmischung représentativer fiir die Isotopie der ABL. Beginnend mit der abendlichen
Feuchtigkeitszunahme fiel Deuterium Excess um mittlere 8,4 %o bis zu einem Minimum um
~b Uhr UTC. Mit beginnender Sonneneinstrahlung, steigender Evapotranspiration und
Durchmischung der ABL stieg Deuterium Excess anschlieftend bis zum frithen Vormittag
wieder auf ABL-Werte an.

Besonders wiahrend Bedingungen einer stabil geschichteten Atmosphére, das heifst bei Tem-
peraturzunahme mit der Hohe und entsprechend niedriger SNBL'®, ist der nichtliche Aus-
tausch zwischen bodennaher Luft und héheren Schichten unterdriickt. In diesen Féllen war
die abendliche Abnahme in Deuterium Excess tiber Nacht gut konserviert und besonders
deutlich zu beobachten (Abbildung 26¢). Dies erlaubt eine Einschrinkung der kinetisch
fraktionierenden Feuchtigkeitsquelle auf einen bodennahen Prozess und fiigt sich plausibel
in das Bild der Pflanzentranspiration.

In diesem Abschnitt wurde ein Tagesgang von Feuchtigkeit und Isotopie in den Sommermo-
naten diskutiert, der besonders deutlich im Deuterium Excess zu erkennen ist. Ursache ist
eine bodennahe Feuchtigkeitsquelle mit starker kinetischer Fraktionierung im Tagesgang.
Pflanzentranspiration im Zusammenspiel mit konvektiver Durchmischung der ABL kann
qualitativ die Tagesgdnge erkldaren. Ein Beitrag weiterer Prozesse wie kinetischer Fraktio-
nierung bei der Taubildung lassen sich aus der Messreihe allein jedoch nicht ausschliefsen.
Im Vergleich zur beobachteten Variabilitdt ist der Einfluss lokaler Quellen im 0D gering.
Fiir §'80 und Deuterium Excess kénnen Variationen im Tagesgang durch lokale Quellen
die mittlere Isotopie deutlich verdndern. Bei konvektiv durchmischter ABL am Tage zeigte
Deuterium Excess ABL-typische Werte. Am Abend sank Deuterium Excess durch Feuch-
tigkeitseintrag aus lokalen Quellen. Die sommerlichen, néchtlichen Deuterium Excess- und
5'80O-Messungen sind daher nicht gut fiir eine Untersuchung der Isotopie im Hinblick auf
Transport und Quellen geeignet. Im Winter sind Tagesgédnge von Feuchtigkeit und Isotopie
nur schwach ausgeprigt und lokale Effekte spielen eine untergeordnete Rolle.

3.4. Trajektorienbasiertes Isotopologen-Modell

Zum Betrieb globaler Wettermodelle wie des IFS (Integrated Forecast System des Euro-
pean Centre for Medium-Range Weather Forecasts) oder des GF'S (Global Forecast System
der National Centers for Environmental Prediction) werden unter hohem Aufwand kon-
tinuierlich globale Boden-, Luft- und Satelliten-gestiitzte Messungen zu weltumspannen-

8Die jeweilige Hohe der SNBL wurde aus dreistiindigen 0,5x0,5 ° GDAS-Daten (Global Data Assimilation
System der National Centers for Environmental Prediction) bestimmt.
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den Datensétzen zusammengefasst. Sie enthalten unter anderem dreidimensionale Wind-,
Temperatur- und Feuchtigkeitsfelder. Auf Grundlage dieser Windfelder lasst sich die Her-
kunft des Schwerpunktes eines Luftpakets abschitzen, d.h. eine Riickwartstrajektorie be-
rechnen.

In verschiedenen Studien der letzten Jahre wurden Konzepte zur trajektorien-basierten
Quellenanalyse von atmosphérischem Wasserdampf vorgestellt [Dirmeyer und Brubaker
1999; Stohl und James 2004; Sodemann et al. 2008b; Gustafsson et al. 2010], die Feuch-
tigkeitsdnderungen entlang Riicktrajektorien untersuchen. Ein Beispiel fiir die Anwendung
ist die Quellregionsanalyse in Abschnitt 3.2.

FEine Erweiterung dieses Konzeptes stellt die Interpretation von Wasserisotopologen mit
Hilfe von Riicktrajektorien dar. Im einfachsten Fall beschrankt sich die Verwendung der
Trajektorien auf die Identifikation der Quellregion oder des atmosphérischen Zustands der
Quellregion [Rindsberger et al. 1983; Gat et al. 2003; Lawrence 2004; Lee et al. 2006; Anker
et al. 2007; Strong et al. 2007; Uemura et al. 2008; Pfahl und Wernli 2008; Barras und
Simmonds 2009; Noone et al. 2011; Spiegel et al. 2012; Aemisegger et al. 2014; Bonne et al.
2014]. Jouzel und Merlivat [1984], Johnsen et al. [1989] und weitere modellieren Isotopolo-
genfraktionierung entlang idealisierter klimatologischer Trajektorien zur Interpretation von
Niederschlagen tiber der Antarktis und Gronland. Zur detaillierteren Beschreibung und In-
itialisierung berechnen Schlosser et al. [2004|, Helsen et al. [2004], Helsen et al. [2005],
Helsen et al. [2007] und Sodemann et al. [2008| Isotopologenfraktionierung entlang indi-
vidueller Riicktrajektorien fiir Antarktika und Groénland. Pfahl und Wernli [2009] nutzen
Isotopologen-Modellierung entlang von Riicktrajektorien zur Untersuchung der kinetischen
Fraktionierung bei Verdunstung aus dem Mittelmeer.

Der Messort. Karlsruhe in Siiddeutschland hat eine zentrale Position iiber dem européi-
schen Kontinent. Luftmassen in Karlsruhe sind daher meist signifikant durch kontinen-
tale Evapotranspiration beeinflusst (Abbildung 17f). Zur qualitativen und quantitativen
Interpretation der Messreihe wurde daher ein Isotopologen-Modell entwickelt, das Pro-
zesse in der kontinentalen ABL der mittleren Breiten beschreibt. Das Modell interpretiert
Feuchtigkeitsdnderungen entlang von kinematischen Riicktrajektorien als Ausregnung oder
Feuchtigkeitseintrag durch marine Evaporation bzw. kontinentale Evapotranspiration und
iibersetzt sie in Anderungen von 6D bzw. 6'20. Zentrale Herausforderung bei der Ubertra-
gung der lagrangeschen Isotopologen-Modellierung auf die kontinentale ABL ist dabei die
Abschétzung der Isotopie von Evapotranspiration, die in vielfdltiger Weise von Bodenpa-
rametern abhéngt.

In Abschnitt 3.4.1 wird ein Uberblick iiber den konzeptionellen Aufbau des Modells gege-
ben. Abschnitt 3.4.2 beschreibt die Bestimmung und Abschétzung relevanter Eingangsda-
ten und Randbedingungen.

3.4.1. Modell-Beschreibung

Grundlage des Isotopologen-Modells ist die Anderung der spezifischen Luftfeuchtigkeit
Agq/At entlang von kinematischen 5-Tage-Riicktrajektorien. Feuchtigkeitsinderungen sind
moglich durch marine Verdunstung und kontinentale Evapotranspiration (V), Ausregnung
(R), konvektive Durchmischung der Atmosphére (K), Verdunstung von fallendem Regen
aus hoheren Schichten (X), Diffusion (D) und numerische Fehler im Modell (N). Wie in
Stohl und James [2004] und Sodemann et al. [2008] werden V und R als dominante Pro-
zesse angenommen: Aq/At=V—R.

K, X, D und N werden vernachléssigt. Unter der Annahme, dass zu einem Zeitpunkt ent-
weder V oder R dominiert [James et al. 2004], wird die beobachtete Nettodnderung Ag/At
entweder vollstdndig V oder R zugeordnet.
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Abbildung 27: (a) Modellinitialisierung. Zur Initialisierung des Modells wird fiir Trajektorien,
die aus der ABL stammen, ein isotopisches Gleichgewicht je nach Oberfliche mit Ozeanwasser,
Bodenfeuchtigkeit oder Schnee angenommen. Fiir Trajektorien, die oberhalb von 2000 m initiali-
siert werden, wird eine linearer Abfall relativ zu diesem Gleichgewicht bis zur Initialisierungshohe
angenommen. (b) Modellierung. Sinkende spezifische Luftfeuchtigkeit wird als Kondensation nach
Rayleigh interpretiert. Zunehmende spezifische Luftfeuchtigkeit wird Verdunstung von Bodenfeuch-
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tigkeit, Pflanzentranspiration oder Schneeverdunstung zugeordnet.

Rini: Isotopie bei Modellinitialisierung; Rogzean: Isotopie von Ozeanoberflachenwasser; Ror: Isotopie
von Bodenfeuchtigkeit in den obersten Zentimetern des Bodens; Rgnip: Isotopie von Niederschlag;
Ry: Isotopie von Verdunstung; ¢;: Feuchtigkeit entlang der Trajektorie; Tpy,: Oberflichentempera-
tur; F'T: Anteil von Pflanzentranspiration an der kontinentalen Evapotranspiration.
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Abnehmende spezifische Luftfeuchtigkeit entlang einer Trajektorie wird als Ausregnung
interpretiert. Wegen der niedrigeren Dampfdriicke gehen Hy'80 und HDO bevorzugt in das
Kondensat iiber. Angenommen wird Rayleigh-Fraktionierung, d.h. Kondensatbildung im
isotopischen Gleichgewicht und direkt anschliekende vollstédndige Entfernung des Konden-
sats aus dem Luftpaket. Wie in Abschnitt 2.2.1 ausgefiihrt gilt unter diesen Annahmen:

AlnR = [a(T) — 1] - Alng (24)

AlnR: Anderung des Logarithmus des Isotopologenverhiltnisses Rp bzw. Rig

Alng:  Anderung des Logarithmus der spezifischen Luftfeuchtigkeit

a(T):  temperaturabhingiger Gleichgewichts-Fraktionierungsfaktor ap(T') bzw. a15(T).
Fiir T>0°C wurde a(T') nach Horita und Wesolowski [1994] berechnet, fiir T<0°C
wurde Fraktionierung iiber Eis nach Jancso und Van Hook [1974] angenommen.

Zunehmende spezifische Luftfeuchtigkeit entlang einer Trajektorie wird als Feuchtig-
keitseintrag durch marine Evaporation oder kontinentale Evapotranspiration interpretiert.
Feuchtigkeitseintrag stellt dabei strenggenommen einen Widerspruch zum lagrangeschen
Trajektorien-Konzept dar, das auf Verfolgung eines einzelnen abgeschlossenen Luftpakets
basiert. Konzeptionell wird hier daher das Bild eines Luftpakets mit permeablen Wéan-
den verwendet, das durch turbulente Mischung Feuchtigkeit aufnehmen kann. Auf Grund
der Annahme von Turbulenz beschrinken Sodemann et al. [2008] die Identifikation von
Feuchtigkeitseintrag auf die ABL. In einer Quellregionsanalyse fiir Rietholzbach (Schweiz)
verzichten Aemisegger et al. [2014] auf Nutzung einer Maximalhdhe fiir turbulenten Ein-
trag, wegen mehrfach beobachtetem Zusammenhang von Feuchtigkeitsanstieg auch iiber
der ABL und flacher Konvektion. Wegen der rdumlichen Néhe zu Rietholzbach (~150 km)
wird hier auch fir den Messort Karlsruhe eine Maximalhohe fiir turbulenten Feuchtig-
keitseintrag vernachlassigt.

Ein Ansteigen der spezifischen Luftfeuchtigkeit ¢(¢) um Ag wird als Mischprozess beschrie-
ben [Noone et al. 2011], in dem Verdunstung die Feuchtigkeit erhoht:

q(t2) = q(t1) + Aq

0D(t1) + Aq- 0Dy (t1)
q(t1) + Ag (25)

5D(ts) = q(t1)

q(tl) . 5180(t1) + Aq . 5180\/(t1)

5"%0(ty) =
(&) q(t1) +Aq
q(t): spezifische Luftfeuchtigkeit zu den Zeitpunkten ¢; und o
Ag: Feuchtigkeitszunahme
dD(t), §180(t): Isotopie des transportierten Luftpakets zu den Zeitpunkten ¢; und to

Dy (t1), 680y (t1): Isotopie der Verdunstung an der Trajektorienposition zum Zeitpunkt ¢;

Gleichung 25 beschreibt direkten Feuchtigkeitseintrag in das verfolgte Luftpaket, wie zum
Beispiel moglich in bodennahen Trajektorien oder infolge konvektiver Injektion. Nicht
ausgeschlossen werden kann aber ein mehrstufiger Einmischprozess, in dem verdunsten-
de Feuchtigkeit mit ABL-Luft verdiinnt wird, bevor sie sich mit dem Luftpaket vermischt.
Die Vernachléssigung dieses ABL-Beitrags entspricht der Annahme einer ABL, die durch
Konvektion regelméfig durchmischt wird. In diesem Fall ist die ABL in der Vertikalen
durch die gleiche Transportgeschichte geprdgt und Einmischung von ABL-Luft ein isoto-
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pisch neutraler Prozess.

Im Folgenden ist beschrieben, wie die Isotopie der Verdunstung je nach Oberfliche als
Verdunstung aus dem Ozean, Verdunstung iiber den Boden, Pflanzentranspiration oder
Verdunstung von Schnee behandelt wird.

Uber dem Ozean wird bei Feuchtigkeitszunahme ausschlieflich Evaporation ¢z von Ozean-
wasser angenomimen:

Aq=qgp
5Dy = 6Dp (26)

518 OV _ 518 OE‘

§Dg und 880 werden nach dem Craig-Gordon-Modell berechnet (Abschnitt 2.2.4). Ein-
gangsparameter fiir die Craig-Gordon-Gleichung sind Fraktionierungsfaktoren, Tempera-
tur Tom und relative Luftfeuchtigkeit RHo,, an der Ozeanoberfliche, die Meeresoberfla-
chenisotopie 6D0gean Und 6'¥00ean und die Isotopie bodennaher Luft 0D Atmosphare und
5180Atm05ph5re. Fiir den kinetischen Fraktionierungsfaktor werden die empirischen Werte
tiber Wasser von Pfahl und Wernli [2009] genutzt (Tabelle 4). Die Bestimmung der anderen
Eingangsparameter wird in Abschnitt 3.4.2 ausgefiihrt.

Uber dem Kontinent werden drei Feuchtigkeitsquellen beriicksichtigt. (1) ¢g: Bodeneva-
poration, d.h. Verdunstung iiber den Boden; (2) gc:*® Verdunstung von Wasser, das im
Bewuchs vor Versickerung zuriickgehalten wurde; (3) g¢p: durch Pflanzen transpiriertes
Wasser:

Aq=qr+qc +ar

qg - 0Dg +qc - 0D¢ + qr - 0D

0Dy = Aq (27)

qr - 6®0g +qc - 880¢ + qr - 801

180, _
0°0Oy = Ag

Die Isotopie 6 D (6'80F), D¢ (6 O¢) und § D (6807 ) der einzelnen Beitriige unterschei-
det sich deutlich. Wahrend ¢g bei der Verdunstung Fraktionierung erfihrt, wird hier fir
gc und ¢r fraktionierungsfreie Uberfithrung in die Dampfform angenommen. Im Folgenden
wird erlautert, wie die Isotopie der drei Betrage abgeschitzt wurde:

19C von ’Canopy Interception’
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1. Evaporation von Bodenwasser?’ ist von isotopischer Fraktionierung begleitet [Zhang
et al. 2010]. Diese wird mit dem Craig-Gordon-Modell berechnet. Fiir die kinetischen
Fraktionierungsfaktoren im Boden werden die Koeffizienten nach Mathieu und Bariac
[1996] fiir feuchten Boden (Tabelle 4) verwendet. Eingangsdaten der Craig-Gordon-
Gleichung sind die Isotopie von Bodenwasser nahe der Oberfliche d Doperfizche bzw.
'8 O0berfiiche, Bodentemperatur Th,, relative Luftfeuchtigkeit am Boden RHy, und
die Isotopie bodennaher Luft D A¢mosphire und 5180Atmosphére.

0Dg = CG‘MOdeH(éDOberﬁéchea Tom, RHom, 5DAtmosphéLre)
(28)
518 O = CG‘MOdeH(élsOOberﬁéchey Tom, RHom, 5180Atmosphére)

2. Vom Bewuchs zuriickgehaltener Niederschlag wird wiahrend der Verdunstung isoto-
pisch fraktioniert. Bei vollstandiger Verdunstung hat das Integral der Isotopie von
gc aber die gleiche Isotopie wie der Niederschlag. Daher wird angenommen:

0D¢c = 5DNiederschlag
(29)

18 18
1) OC =0 ONiederschlag

3. 0D7 und 6'®¥Op von Pflanzentranspiration hingt von der Isotopie des Bodenwassers
(6 DBodenwasser UNd 6 OBodenwasser) @ab. Uber Wurzeln, Xylem und Blitter wird es in
die Atmosphére transpiriert. Fraktionierung bei der Wasseraufnahme ist abgesehen
von einigen Halophyten und Xerophyten vernachléssighar [Wang und Yakir 2000;
Yepez et al. 2003; Ellsworth und Williams 2007]. Im Tagesgang kann die Akkumula-
tion oder Freisetzung schwerer Isotopologe vor allem in Pflanzenbléttern stattfinden
[Zhang et al. 2010]. Bei hohen Transpirationsraten um die Mittagszeit stellt sich hau-
fig ein isotopisches Fliefigleichgewicht mit verschwindender Fraktionierung zwischen
Xylemwasser und Pflanzentranspiration ein [Flanagan und Ehleringer 1991; Yakir
und Sternberg 2000]. Bei Mittlung tiber einen Tag kompensieren sich auch tageszeit-
abhéngige Akkumulations- und Freisetzungseffekte von Isotopologen in Pflanzenblét-
tern weitgehend, sodass im Tagesmittel Pflanzentranspiration als fraktionierungsfrei
angenommen werden kann [Harwood et al. 1999; Farquhar et al. 2007]. Zur Abschét-
zung von 6 DBodenwasser UNd 08 OBodenwasser Wurde die Annahme getroffen, dass die
Bodenwasserisotopie der von Niederschlag entspricht:

0D T = 0D Bodenwasser = 0D Niederschlag
(30)

18 18 18
o OT =0 OBodenwasser =0 ONiederschlag

20Verschiedene Prozesse fiihren zu vertikalen Isotopieprofilen im Boden [Zhang et al. 2010]. Bodenwasser im
obersten Meter (0Bodenwasser) Wird durch die Isotopie jiingerer Niederschlige gepréagt und kann daher
eine Saisonalitét aufweisen. Mit zunehmender Tiefe sinkt die Variabilitdt der Isotopie und kann im
Grundwasser (dGrundwasser) ganz verschwinden. Fraktionierung bei der Verdunstung dndert die Isotopie
in den obersten Zentimetern des Bodens (0oberfische) mit zeitlichem Abstand zum letzten Niederschlag.
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qr und ¢¢ sind damit isotopisch nicht unterscheidbar. Gleichung 27 lésst sich daher zu-
sammenfassen zu:

0Dy = ft- 6DNiederschlag + (1 - ft) -0Dg

51SOV = ft . 5180Niedersehlag + (1 - ft) . 5180E (31)
ft = qr + qc
qr +dqc + 4k

ft: freier Modellparameter; relativer Anteil unfraktionierten Feuchtigkeitseintrags an der Verduns-
tung

ft kann sich regional, iiber das Jahr und auch im Tagesgang dndern. Fiir eine erste quali-
tative Untersuchung der Zeitreihe wird es als Konstante behandelt. Anschliefsend wird [t
in Abschnitt 3.5 genauer untersucht.

g. durch Kondensation (Ausregnung, Taubildung) mit Riickhaltung im Bewuchs und an-
schliefender Verdunstung spielt vor allem auf kiirzeren Zeitskalen eine Rolle. In Bezug auf
Feuchtigkeit und Isotopie stellt die Kombination aus Kondensation und vollstdndiger Re-
evaporation einen neutralen Prozess dar. Variationen der Feuchtigkeit auf kurzen Zeitska-
len werden daher durch Glattung der spezifischen Luftfeuchtigkeit entlang der Trajektorien
mit einer 24 Stunden-Rechteckfunktion reduziert. Die Gleichungen 27 und 31 vereinfachen
sich dann zu:

Aq=qe +qr (32)

und

6DV =FT- 5DNiederschlag + (1 - FT) : 6DE
0180y = FT - §"*Oiedersching + (1 = FT) - 6"°Op (33)

FTzqiT
qe + qr

FT: Anteil des Feuchtigkeitseintrags durch Pflanzentranspiration an der Summe von Feuchtigkeit
aus Evaporation iiber den Boden und aus Pflanzentranspiration

Bei Bodentemperaturen unter dem Gefrierpunkt wurden g7 und ¢ vernachlassigt. Da wih-
rend winterlicher Kélteeinbriiche hdufig Schneebedeckung vorherrschte, wird Verdunstung
aus der Schneedecke als Hauptquelle von Feuchtigkeit angenommen. Verdunstung von
Schnee ist moglich durch fraktionierungsfreie Sublimation oder iiber die Bildung eines
Fliissigkeitsfilms und anschliefsende fraktionierende Verdunstung aus der Fliissigphase. Ei-
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Abbildung 28: Illustration der Isotopologen-Modellierung am Beispiel einer exemplarischen Tra-
jektorie (Ankunft in Karlsruhe am 18. Mai 2012). (a) Das Modell wird fiir diese Trajektorie bei
81°N in der MBL initialisiert. In einem Tiefdruckgebiet iiber Island steigt das verfolgte Luftpaket
bis auf 3.500 m. Erst kurz vor der Ankunft in Karlsruhe sinkt die Luftmasse innerhalb eines Tages
zu Boden. (b) Nach Initialisierung im Nordostatlantik bei 81 °N wandert die Luftmasse Richtung
Stidwest. Nach einem Tag &ndert sich die Transportrichtung auf Ost und innerhalb von 4 Tagen
erreicht das Luftpaket Karlsruhe. Der Farbcode zeigt Anderungen der Luftfeuchtigkeit wihrend des
Transports. (¢) Nach Initialisierung in der MBL &ndert sich die Isotopie am ersten Tag nur gering.
Durch Hebung in einem Tiefdrucksystem kommt es zu Ausregnung und sinkender Luftfeuchtigkeit.
Entsprechen sinkt wahrend der Hebung das modellierte Isotopologenverhéltnis. Durch langsames
Absinken und kontinuierlichen Feuchtigkeitseintrag in den folgenden Tagen steigen die Feuchtigkeit
und das modellierte Isotopologenverhaltnis wieder an. Rote Kurven zeigen die modellierte Isotopie
fiir unterschiedliche Initialisierungen. Die Abhéngigkeit von der Initialisierung sinkt mit zuneh-
mendem Feuchtigkeitseintrag entlang der Trajektorie und ist in Karlsruhe nur noch gering. (d)
Modelliertes D entlang der Trajektorie.

ne detaillierte Untersuchung der Messreihe im Hinblick auf die beiden Prozesse wird in
Abschnitt 3.6 durchgefiihrt. Fiir einen ersten Modelllauf zur qualitativen Interpretation
der Zeitreihe wird fraktionierende Verdunstung von Schnee iiber einen Fliissigkeitsfilm an-
genommen:

6Dy = ap(Tom) " - RD Niederschlag - 1000 — 1000

60y = a18(Tom) ™" - Ris Niederschlag - 1000 — 1000

51



4 — :
2,500 . T = Steigung 1:1
= Steigung 1:1 L. 30H 9 g ] X ) Rz— > s s

c - = =Regression: Steigung 1,01; RP=083 |, Regression: Steigung 0,97, ¢ —'0,9 752
S 2mof I ) W
& > < SO
~ c 20 . 7.

£ S & 2

8 4 : @ Lok ST

+1,5007 - g o i.:"

2 -7 CE @ 10t p A

é . ,'?.',' § Y » 4

4 o¢ e o ‘

0 100 e e -3,

<OE i < or [ '

o 3 e
O 0,5m0% (R4 — o
T 2

- -10r . s
% o510* 1m0* 15m0* 2m0*  2,5m0° 10 0 10 20 30
o
HZOHygrometer,Messmast,SOm / ppm TMessmast,som /ec

(a) (b)

Abbildung 29: (a) Vergleich der GDAS-Feuchtigkeit am Messort in Karlsruhe in 30 m Héhe mit
Feuchtigkeitsmessungen in 30 m Hohe am 900 m entfernten Messmast. (b) Vergleich der GDAS-
Temperatur am Messort in Karlsruhe in 30 m Héhe mit Temperaturmessungen in 30 m Hohe am
900 m entfernten Messmast.

3.4.2. Eingangsdaten

Trajektorien Grundlage der Modellierung bilden kinematische 5 Tage Riickwarts-Trajek-
torien. Sie wurden mit Hilfe der vom NOAA (National Oceanic and Atmospheric Adminis-
tration) angebotenen HYSPLIT-Software [Draxler und Hess 1998| (Version 4) berechnet.

Die Berechnung der Trajektorien basiert auf 3-dimensionalen GDAS-Windfeldern (Glo-
bal Data Assimilation System, V1.5)[Kanamitsu 1989; Derber et al. 1991; Parrish und
Derber 1992] der NCEP (National Centers for Environmental Prediction). Die Felder
stehen in Zeitintervallen von 3 Stunden, mit einer horizontalen Aufldsung von 1x1° auf
23 Drucklevels zwischen 1000 und 20 hPa zur Verfiigung. Fiir jeden Messtag wurden Tra-
jektorien fiir die 8 Uhrzeiten 0, 3, 6, 9, 12, 15, 18, 21 UTC berechnet. Die Trajektorienlédnge
betragt 5 Tage, die Zeitauflosung entlang der Trajektorien betrdgt 1 Stunde. Um das Ge-
schehen der gesamten ABL abzudecken, wurden fiir jeden Startzeitpunkt Riicktrajektorien
fiir 7 Hohen berechnet, die der Messhohe (28 m {iber Grund) und den dariiber liegenden
GDAS-Drucklevels bis 1800 m iiber Grund entsprechen (975,950,925,900,850,800 hPa). Das
Isotopologen-Modell wurde fiir jede Trajektorie gerechnet. Anschlieffend wurden die Ergeb-
nisse der sieben Trajektorien unterschiedlicher Hohe durch Gewichtung mit der spezifischen
Luftfeuchtigkeit in der Trajektorienhohe {iber Karlsruhe zusammengefasst.

Feuchtigkeit und Temperatur Neben den Windfeldern wurden die spezifische Luftfeuch-
tigkeit und Temperatur des GDAS entlang der Trajektorien verwendet. Abbildung 29 zeigt
einen Vergleich der GDAS-Daten mit Messungen in Karlsruhe. Die Luftfeuchtigkeit des
GDAS bildet die Grundlage fiir die Isotopologen-Modellierung. Um Feuchtigkeitsrauschen
entlang der Trajektorien und mogliche Variationen der Luftfeuchtigkeit im Tagesgang (Tau-
bildung, Konvektion) nicht in Isotopieinderungen zu iibersetzen, wurde die Feuchtigkeit
entlang einer Trajektorie mit einer 24 Stunden-Rechteckfunktion gegléttet. Entsprechende
Unsicherheiten fiir Modellergebnisse werden in Abschnitt 3.5.2 diskutiert.

FEin weiter Effekt der Glattung ist die Vernachléssigung von Feuchtigkeitsvariationen durch
Feuchtigkeit, die bei Niederschldgen im Bewuchs vor Versickerung zuriickgehalten wird und
anschliefsend wieder vollstandig verdunstet. Dies fithrt zur Vereinfachung der Gleichungen
27 und 31 zu 32 und 33.
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Abbildung 30: Isotopie von Ozeanoberflichenwasser basierend auf LeGrande und Schmidt [2006],
V1.1. (a) §'®0 aus der Global Seawater Oxygen-18 Database. (b) éD/§'¥*O von Messungen bis
10 m Wassertiefe. Der Median des Verhéltnisses betriagt 6,6. Q1: Frohlich et al. [1988]; Q2: Duplessy
(in Delaygue et al. [2001]); Q3: Duplessy [1970]; Q4: Gat et al. [1996]; Q5: GEOSECS [Ostlund
et al. 1987]; Q6: Aharon und Chappell [1986]; Q7: Yobbi [1992]; Q8: Weiss et al. [1979].

Ozean- und Bodenwasserisotopie Ein Grofiteil der Riicktrajektorien stammt aus der
marinen Grenzschicht. Die Isotopie bei Initialisierung und die Isotopie von marinem Feuch-
tigkeitseintrag héngen von der Isotopie des Ozeanwassers ab. Im Mittel entspricht diese
etwa dem VSMOW-Standard, regional kann die Isotopie aber systematisch vom VSMOW-
Standard abweichen. In der Global Seawater Oxygen-18 Database [Schmidt et al. 1999]
werden seit vielen Jahren Isotopologen-Messungen von ozeanischem Oberflichenwasser ge-
sammelt. In LeGrande und Schmidt [2006] wurden die Messungen auf ein 1x1°-Gitter
tibertragen (Abbildung 30a). Der Datensatz (|LeGrande und Schmidt 2006], V1.1) wurde
genutzt, um mit linearer Interpolation zur Trajektorien-Position §'®O@gean von Ozeano-
berflichenwasser entlang der Trajektorien zu bestimmt. Wegen der geringeren Datenba-
sis an dD-Beobachtungen in der Global Seawater Oxygen-18 Database wird ein mittleres
0D 0gean = 6,6 - 58O 0gean aus allen verfiigharen éD-Messungen bis 10m Ozeantiefe abge-
schétzt (Abbildung 30b).

Fiir Feuchtigkeitseintrag durch kontinentale Evapotranspiration ist eine Abschétzung der
kontinentalen Bodenwasser-Isotopie 6Dpodenwasser DZW. 0¥ OBodenwasser Notwendig. Dazu
wird angenommen, dass die Isotopie von Bodenwasser im Mittel der von Niederschldgen
gleicht. 6D und §'®O-Messungen von Niederschlag sind im Global Network of Isotopes
in Precipitation (GNIP) zusammengefiihrt. Als Eingangsdaten werden die auf der GNIP-
Datenbank beruhenden Modelldaten des Regionalized Cluster-based Water Isotope Predic-
tion (RCWIP) genutzt?! (Abbildung 6). Sie stehen fiir 6D und 80O mit einer Auflésung
von 0,17x0,17° zur Verfiigung [Terzer et al. 2013| und spiegeln langjihrige klimatologische
Monatsmittel der Niederschlagsisotopie wider. Zwischen Modellpunkten wird linear zur
Trajektorienposition interpoliert.

Durch Verdunstung kann es zur Anreicherung schwerer Wasserisotopologe in den obersten
Zentimetern des Bodens, d.h. zu einer Verschiebung von dDoperfische bzw. 68 O0berfisiche
gegeniiber 6DBodenwasser bzZW. 18 OBodenwasser kommen [Mathieu und Bariac 1996; Braud
et al. 2005; Braud et al. 2009a; Braud et al. 2009b]. Die Verschiebung ist abhéngig vom

2nternational Atomic Energy Agency: RCWIP (Regionalized Cluster-Based Water Isotope Prediction)
Model - gridded precipitation §180 and §*H isoscape data. International Atomic Energy Agency, Vi-
enna, Austria, <2013>, verfigbar unter http://www.iaea.org/water (Download am 15.05.2014).
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Séttigungsgrad des Bodens und von seiner Beschaffenheit (Porositét etc.). Es wird hier an-
genommen, dass nach Niederschlagen die oberste Bodenschicht mit Feuchtigkeit gesattigt
ist und homogen der Isotopie des Niederschlags entspricht. Durch Verdunstung steigt an-
schliefsend das Isotopologenverhéltnis in der obersten Bodenschicht bis zum néchsten Nie-
derschlagsereignis. Der mittlere zeitliche Abstand zum letzten Niederschlagsereignis betrug
in Karlsruhe 2,6 Tage. Ein kontrolliertes Experiment an mehreren Bodenséulen zeigte nach
2,6 Tagen einen Anstieg von '8 Ooperfische Um etwa 3,3 %o (|[Braud et al. 2009a], Abbildung
9). Dies entspricht einer Anreicherung im 6D um ungefihr 14,2 %0?2. Auf Grundlage dieser
Uberschlagsrechnung wird die mittlere isotopische Anreicherung der Oberflichenfeuchtig-
keit gegeniiber dem Bodenwasser auf 14,2 %o / 3,3 %o in 6D / 6'80 geschiitzt:

5D0berﬂéiche = 5DBodenwasser + 147 2%0
(35)

18 18
0 OOberﬂéChe =0 OBodenwasser + 37 3%o

Relative Luftfeuchtigkeit und Temperatur am Boden Die Isotopie von kontinentaler
Bodenverdunstung héngt entsprechend dem Craig-Gordon-Modell (Abschnitt 2.2.4) von
Parametern wie Temperatur und relativer Luftfeuchtigkeit am Boden ab. Entlang der Tra-
jektorien wurden die Temperaturen am Boden (Tpy,) und in 2m Hohe (T%,) und die
relative Luftfeuchtigkeit in 2m Hohe (RHay) des GDAS verwendet. Die relative Luft-
feuchtigkeit am Boden (RHoy,) wurde aus Toy,, Tom und RHay, unter Annahme konstanter
spezifischer Luftfeuchtigkeit zwischen 0 und 2m Ho6he abgeschétzt. Im Gegensatz zu den
dreistiindigen GDAS-Wind- und Feuchtigkeitsfeldern liegen die GDAS-Bodenwerte nur fir
die Zeitpunkte 0/6/12/18 UTC vor. Zwischen Gitterpunkten mit Auflésung von 1x1° wur-
de entsprechend der geographischen Position eines Trajektorien-Punktes erst raumlich und
anschliefsend zeitlich linear interpoliert.

Wegen néchtlicher Abkiihlung des Bodens unterliegt RHp,, meist einem Tagesgang mit
hoher RHy,, in der Nacht. Nach dem Craig-Gordon-Modell kénnen D und 680 des Was-
serdampfs aus Bodenverdunstung fiir hohe néchtliche RHgy, und kleinen Nenner grofse
Werte annehmen. Feuchtigkeitseintrag unter diesen Bedingungen kann daher die Isotopie
des atmosphérischen Wasserdampfs stark beeinflussen. Allerdings sind fiir hohe RHy, die
Verdunstungsraten gering, was den Einfluss dieser Bedingungen relativiert. Die Glattung
der spezifischen Luftfeuchtigkeit um 24 Stunden und die lineare zeitliche Interpolation der
relativen Luftfeuchtigkeit konnen aber zu einer fehlerhaften Zuordnung von hoher RHg,
und Feuchtigkeitszunahme entlang der Trajektorie fithren. Dies kann wiederum wegen des
grofien Betrags der Isotopie von Verdunstung zu einer Uberschitzung des Einflusses von Bo-
denverdunstung fiihren. Es wurde daher fiir jeden Trajektorienpunkt die effektive RHom eff
fiir Bodenverdunstung durch Gewichtung von RHg,, mit der Bodenverdunstungsrate ab-
geschitzt??. Abbildung 31 zeigt den Einfluss der Gewichtung am Beispiel einer Trajektorie

22 Angenommen ist bei der Abschétzung von 6D ein verdunstendes endliches Reservoir, Fraktionierung
bei der Verdunstung nach dem Craig-Gordon-Modell, kinetische Fraktionierung fiir feuchten Boden
(Tabelle 4), eine initiale Bodenwasserisotopie mit 6D / §'*O von —55%0 / =222 %, (Abbildung 6b),
6D / 6*80 des bodennahen Wasserdampfs von —109 %o / —15 %o (Sommermittel in Karlsruhe), RHom
von 80% und Tp., von 20 °C

27 ur Berechnung von RHom et wird RHom mit dem GDAS latenten Warmefluss am Grund (LW Fom)

gewichtet. Dazu wird fiir jeden Trajektorienpunkt n der gewichtete Mittelwert von RHom, innerhalb von

12 B Hm (n) LW Fom (n . . .
+12 Stunden gebildet: RHom,e(n) = Z"’l2n+1; () b ). Liegen in dem Intervall weniger als 12
’ YnT15 LW Eom(n)

Punkte (Zeitauflosung: 1 Datenpunkt pro Trajektorien-Stunde) mit signifikanter Verdunstung, d.h. mit
latentem Wirmefluss iiber 10 Watt/m?, wird das Intervall sooft um = 1 Stunde erweitert bis 12 solcher
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Abbildung 31: Gewichtung von RHg,, und Ty, mit latentem Warmefluss aus dem Boden. RHoy,
und Ty, werden mit dem latenten Warmefluss innerhalb von +12 Stunden gewichtet, um feh-
lerhafte Zuordnung hoher RHy,, zu hohen Verdunstungsraten zu reduzieren. (a) Kontinentale
Haufigkeitsverteilung von RHpy,. Hohe relative Luftfeuchtigkeit wird durch Gewichtung mit dem
latenten Warmefluss reduziert. (b) Illustration der Gewichtung von RHj,, an einer exemplarischen
Riicktrajektorie vom 4. Mai 2012, 21 Uhr. (c¢) Kontinentale Haufigkeitsverteilung von Tpy,. Nied-
rige Temperaturen werden bei Gewichtung mit dem latenten Warmefluss reduziert, ein schwacher
Verdunstungspeak um 0°C wird deutlicher sichtbar. (d) Illustration der Gewichtung von Ty, an
einer exemplarischen Riicktrajektorie vom 4. Mai 2012, 21 Uhr.
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und die Haufigkeitsverteilungen von RHoy, und RHom eff-
Analog zur Berechnung von RHopy, e wird auch die effektive Bodentemperatur T, e bei
der Verdunstung bestimmt.

Isotopie bodennaher Luft Weitere Eingangsgrofse des Craig-Gordon-Modells ist die Iso-
topie bodennaher Luft (0D Atmosphire bzw. 5180 Atmosphire ). Eine Moglichkeit zur Abschét-
zung von 0D A¢mosphire und 5180 Atmosphire 15t die ‘global closure assumption’ nach Merlivat
und Jouzel [1979]. Sie nimmt an, dass sich auf globaler Skala die Isotopie von Wasserdampf
aus Verdunstung und die Isotopie bodennaher Luft gleichen. Durch Gleichsetzen von Rg
und Ratmosphare 1 Gleichung 19 ergibt sich tiber dem Ozean:

Rop — ap(Tomeft)  Dkin Rbo
’ 1- RI{Om,eﬁ(1 - aD,kin) rsean

(36)
a18(Tom,eff) - Q18 kin
Rigg = ’ : - R18,0
’ 1 — RHom er(1 — @18 kin) e
bzw. iiber dem Kontinent:
Ro g — ap(Tom,eff) - @D kin R oteict
’ 1 — RHom,eff(1 — ap xin) Oberfliche
(37)
18(Tom,eff) * 018 ki
Rig g (Ton.efr) —— - R18,Oberfliiche

1 — RHome(1 — 18 kin)

Durch Advektion kann die ’global closure assumption’ lokal zu falschen Ergebnissen fiihren.
Pfahl und Wernli [2009] verfeinern daher den Ansatz durch Kombination des Craig-Gordon-
Modells mit der trajektorien-basierten Quellregionsanalyse. 0D Atmosphire  DZW.
5180Atm05ph5re wird in diesem Fall aus der Isotopie der vorausgegangenen Verdunstung
entlang einer Trajektorie 6Dy bzw. 6Oy abgeschitzt, die mit dem jeweiligen Feuchtig-
keitseintrag Aq gewichtet wurde:

>\ Ag(i) - 6Dy (i)
S Aqli)

RD,Atmosphére (n) -
(38)
S Ag(i) - 6180y (4)
>y Ag(i)

mit Summation iiber alle vorausgegangenen Trajektorienpunkte mit Ag>0

RlS,Atmosphére (n) =

Zur Modellierung wird in dieser Arbeit die Abschétzung nach Pfahl und Wernli [2009] ge-
nutzt. Die Annahme der ’global closure assumption’ beschrankt sich daher auf den initialen
Feuchtigkeitseintrag bei i=1.

Relative Quellstiarken von Pflanzentranspiration und Evaporation Die Isotopie konti-
nentaler Evapotranspiration hingt von dem relativen Anteil FT der Pflanzentranspiration
an der gesamten Evapotranspiration ab. Er kann mit dem saisonalen Bewuchs aber auch

Punkte in dem Intervall liegen. Als weiterer Filter fiir extremale Bodenverdunstung wird RHom e auf
95 % begrenzt. Dieser Filter betrifft lediglich 1,5 % der Trajektorienpunkte.
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regional und im Tagesgang variieren. Fiir Westeuropa schlagen Henderson-Sellers et al.
[2006], Aemisegger et al. [2014], Choudhury et al. [1998] und Lawrence et al. [2007] ein
mittleres FT von 0,40 2*/ 0,62 25/ 0,7 26/ 0,75 27 vor. Fiir eine qualitative Untersuchung
der Zeitreihe in Abschnitt 3.4.3 mit Fokus auf der Reproduktion von Variationen wird ein
konstantes mittleres FT von 0,6 gewahlt. In Abschnitt 3.5 wird aus Vergleich von Modell
und Messung ein mittleres optimiertes F'T bestimmt.

Initialisierung Die Abhéngigkeit der modellierten Isotopie in Karlsruhe von der Initialisie-
rung des Modells am Trajektorien-Endpunkt (5 Tage zurtick) sinkt mit der aufgenommen
Feuchtigkeit entlang einer Trajektorie (Abbildung 28c). Besonders hoch ist die Unsicher-
heit bei der Initialisierung fiir weit prozessierte trockene Luft in der freien Troposphére. Da
gerade diese Luft in der ABL viel Feuchtigkeit aufnimmt, hat die unsichere Initialisierung
aber einen geringen Einfluss auf das Modellergebnis. Trajektorien mit geringerer Feuch-
tigkeitsaufnahme stammen meist aus der MBL. Sie sind sensitiver auf die Initialisierung,
haben dafiir aber auch eine relativ gut bestimmte Isotopie bei der Initialisierung.

Initialisierung in der marinen Grenzschicht

35% der Trajektorien beginnen in der MBL (iiber dem Ozean, Hohe<2000 m). Es wurde
eine turbulent durchmischte Grenzschicht angenommen und initiales dDin; und 68Oy fiir
diese Trajektorien wurde entsprechend der Gleichgewichtsfraktionierung und der Ozeano-
berflaichentemperatur berechnet:

RD,ini = aD(TOm,eH)_l : RD,Ozean
(39)

~1
Rigini = @18(Tom,ef) " - R18,0zean

Initialisierung in der kontinentalen Grenzschicht

Fiir Trajektorien deren Ursprung in der kontinentalen Grenzschicht (Hohe<2000m iiber
Grund, 29 %) liegt, wurde ebenfalls eine durchmischte Grenzschicht angenommen und fiir
die Initialisierung ein isotopisches Gleichgewicht mit Bodenfeuchtigkeit an der Oberfliche
genutzt:

RD,ini = aD(TOm,eff)_l ' RD,Oberﬁéiche
(40)
Rigini = a18(Tomeff) " R1s Oberfliiche

Im Fall von Bodentemperaturen unter 0 °C wurde statt der Isotopie von Bodenfeuchtigkeit
an der Oberfliche die Isotopie von Niederschlag bzw. Schnee verwendet:

—1
RD,ini =Qap (TOm,eff) : RD,Niederschlag
(41)
-1
Rl&ini = Q18 (TOm,eff) : RlB,Niederschlag

Initialisierung in der freien Troposphére
Fiir Trajektorien aus der freien Troposphére (Hohe>2000 m iiber Grund, 36 %) wurde iiber

24|Henderson-Sellers et al. 2006] Mittel fiir Fig. 7, Miinchen, Sommer, Annahme 15% Canopy-Interception.
25[Aemisegger et al. 2014], Mittel August bis September, Westeuropa.

26|Choudhury et al. 1998], Fig. 9, Europa, Jahresmittel.

?T|Lawrence et al. 2007|, Fig. 5, Europa, Jahresmittel.
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der ABL ein linearer Abfall von Rp / Rig mit der Hohe auf 0,45 / 0,93 in 10 km (vergleiche
CARIBIC-Messungen in Abschnitt 5) angenommen:

h—nh
Rp ini,p1 = RD,ini — (Rp,ini — 0, 45)ﬁ

h — haBL
10.000m-h gL

h: Hohe der Trajektorie bei der Initialisierung
hapr,—2000m: Hohe der ABL

Ri8ini,pT = Rigini — (Ri8,ini — 0,93)

3.4.3. Qualitatives Verstdndnis isotopie-treibender Prozesse durch Vergleich von
Modell und Messung

Abbildung 32 zeigt die Isotopologen-Messungen in Karlsruhe und das modellierte 6D bzw.
5'80. Das Modell reproduziert den Anstieg der Isotopologenverhiltnisse zum Sommer hin
sowie die besonders niedrigen Isotopologenverhéaltnisse und die Variationen der Isotopie
wahrend ausgeprigter Kalteperioden. Im Winter stimmt die modellierte Variabilitat im
0D und 680 gut mit der Messung iiberein. Von Friih- bis Spétjahr ist die modellierte Va-
riabilitdt geringer als die beobachtete Variabilitat. Grund ist, dass die regelméfigen Spikes
mit niedrigem Isotopologenverhéltnis infolge von Isotopenaustausch zwischen Regen und
Wasserdampf in Wetterfronten (Abschnitt 3.3.2; Abbildung 23) nicht durch das eindimen-
sionale Modell reproduziert werden. Zum Zweiten ist die niichtliche Hy'®*O-Anreicherung
in der SNBL durch lokale Pflanzentranspiration nicht im Modell reprisentiert (Abschnitt
3.3.3).

Fiir die Berechnung der Ubereinstimmungsmake von Modell und Messung (Korrelationsko-
effizienten, mittlere Differenz, Standardabweichung) werden daher nur Messungen am Tage
(9-18 Uhr UTC) verwendet. Wegen konvektiver Durchmischung sind sie représentativ fiir
die ABL. Weiter werden Spikes mit niedrigem Isotopologenverhéltnis durch Wetterfronten
fiir einen Vergleich automatisch aus der Reihe gefiltert (Abschnitt 3.3.2, Abbildung 23).
In Abbildung 33 ist die modellierte Isotopie gegen die Messungen aufgetragen. Es ergeben
sich Korrelationskoeffizienten R? von 0,77 und 0,72 fiir 6D und §'®¥0. Das Modell kann
also 72 % der beobachteten Isotopievariationen von §'%0 erkliren. Fiir 6D mit geringerer
Sensitivitdt auf kinetische Fraktionierung bei Phaseniibergédngen erklart das Modell sogar
77 % der Variationen.

Aus der Rayleigh-Beziehung ergibt sich in erster Ndherung ein exponentieller Zusammen-
hang zwischen Dehydrierungsgrad und Isotopologenverhaltnis. Der Korrelationskoeffizient
R? von dem Logarithmus der spezifischen Luftfeuchtigkeit und 6D bzw. 680 betrigt daher
0,57 und 0,59. Bei geeigneter Parametrisierung ist daher eine Reproduktion der Isotopie
nur aus der Feuchtigkeit moglich, ohne jedoch ein tieferes Verstdndnis iiber die Ursache
des Verhaltnisses zwischen Isotopie und Feuchtigkeit zu erlangen. Der Mehrwert dieses
Modells liegt in der Erhohung des Korrelationskoeffizienten um bis zu 20 % im 6D durch
Beriicksichtigung kontinentaler Feuchtigkeitsquellen und in dem Versténdnis isotopischer
Absolutwerte bzw. der Steigung zwischen Isotopologenverhéltnis und Feuchtigkeit.
Systematische Unterschiede zwischen Modell und Messung zeigen sich sowohl fiir die Mes-
sungen mit dem hochsten als auch fiir die Messungen mit dem niedrigsten Isotopologen-
verhéltnis, die beide durch das Modell unterschétzt werden. Abschnitt 3.5 zeigt, dass eine
Unterschéatzung des Anteils von Pflanzentranspiration an der kontinentalen Evapotranspi-
ration Ursache fiir die Abweichung der Werte mit hohem Isotopologenverhéltnis sein kann.
Abschnitt 3.6 fiihrt aus, wie die Systematik bei niedrigen Isotopologenverhéltnissen durch
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Abbildung 32: Messung und Modellierung der Isotopie von Wasserdampf in Karlsruhe. (a) Ge-
messenes und modelliertes 6'80. (b) Gemessenes und modelliertes dD. (c) Ausschnitt aus der
dD-Messreihe. Ein Ausschnitt aus dD-Messreihe verdeutlicht die gute Reproduktion winterlicher
Variationen des Isotopologenverhéltnisses.
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Abbildung 33: Korrelation zwischen modellierten und gemessenen Isotopologenverhéltnissen.
schwarz: Gerade mit Steigung 1. Isotopie-Spikes durch Wetterfronten wurden automatisch identifi-
ziert und aus dem Vergleich ausgeschlossen (Abschnitt 3.3.2, Abbildung 23). Néchtliche Anreiche-
rung schwerer Isotopologe in der SNBL durch lokale Quellen ist im Modell ebenfalls nicht repré-
sentiert. Messungen wihrend der Nacht (18-9 Uhr UTC) werden daher ebenfalls aus dem Vergleich

ausgeschlossen. (a) Vergleich des gemessenen und modellierten ¢D. (b) Vergleich des gemessenen
und modellierten §180.

Tabelle 8: Vergleich von gemessener und modellierter Isotopie fiir verschiedene Annahmen im
Modell.

R?: Korrelationskoeffizienten von Messung und Modell
A:  mittlere Abweichung (Modell-Messung)
o: Standardabweichung zwischen Modell und Messung

R?;D Asp  OsD Rglgo A5180 05180
Referenzlauf o,7v — 5 19 0,72 —-0,2 2,7
kein Niederschlag 0,71 +24 20 0,64 +3.4 2,9
keine Evapotranspiration 0,26 —59 58 0,24 —6,7 8,9
keine Pflanzentranspiration (FT=0) 0,73 —14 20 0,62 —-1.8 3,2
konstante Bodenwasserisotopie 0,72 — 3 19 0,64 +0.1 2,8
konstante Initialisierung 0,62 +13 23 0,49 +2,7 3,4

eine detailliertere Beschreibung der Schneeverdunstung reduziert werden kann.

Mit Hilfe des Modells wird nun der Einfluss verschiedener im Modell reprisentierter Pro-
zesse untersucht. Die Modellierung in Abbildung 32 dient als Referenz. Die Annahmen fiir
den Referenzlauf sind in den Abschnitten 3.4.1 und 3.4.2 beschrieben. Abbildung 34 zeigt
die Messreihe und die Ergebnisse verschiedener Modelllaufe. Wegen des dhnlichen Verlaufs
von 6D und 6'%0 sind lediglich Ergebnisse fiir 6D gezeigt. Tabelle 8 zeigt die Ubereinstim-
mung von 6D bzw. §'%0 in Messung und Modell in den unterschiedlichen Modellldufen.
Zur Berechnung der Ubereinstimmungsmafe in Tabelle 8 wurden Isotopie-Spikes durch
Wetterfronten automatisch aus den Zeitreihen gefiltert. Den Effekt der Filterung zeigt Ab-
bildung 23. Zudem wurden Nachtmessungen zwischen 18-9 Uhr UTC ausgeschlossen.

Referenzlauf Die Abbildungen 32 und 34a zeigen das Ergebnis des Referenzlaufs. Mit
Korrelationskoeffizienten von 0,77 und 0,72 im 6D und 680 kann er einen groken Teil der
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Abbildung 34: Gemessenes und modelliertes 0D in Karlsruhe fiir verschiedene Annahmen im
Modell.
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Isotopie in Karlsruhe erkléren. Die Standardabweichung zwischen Modell und Messung
betrigt 19 %o und 2,7 %o fiir 6D bzw. 6'30. Die mittleren modellierten Isotopologenverhélt-
nisse liegen sowohl im §D als auch im 6'%O geringfiigig unter den Messungen. Dies kann
ein erster Hinweis auf eine Unterschiatzung des Beitrags von Pflanzentranspiration mit ho-
hem Isotopologenverhéltnis sein, der fiir den Referenzlauf im Rahmen der weit gestreuten
Literaturwerte auf FT=0,6 geschétzt wurde.

Dehydrierung durch Kondensation verursacht die isotopische Saisonalitit in Karlsruhe
Abbildung 34b illustriert den Effekt von Ausregnung auf das Isotopologenverhéltnis von
Wasserdampf. Die Isotopiednderung nach Rayleigh bei Feuchtigkeitsabnahme ist dazu in
diesem Modelllauf deaktiviert. Durch Unterdriickung der Isotopologen-Abreicherung liegen
die Modellergebnisse hier deutlich héher (24 %o / 3,4 %0 im 6D / §'80) als die Messungen.
In Ubereinstimmung mit Studien zur Niederschlagsisotopie [Rozanski et al. 1982; Schoch-
Fischer et al. 1983] wird so auch fiir die Wasserdampfisotopie in Karlsruhe die wichtige
Rolle von Ausregnung identifiziert. Vor allem Werte im Friih- und Spétjahr sind in diesem
Modelllauf stark erhoht, sodass der saisonale Isotopieanstieg vom Frithjahr zum Sommer
fast verschwindet (vgl. Anstieg von April 2012 bis Juni 2012).

Die niedrigen Isotopologenverhéltnisse wahrend winterlicher Kélteperioden unter dem Ein-
fluss kontinentaler Luftmassen aus dem Osten werden auch in diesem Modelllauf noch
wiedergegeben. Zum einen liegt dies an der Initialisierung mit niedrigem Isotopologenver-
haltnis im Osten (vergleiche GNIP-Niederschldge in Abbildung 6). Zum anderen ist auch
die Beschreibung der Isotopie von Evapotranspiration eine Funktion der GNIP-Isotopie,
was zu einem niedrigen Isotopologenverhéltnis kontinentaler Luftmassen fithrt. Im weite-
ren Sinn spiegeln die winterlichen kontinentalen Luftmassen daher abgereicherte Isotopie
durch Dehydrierung wider, die allerdings bereits vor Initialisierung der Trajektorien statt-
gefunden hat.

Marine Evaporation und kontinentale Evapotranspiration beeinflussen stark die mitt-
lere Isotopie in Karlsruhe und reduzieren die Variabilitat der Isotopie Abbildung 34c
unterstreicht die wichtige Rolle von Verdunstung aus dem Ozean und kontinentaler Eva-
potranspiration. In diesem Modelllauf sind Isotopieinderungen durch Feuchtigkeitseintrag
deaktiviert. Isotopische Abreicherung durch Niederschlag wird nun nicht mehr durch Eva-
poration und Transpiration kompensiert. Die modellierte Isotopie spiegelt daher nun direkt
die Ausregnungsgeschichte der Luftmassen. Die modellierte Isotopie von Trajektorien mit
geringem Dehydrierungsgrad (hochste Isotopologenverhéltnisse) folgt entsprechend der In-
itialisierung noch grob dem beobachteten Jahresgang. Im Mittel liegt das Modell jedoch
nun deutlich unter den Messungen (59 %o / 6,4 %0 im 6D / §'®0) und die Korrelationsko-
effizienten sinken auf 0,26 und 0,24. Das Modell zeigt so, dass Feuchtigkeitseintrag einen
grofen Teil des Einflusses von Ausregnung auf die Isotopie kompensiert und mafsgeblich
die mittleren Isotopologenverhéltnisse von Wasserdampf in Karlsruhe mitbestimmt. Weiter
reduziert Feuchtigkeitseintrag entlang der Trajektorien stark die isotopische Variabilitét in
Karlsruhe.

Pflanzentranspiration erh6ht das mittlere Isotopologenverhiltnis in Karlsruhe Um den
Einfluss von Pflanzentranspiration auf die Isotopie in Karlsruhe zu untersuchen, wurde in
diesem Modelllauf der Anteil von Feuchtigkeit aus Pflanzentranspiration FT=0 gesetzt. Im
Referenzlauf betrug FT=0,6. Kontinentale Evapotranspiration besteht daher nun nur noch
aus fraktionierender Verdunstung von Bodenfeuchtigkeit. Abbildung 34d zeigt das Ergebnis
des Modelllaufs. Auch unter dieser Annahme lésst sich der gemessenen Verlauf von 6D gut
reproduzieren und der Korrelationskoeffizient sinkt fiir D nur geringfiigig. Wegen hoherer
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Sensitivitét auf kinetische Fraktionierung bei der Bodenverdunstung ist §'*O mehr von der
Annahme betroffen und R? fiir 6'%0 sinkt um 0,10. Deutlicher sichtbar wird der Einfluss
von FT auf 6D und 6'®0 bei Vergleich der Absolutwerte von Modell und Messung. Im
Mittel liegt das modellierte 6D nun 14 %o niedriger als die Messungen und 9 %o unter dem
Referenzlauf. In Abschnitt 3.5 wird die Sensitivitdt der modellierten Isotopie auf die Wahl
von FT genutzt, um eine Budgetierung der Evapotranspiration durchzufiihren.

Die Isotopie von Bodenfeuchtigkeit verstarkt die Saisonalitdt der Wasserdampfisotopie
Die Isotopie von Niederschlag hdngt ab von der Isotopie der Luft, aus der er kondensiert
und von der Isotopie bodennaher Luft, mit der Niederschlag durch Isotopenaustausch wech-
selwirkt. Aus der Saisonalitdt der Wasserdampfisotopie folgt daher eine Saisonalitdt der
Niederschlagsisotopie (Abbildung 6) und damit auch eine Saisonalitit der Bodenwasseriso-
topie. Letztere beeinflusst die Isotopie kontinentaler Evapotranspiration. Um den Einfluss
dieses Riickkopplungseffekts auf die modellierte Saisonalitit der Wasserdampfisotopie zu
untersuchen, wurden in diesem Modelllauf § Dpodenwasser / 0" OBodenwasser allf konstante
—60 %0 / # %o 28 gesetzt (Abbildung 34e). Auch unter dieser Annahme lisst sich
der Verlauf der Isotopie gut reproduzieren und die gezeigten Ubereinstimmungsmake sin-
ken nur geringfiigig. Deutlicher wird der Unterschied zum Referenzlauf bei Betrachtung
der mittleren saisonalen Unterschiede der Isotopie. Im Referenzlauf unterscheidet sich die
mittlere Isotopie von DJF und JJA um 62 %o / 8,2 %c im 6D / 6*¥0. Fiir konstante Boden-
wasserisotopie sinkt der Unterschied auf 42 %o / 5,2 %o.

Die Isotopie unterschiedlicher Quellregionen verursacht die starken Variationen der Iso-
topie im Winter Waihrend der Wintermonate stieg die Variabilitdt der Isotopie stark an.
Dies ging einher mit Anderungen der Trajektorienherkunft, die im Winter abhéngig von der
grofraumigen Wetterlage weit im Osten {iber dem Kontinent liegen kann (Abbildung 17).
Durch den Kontinentaleffekt haben diese Luftmassen ein niedriges Isotopologenverhéltnis
(Abbildung 6). Wird die Herkunft der Trajektorien nicht beriicksichtigt, d.h. werden die
Trajektorien mit konstanter Isotopie initialisiert (-80 %o / =242 %, im 6D / 6'80), kommt
es zu einer deutlichen Uberschitzung der Isotopologenverhiltnisse in kalten Luftmassen
aus Osteuropa (Abbildung 34f). Die mittlere Isotopie steigt unter dieser Annahme im 6D
um 18 %o und winterliche Variationen sind nur noch schlecht reprisentiert (vgl. Abbildung
34f, Februar bis April 2013). Wie von Schoch-Fischer et al. [1983] fiir Paris (Frankreich),
Hannover (Deutschland) und Krakau (Polen) in Niederschlag gezeigt, spielt auch fiir die
Isotopie von Wasserdampf in Karlsruhe die Herkunft der Luftmassen eine wichtige Rolle.

Zusammenfassung der qualitativen Ergebnisse Die Isotopie von Wasserdampf in Karls-
ruhe wird stark durch Ausregnung wihrend des Transports mariner Luft nach Karlsru-
he bestimmt. Evapotranspiration kompensiert den Ausregnungseffekt zum Teil und senkt
stark die Variabilitdt der Isotopie. Zusammen konnen beide Effekte die Saisonalitit der
Wasserdampfisotopie in Karlsruhe gut erklaren. Eine Saisonalitéit der Niederschlagsisotopie
kann iiber kontinentale Evapotranspiration auf die Isotopie des Wasserdampfs zuriickwir-
ken und so die Saisonalitdt der modellierten Wasserdampfisotopie verstarken. Der Anteil
FT von Pflanzentranspiration an der kontinentalen Evapotranspiration beeinflusst zudem
den Absolutwert der modellierten Isotopologenverhéltnisse. Abhéngig von der grofriu-
migen Wetterlage konnen im Winter kontinentale Luftmassen mit 6stlicher Herkunft ein
besonders niedriges Isotopologenverhéltnis bewirken und die starke winterliche Variabilitat
der Isotopie erklaren.

28Mit —60—10 im Zahler liegt die Bodenwasserisotopie mit Deuterium Excess=+10 %o auf der MWL.
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3.5. Budgetierung der Evapotranspiration

Der mittlere Fluss an Strahlungsenergie (kurz- und langwellig) in die Erdoberfliche be-
trigt ~494 Watt /m?. ~396 Watt/m? gibt die Erdoberfliche durch Wirmestrahlung wieder
an die Atmosphire ab. Ein Grofteil der Differenz (~80 Watt/m?) wird durch verdunstungs-
bedingten latenten Wirmefluss kompensiert [Trenberth et al. 2009]. Voraussetzung zur ver-
lésslichen Vorhersage des Energiebudgets in Klimamodellen ist daher ein gutes Verstdndnis
der Evapotranspiration. Sie setzt sich zusammen aus Pflanzentranspiration, Verdunstung
iiber den Boden und Verdunstung von Kondensat, das im Bewuchs vor Versickerung zu-
riickgehalten wurde. Die Zeitskalen auf denen die drei Prozesse stattfinden und auch die
Abhéngigkeit der Prozesse von Randbedingungen unterscheiden sich. Daher kann auch bei
gut bestimmter moderner Gesamtverdunstung eine fehlerhafte Gewichtung der einzelnen
Prozesse zu unsicheren Projektionen der Stiarke von Evapotranspiration in einem verénder-
ten Klima, und ihrer zeitlichen und rdumlichen Entwicklung fithren [Lawrence et al. 2007].
Neben der Bedeutung fiir die Energiebilanz und den Wasserkreislauf [Hack et al. 2006]
ist eine gute Représentation der Starke von Pflanzentranspiration zudem fiir Modelle des
Kohlenstoffkreislauf [Thornton und Zimmermann 2007] von hoher Relevanz.

Trotz seiner groken Bedeutung ist FT 2% auf globaler und regionaler Skala nur ungenau
bekannt [Lawrence et al. 2007|. Direkte Messung mit Porometern und Lysimetern sind mit
hoher Messunsicherheit behaftet [Herbst et al. 1996|, stark abhéngig von lokalem Bewuchs
und Bodeneigenschaften und nur bedingt auf grofere Skalen iibertragbar. Verschiedene
Studien nutzen daher die unterschiedliche Isotopie von Transpiration und Evaporation fiir
eine Abschitzung von FT. Im Detail kann sich das methodische Vorgehen der Studien
sehr unterscheiden. In einer groben Schitzung bestimmen Jacob und Sonntag [1991] FT
aus der Steigung beobachteter dD-Temperatur-Relationen. Moreira et al. [1997|, Yakir und
Sternberg [2000], Wang und Yakir [2000], Yepez et al. [2003], Williams et al. [2004] und
Yepez et al. [2005] nutzen Keeling-Plots [Keeling 1961], um aus vertikalen Isotopie- und
Feuchtigkeits-Gradienten die Isotopie der Evapotranspiration zu bestimmen. Mit einer Ab-
schitzung oder Messung der Isotopie von Transpiration und Evaporation kann daraus FT
berechnet werden. Dabei konnen eine fehlerhafte Annahme der Isotopie der Endglieder
oder Advektion von Luftmassen das Ergebnis verfilschen. Robertson und Gazis [2006],
Sutanto et al. [2012] und Jasechko et al. [2013] tiberschlagen FT aus der Massen-Bilanz
und Isotopie von Wasserreservoirs (Bodenwasser, Seen) auf globaler Skala. Aemisegger et
al. [2014] nutzen kinetische Fraktionierung bei der Bodenverdunstung, um aus der Bezie-
hung zwischen Deuterium Excess und relativer Luftfeuchtigkeit in Riicktrajektorien FT
abzuschétzen, sind dabei aber stark limitiert durch die Unsicherheit des kinetischen Frak-
tionierungsfaktors. Gemein ist auch den isotopie-basierten Ansétzen Unsicherheit durch
Annahme von Randbedingungen [Rothfuss et al. 2012; Zhang et al. 2010], Erschwerung
von Flussmessungen durch Advektion und die Unsicherheit bei Ubertragung auf regionale
Skalen. Die Unsicherheit bei der Bestimmung von FT fiihrt zu einer grofsen Bandbreite
publizierter Werte fiir FT. Fiir Europa bewegt sie sich zwischen 0,4 und 0,75 3°.

In Abschnitt 3.4.3 wurde gezeigt, dass 6D und 680 des lagrangeschen Isotopologen-Modells
von gewahltem FT abhéngen (vgl. auch Représentation von FT im Modell nach Gleichung

29FT7 Transpiration
" Transpiration+Evaporation

3000,4: [Henderson-Sellers et al. 2006], Mittel fiir verschiedene ’isotopically enabled land-surface schemes’
Fig.7, Miinchen,Sommer, Annahme 15% Canopy-Interception.
0,62: [Aemisegger et al. 2014], Vergleich von Deuterium Excess und relativer Luftfeuchtigkeit in Riick-
trajektorien, Mittel August bis September, Westeuropa.
~0,7: [Jacob und Sonntag 1991|, Uberschlag auf Grundlage beobachteter §D-Temperatur-Relationen.
~0,7: [Choudhury et al. 1998], Fig.9, Modell, Europa, Jahresmittel.
~0,75: [Lawrence et al. 2007], Fig.5, Studie zu Community Land Model Version 3, Europa, Jahresmittel.
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Abbildung 35: Sensitivitit der modellierten Isotopie auf die Anderung von FT=0 auf FT=1. We-
gen der grokeren Empfindlichkeit von 6180 auf kinetische Fraktionierung bei der Bodenverdunstung
ist die dampfdruckbereinigte Sensitivitéit im 6'®O etwas hoher als im §D.

33). Es wird daher nun die Méglichkeit untersucht, das Verhéltnis FT aus Minimierung der
quadratischen Differenzen zwischen Modell und Messung zu bestimmen. Ein grofser Vorteil
des trajektorien-basierten Verfahrens ist dabei die Moglichkeit ein mittleres regionales F'T
zu bestimmen und gleichzeitig an jedem Trajektorienpunkt die individuellen Einflussfak-
toren auf die Isotopie zu beriicksichtigen. Durch Abschéitzung verschiedener Randdaten
(Abschnitt 3.4.2) wird aber auch das hier bestimmte FT deutliche Unsicherheit aufweisen.
Im Kontext verschiedener Methoden zur FT-Bestimmung mit jeweils grofer systematischer
Unsicherheit bietet das neue vorgestellte Verfahren aber die Moglichkeit, das mittlere eu-
ropéaische F'T durch einen weiteren unabhéngigen Wert genauer einzugrenzen.

In Abschnitt 3.5.1 wird FT aus Vergleich von Messung und Modell abgeschétzt, die sta-
tistische Variabilitdt des ermittelten FT-Signals diskutiert und ein saisonaler Mittelwert
fiir Frithling, Sommer und Herbst bestimmt. In Abschnitt 3.5.2 wird die Sensitivitdt der
Ergebnisse auf Randbedingungen und Annahmen der Modellierung gezeigt.

3.5.1. Bestimmung des mittleren FT-Verhiltnisses von Europa

Datenselektion Fiir einen grofen Teil der Riicktrajektorien in Karlsruhe ist die model-
lierte Isotopie deutlich von der kontinentalen Evapotranspiration beeinflusst und damit von
gewdhltem FT abhéngig. Die Sensitivitdt der modellierten Isotopie auf FT ist vor allem
dann hoch, wenn die kontinentale Feuchtigkeitsaufnahme grofs im Vergleich zur Feuchtig-
keit aus mariner Luft ist oder eine Luftmasse zwischenzeitlich durch Ausregnung stark
dehydriert wurde. Fiir jede Trajektorie wurde die Sensitivitdt der Isotopie auf das Ver-
héltnis FT aus der Differenz zweier Modelllaufe mit FT=1 und FT=0 bestimmt. Sie ist in
Abbildung 35 dargestellt. Im 6D betrigt die mittlere Sensitivitat der Trajektorien 20 %o in
8180 3,3 %o. Wird §'%0 entsprechend der Dampfdruckfraktionierung mit Faktor 8 skaliert,
ist die Sensitivitit von 6'® Ogiier wegen kinetischer Fraktionierung bei der Bodenverduns-
tung mit 26 %o ein wenig hoher als im §D.

Zur Bestimmung des Verhaltnisses FT werden Mess- und Modell-Vergleichspunkte ver-
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wendet, die eine iiberdurchschnittlich hohe Sensitivitit auf Anderungen von FT haben.
Ausgeschlossen werden Mess-Modell-Vergleichspunkte, die:

1. eine unterdurchschnittliche Sensitivitit unter 24 %o auf FT-Anderungen von 0 bis 1
zeigen. Trajektorien mit niedriger Sensitivitdt der modellierten Isotopie haben eine
geringe Aussagekraft iber FT und senken das Signal-zu-Rausch-Verhéltnis im FT-
Signal. Zur Selektion wird die kombinierte Sensitivitdt von 6D und 60 verwendet:
Skombiniert = 07 5 S5D + 07 5-8- 56180-

2. in der Nacht liegen (Abschnitt 3.3.3). Niichtliche H,'8O-Anreicherung ist im Modell
nicht beriicksichtigt. Um eine Systematik zu vermeiden, werden zur Bestimmung von
FT daher nur Messungen zwischen 9 und 18 Uhr UTC verwendet.

3. nach einer Wetterfrontpassage stattfanden (Abschnitt 3.3.2). Isotopenaustausch mit
fallendem Regen ist nicht in dem eindimensionalen Modell beriicksichtigt. Daher wird
der isotopisch abgereicherte Zeitraum wahrend und nach Frontpasssagen mit dem in
(Abschnitt 3.3.2) beschriebenen Filterverfahren ausgeschlossen.

4. in langeren Trockenzeiten liegen. In Abschnitt 3.4.2 wird beschrieben, wie die Anrei-
cherung von 6 Doperfiiche bZwW. 68 O0berfiiche fiir die mittlere Zeitdifferenz zum letzten
Niederschlag von 2,6 Tagen abgeschéitzt wurde. In langeren Trockenperioden ist eine
starkere Anreicherung schwerer Isotopologe in der obersten Bodenschicht denkbar.
Modell-Mess-Vergleichspunkte, fiir die der letzte Niederschlag in Karlsruhe lénger als
6 Tage zuriickliegt, werden daher ausgeschlossen.

5. mehr als 20 % ihrer Feuchtigkeitsaufnahme {iber gefrorener Flache hatten. Verduns-
tung von Schnee wird in Abschnitt 3.6 diskutiert.

Das Verhéltnis FT kann fiir jedes Paar aus Modellwert (3-stiindig) und Messung, beliebige
Zeitintervalle oder die gesamte Messreihe bestimmt werden. Wegen der hohen Messgenau-
igkeit wird die Unsicherheit des bestimmten FT vorwiegend durch die Modell-Unsicherheit
bestimmt. Fiir den einzelnen FT-Daten-Punkt ist neben einer méglichen Systematik durch
Modellannahmen, eine zuféllige Unsicherheit zu erwarten, die sich als Signalrauschen des
bestimmten FT &ufsert.

Zufilliges Rauschen und Variabilitdt von FT Zufilliges Rauschen der bestimmten FT-
Verhéltnisse ist bedingt durch die Unsicherheiten der berechneten geographischen Trajekto-
rienpositionen, die Unsicherheit der meteorologischen GDAS-Daten, raumlichen sowie zeit-
lichen Abweichungen der Niederschlags- und Bodenwasserisotopie zum GNIP-Mittelwert
und die Unsicherheit bei der Modellinitialisierung. Zur Abschitzung des FT-Rauschens
wurde die Standardabweichung der FT-Differenz aufeinander folgender Punkte (AFT)
bestimmt. o(AFT) betrigt 0,59. Nach Gleichung 57 wird das zufillige Rauschen auf

\/g -0,59=0,42 geschétzt. Da FT neben zufélligem Rauschen auch reale Variabilitdt ent-
halten kann, stellt dieser Wert eine eher konservative Schétzung dar. Da sich mit einem
FT-Rauschen von 0,42 fast der gesamte Bereich von mdoglichem FT zwischen 0 und 1 ab-
decken lasst, ist die Aussagekraft einer Einzelbeobachtung zu FT gering.

Um reale Variabilitdt von FT deutlicher zu machen, wurde das mittlere FT fiir Zeitin-
tervalle von 5Tagen bestimmt (Abbildung 36). Dies entspricht etwa der Grofenordnung
synoptischen Geschehens. Intervalle mit weniger als 6 Vergleichspunkten wurden aus der
Analyse ausgeschlossen. Die restlichen Intervalle enthalten nach Selektion im Mittel 10
Modell-Mess-Vergleichspunkte. Mit mittleren 10 Modell-Mess-Vergleichspunkten sollten
die iibrigen Intervall-Mittelwerte im Fall statistischer Unabhéngigkeit ein um ungefdhr
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Abbildung 36: Ermitteltes Verhéltnis FT. FT wurde aus Vergleich von gemessener und model-
lierter Isotopie von Wasserdampf in Karlsruhe fiir Zeitintervalle von 5 Tagen bestimmt. Trajekto-
rien mit geringer Sensitivitdt der modellierten Isotopie auf die Wahl von FT oder signifikantem
Feuchtigkeitseintrag bei gefrorenem Boden wurden nicht genutzt. Messungen im Winter wurden so
fast vollstandig aussortiert. graue Punkte: mittleres F'T der 5-Tages-Intervalle. schwarze Punkte:
saisonale Mittelwerte fiir Frithjahr (MAM), Sommer (JJA) und Herbst (SON). schwarze diinne
Balken: Standardabweichung der grauen Punkte in den drei Jahreszeiten. schwarze dicke Balken:
statistische Unsicherheit der Mittelwerte.

V10 reduziertes FT-Rauschen von 0,13 zeigen. Die tatsédchliche 5-Tages Variabilitit liegt
nur unwesentlich iiber diesem erwarteten Rauschen (Tabelle 9). Ein Bezug von FT zu
synoptischen Situationen wird darum nicht weiter herausgearbeitet.

Mittleres saisonales FT Modell-Mess-Vergleichspunkte im Winter wurden durch die be-
schriebenen Selektionsvorschriften fast vollstdandig aus der Analyse ausgeschlossen. Fiir
diese Jahreszeit ist daher mit dieser Methodik keine Aussage iiber F'T moglich. Fiir Friih-
jahr (MAM), Sommer (JJA) und Herbst (SON) wurden saisonale Mittelwerte aus den
5-Tages-Mittelwerten berechnet (Tabelle 9).

Die bestimmten saisonalen Mittelwerte des Verhéltnisses FT liegen zwischen 0,64 und
0,78. Dies deutet auf einen erheblichen Anteil von Wasser aus Pflanzenatmung (64 bzw.
78 %) an der kontinentalen Evapotranspiration hin. Auf Grund der langen Messzeit ist die
statistische Unsicherheit der bestimmten saisonalen Mittelwerte von FT gering (Tabelle 9).
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Tabelle 9: Mittleres bestimmtes Verhéltnis F'T fiir Frithjahr (MAM), Sommer (JJA) und Herbst
(SON) und statistische Unsicherheit der Mittelwerte.

Friihling Sommer Herbst

Mittleres FT 0,64 0,72 0,78
Standardabweichung 0,23 0,17 0,19
(Abbildung 36)

Statistische Unsicherheit 0,05 0,04 0,04

des Mittelwertes

3.5.2. Systematische Unsicherheiten bei der Bestimmung von FT

Zu der geringen statistischen Unsicherheit der saisonalen Mittelwerte von F'T kommt eine
systematische Unsicherheit durch Annahmen und Randbedingungen der Modellierung (sie-
he Abschnitte 3.4.1 und 3.4.2). Im Folgenden wird der Einfluss relevanter Abschitzungen
und Vereinfachungen auf das bestimmte Verhéltnis F'T diskutiert und beziffert. Abbildung
37 fasst die Ergebnisse dieser Sensitivitdtsanalyse zusammen.

Glattung der spezifischen Luftfeuchtigkeit Die spezifische Luftfeuchtigkeit entlang der
Trajektorien wurde aus dem GDAS bezogen. Sie dient als Indikator fiir Ausregnung und
Feuchtigkeitseintrag durch Evapotranspiration und ist damit elementare Eingangsgrofse
fiir die Isotopologen-Modellierung. Die spezifische Luftfeuchtigkeit entlang der Trajektorien
wurde mit einer 24-Stunden-Rechteckfunktion gegléttet, um (1) Rauschen im Feuchtigkeits-
Signal zu reduzieren, das sonst filschlicherweise einem Kondensations-/Verdunstungs-
prozess zuzuordnen wird. (2) Weiterer Grund fiir eine Glattung des Feuchtigkeitssignals um
24 Stunden ist die Unterdriickung eines moglichen Tagesgangs im spezifischen Feuchtig-
keitssignal z.B. infolge von Taubildung und die Reduktion kurzzeitiger Feuchtigkeitsvaria-
tionen durch Riickhaltung von Niederschlag im Bewuchs mit anschliefsender Verdunstung
("Canopy interception’). Rechtfertigung fiir die Glattung ist der Umstand, dass 'Canopy
interception’ bei anschlieffender vollstandiger Reevaporation einen neutralen Prozess im
Hinblick auf Feuchtigkeit und Isotopie darstellt (Abschnitt 3.4.1).

Wird die Gléattungszeit reduziert, fithren zusétzliche Feuchtigkeitsabfélle zu niedrigeren
Isotopologenverhiltnissen. Um Ubereinstimmung von gemessener und modellierter Isoto-
pie zu erhalten, muss im Modell berticksichtigt werden, dass die zuséatzliche Verdunstung
aus 'Canopy Interception’ die Isotopie des Niederschlags hat. Nach Gleichung 31 entspricht
Niederschlagsisotopie der Isotopie von Evapotranspiration mit FT=1. Im Mittel der drei
Jahreszeiten erhoht eine Verkiirzung der Glattungszeit auf 12 Stunden F'T daher um 0,08.
0,08 entspricht dabei keiner reinen Unsicherheit, sondern der Identifikation von 8% ’Cano-
py Interception’ auf einer 12-Stundenskala, die von dem Modell als Pflanzentranspiration
interpretiert wird.

Initialisierung Zur Initialisierung des Modells wird ein isotopisches Gleichgewicht mit
Ozeanwasser- bzw. mit kontinentalem Oberflichenwasser in der obersten Bodenschicht an-
genommen. Durch unfraktionierte Pflanzentranspiration liegt das sommerliche Isotopolo-
genverhéltnis der Messreihe hoher es das isotopische Gleichgewicht mit Oberflichenwasser
vorhersagt. Eine Erhohung des initialen kontinentalen 6D / %O um 10 %o / % %o fiihrt
im Mittel zu einer Absenkung des bestimmten FT um 0,04.

Die Isotopie subtropischen marinen Wasserdampfs liegt oft nah am isotopischen Gleichge-
wicht mit der Fliissigphase (0D=-80 bis —70 %o, 6**O=—11 bis —9,5%0) [Benetti et al.
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Abbildung 37: Sensitivitat des ermittelten Verhéltnisses F'T auf Annahmen und Vereinfachungen
des Modells im Frithjahr (griin), Sommer (gelb) und Herbst (rot).

(1) Eine Verkiirzung der Gléattungszeit der spezifischen Luftfeuchtigkeit von 24 auf 12 Stunden
illustriert den Einfluss von Reevaporation durch ’Canopy Interception’.

(2) Bei der Initialisierung kann die Isotopie der Atmosphére von einem isotopischen Gleichgewicht
mit d0gean DZW. 0Oberfische abweichen. Gezeigt sind die Sensitivitdten auf Abweichung um —10 %o
) =2 %0 im 6D / §'80 der marinen Grenzschicht oder um +10%o / +% %o im 6D / §'80 der
kontinentalen Grenzschicht.

(3) Einmischung trockener Luft aus der freien Troposphére (Entrainment) kann die effektive Frak-
tionierung bei Feuchtigkeitsabfall reduzieren. Um mogliches Entrainment zu simulieren, wurde
Qeftoktiv = 1 + (@ — 1) - 0,9 verwendet.

(4) Erhéhung/Absenkung von ayy, bei der kontinentalen Bodenverdunstung auf ayi, = D! bzw.
Dy'/? (Dp: Verhiltnis der Diffusionskonstanten, Tabelle 4).

(5) Erhdhung/Absenkung von RHom esr um £10 % mit maximalem RHom g von 95 %.

(6) Systematische Abweichung der Isotopie bodennahen Wasserdampfs zum gewichteten Verduns-
tungsmittel einer Trajektorie um £10 %o / +12 %o im 6D / 6'%0.

(7) Systematische Abweichung der Niederschlagsisotopie im Beobachtungszeitraum vom mehrjih-
rigen Monatsmittel um +5 %o / +£2 % im 6D / 6'80.

(8) Systematische Abweichung der Isotopie kontinentaler Oberflichenfeuchtigkeit zur angenomme-
nen Anreicherung um £10 %o / +12 %o im 6D / §'%0.
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Abbildung 38: Einfluss von Luftmassenmischung auf die §D-HsO-Relation. Mischung von Luft-
massen fiithrt zu reduzierter Abreicherung schwerer Wasserisotopologe im Vergleich zum Rayleigh-
Kondensations-Modell. Fiir Luftmassen stark unterschiedlicher Feuchtigkeit wird dieser Effekt be-
sonders grofs. Die Abbildung illustriert den Effekt am Beispiel der Mischung zweier Luftmassen
mit 100 % Feuchtigkeitsunterschied. blau: Rayleigh-Kurve. rot: Mischkurve. griin: Rayleigh-Kurve
mit reduziertem Dampfdruck-Fraktionierungsfaktor aefrektiv.

2014] und entspricht der Beschreibung von Verdunstung mit dem Craig-Gordon-Modell
[Craig und Gordon 1965]. Infolge von starker Konvektion und Niederschligen kann es aber
in der tropischen und subtropischen marinen Grenzschicht gelegentlich zur isotopischen
Abreicherung gegeniiber dem Gleichgewicht kommen |[Lawrence 2004; Tremoy et al. 2012;
Benetti et al. 2014]. Kurita [2013] beobachtete 6D von bis zu —110 %0 im subtropischen
Pazifik. Trajektorien die in der marinen Grenzschicht hoher Breiten beginnen, kénnen zu-
dem zu Luftmassen aus subtropischem Export gehoren, die nach Dehydrierung noch kein
Gleichgewicht mit der Fliissigphase erreicht haben. Zwischen 40-60°S beobachteten Ue-
mura et al. [2008] im 0D eine mittlere Abweichung vom isotopischen Gleichgewicht um
~—10 %c. Da bis heute relativ wenige Isotopologen-Messungen von marinem Wasserdampf
verdffentlicht wurden [Craig und Gordon 1965; Lawrence 2004; Uemura et al. 2008; Kurita
2011; Kurita et al. 2011; Kurita 2013; Benetti et al. 2014] wird fiir die Sensitivititsanalyse
eine mittlere Abweichung von —10%c / —% %o im 6D / 680 zum isotopischen Gleich-
gewicht mit der Fliissigphase bei Initialisierung in der MBL angenommen. FT steigt in
diesem Fall um mittlere 0,06.

Die modellierte Isotopie von Trajektorien aus grofserer Hohe (>2km iiber Grund) ist wegen
der grofen Feuchtigkeitsaufnahme bis zum Ziel nur gering sensitiv auf die Initialisierung.
Selbst ein systematisch um 100 %o / 122 %o erhohtes 6D / §'80 bei der Initialisierung fiihrt
nur zu einer Erniedrigung des mittleren bestimmten FT um 0,07.

Entrainment Ein Riickgang der spezifischen Luftfeuchtigkeit entlang einer Trajektorie
wird von dem Modell als Kondensation und Ausregnung behandelt. Feuchtigkeit kann je-
doch auch durch Mischung mit trockenerer Luft aus der freien Troposphére (Entrainment)
zuriickgehen. Da trockenere Luft wihrend ihrer Dehydrierung in der Regel an schweren
Wasserisotopologen abgereichert wurde, kommt es auch bei Mischung mit trockenerer Luft
zu einem sinkenden Isotopologenverhaltnis. Vor allem dann, wenn die Feuchtigkeit beider
Mischglieder sich deutlich unterscheidet, ist die isotopische Abreicherung schwerer Isoto-
pologe aber im Vergleich zur Abreicherung bei der Kondensation reduziert. Der Einfluss
systematischen Entrainments wird durch Verwendung eines reduzierten effektiven Fraktio-
nierungsfaktors bei der Dehydrierung simuliert: cefextiv — 1 = (o — 1) - 0,9. Abbildung
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38 zeigt den Einfluss von Luftmassenmischung und reduzierter effektiver Fraktionierung
im Vergleich zu einer Rayleigh-Kurve. Die Wahl von 0,9 ist dabei ein recht konservativer
Wert zur Abschétzung von Unsicherheiten, der etwa der Mischung zweier Luftmassen mit
100%-Feuchtigkeitsunterschied entspricht. Das mittlere bestimmte FT sinkt in diesem Fall
um 0,07.

Kinetische Fraktionierung bei der Verdunstung von Bodenfeuchtigkeit Kontinentale
Verdunstung von Bodenfeuchtigkeit in unterséttigte Luft ist von kinetischer Fraktionie-
rung begleitet. Der kinetischen Fraktionierungsfaktor héngt stark von der Art des Trans-
ports ab (Tabelle 4). Maximal ist die Fraktionierung im Fall molekularer Diffusion3! mit
Qkin = D;l und sinkt mit zunehmend turbulentem Transport. Fiir feuchten Boden schla-

gen Mathieu und Bariac [1996] axin ~ D;}z/ 3 vor, fiir trockenen Boden empfiehlt die Studie
Qkin & D;ll (Abschnitt 2.1.3). In der Modellierung wurde mit kinetischer Fraktionierung

in feuchtem Boden gerechnet (D;l2/ 3). Fiir die Sensitivitdtsanalyse wurde der Einfluss von

Qkin = D;ll und oyin = D;ll/ 2 untersucht. Da in Karlsruhe der mittlere zeitliche Abstand
zum letzten Niederschlag nur 2,6 Tage betrdgt und in die Analyse nur Trajektorien mit
maximalem Abstand zu letztem Niederschlag von 6 Tagen eingehen, ist diese Annahme zur
Unsicherheitsabschidtzung vermutlich recht konservativ und in der iiberschaubaren Anzahl
an Studien zu aygy bei kontinentaler Verdunstung begriindet. Die mittlere Sensitivitéit des
bestimmten Verhéltnisses F'T auf die Annahmen betragt —0,04 bzw. +0,06.

Relative Luftfeuchtigkeit am Boden Das Craig-Gordon-Modell beschreibt die effekti-
ve Fraktionierung bei Verdunstung in Abhéngigkeit von Fraktionierungsfaktoren (dampf-
druck, kinetisch), relativer Luftfeuchtigkeit am Boden (RHom er) und Isotopie der boden-
nahen Luft (Abschnitt 2.2.4). Die Abhéngigkeit der Craig-Gordon-Gleichung von RHom et
ist nichtlinear. Durch die Formulierung des Nenners der Craig-Gordon-Gleichung kann der
Betrag der Verdunstungsisotopie fiir hohe RHoy, o sehr grofs werden. Das bestimmte FT
ist daher auf eine Erhohung von RHoy, o sensitiv. Im Spétjahr verschiebt eine Erhéhung
von RHom e um 5 % die Craig-Gordon-Gleichung soweit in den nichtlinearen Bereich, dass
FT um 0,07 sinkt.

Einfluss bodennaher Isotopiegradienten Die Abhéngigkeit des Craig-Gordon-Modells
vom isotopischen Gradienten zwischen laminarer Grenzschicht und atmosphérischem Was-
serdampf macht die Isotopie der Evapotranspiration abhéngig von der Isotopie des bo-
dennahen Wasserdampfs. Die Isotopie bodennahen Wasserdampfs wird daher aus der vor-
ausgegangenen Verdunstung entlang der Trajektorie abgeschitzt (Abschnitt 3.4.2). Eine
systematische Abweichung zu dieser Isotopie um 10 %o / £2 %o im 6D / §'80 fiihrt zu
einer positiv korrelierten Anderung des bestimmten FT um =+0,07.

Abschitzung der Bodenwasserisotopie aus der Isotopie von Niederschlagen Die Iso-
topie der Evapotranspiration héngt von der Isotopie des Bodenwassers ab. Die Isotopie
von Bodenwasser wird aus mehrjahrigen Monatsmitteln der Isotopie von Niederschldgen
(GNIP) abgeleitet. Systematische Abweichung der Niederschlagsisotopie im Messzeitraum
zu den mehrjéahrigen GNIP-Monatsmitteln kann zu einer Systematik des bestimmten F'T
fithren. Fiir eine Abweichung der Niederschlagsisotopie vom Mehrjahresmittel von +5 %o /
:I:g %o im 6D / 6'¥0 ergibt sich eine antikorrelierte Anderung von FT um =0,06.

3! Dyn: Verhéltnis der Diffusionskonstanten zweier Isotopologe (Abschnitt 2.1.3).
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Anreicherung schwerer Wasserisotopologe in der obersten Bodenschicht Durch Ver-
dunstung kann es zur Anreicherung schwerer Wasserisotopologe in der obersten Zenti-
metern des Bodens kommen [Mathieu und Bariac 1996; Braud et al. 2005; Braud et al.
2009a; Braud et al. 2009b]. Fiir den mittleren zeitlichen Abstand zum letzten Niederschlag
von 2,6 Tagen wurde eine Anreicherung schwerer Isotopologe in Oberflachenfeuchtigkeit
gegeniiber Bodenfeuchtigkeit um +~14,2%0 / +~3,3 %0 im 6D / 680 angenommen (Ab-
schnitt 3.4.2). Um einen Einfluss wesentlich stérkerer Anreicherung schwererer Isotopologe
an der Oberflache auf das bestimmte FT zu vermeiden, wurden Trajektorien aus ldngeren
Trockenphasen (letzter Niederschlag in Karlsruhe ldanger her als 6 Tage) aus der Analyse
ausgeschlossen. Trotzdem kann die abgeschétzte mittlere Oberflaichenanreicherung nur als
grober Richtwert dienen. Mdgliche systematische Abweichung im 6D / §'%0 der Boden-
oberfliche zur angenommenen Anreicherung um +10 %o / :|:18—0 %o ergeben eine antikorre-
lierte Anderung von FT um =+0,06.

3.5.3. Gesamtunsicherheit

Die diskutierten Sensitivitdten wurden fiir konservative Unsicherheiten von Randparame-
tern bestimmt. Die Unsicherheit von FT fiir jede der Randannahmen entspricht daher
ungefihr der jeweils angegebenen Sensitivitéat. Fiir eine Abschéitzung der Gesamtunsicher-
heit werden Interdependenzen zwischen den einzelnen Sensitivitdten vernachléssigt und
geometrische Addition der Einzelunsicherheiten verwendet. Diese ist im engeren Sinn der
Addition unabhangiger statistischer Fehler vorbehalten. Anderseits ist aber eine lineare
Addition der verschieden unabhéngigen Fehlerterme unwahrscheinlich und daher deutlich
zu konservativ. Die Sensitivitdt auf verkiirzte Glattungszeit wird in der Gesamtunsicher-
heit nicht beriicksichtigt, da eine Verkiirzung mehr den Einfluss von 'Canopy Interception’
illustriert als eine Modellunsicherheit. Fiir die restlichen Unsicherheiten [Abbildung 37 (2)-
(8) sowie die statistische Unsicherheit in Tabelle 9] wird der quadratische Fehler gebildet:

(43)

mit den Einzelunsicherheiten U;

Fiir das bestimmten mittlere FT von 0,64 /0,72 /0,78 vom Friithjahr / Sommer / Herbst er-
geben sich damit Fehlergrenzen von 0,49-0,81 /0,52-0,86 / 0,61-0,89.

Damit ldsst sich mit der entwickelten Methode das mittlere europaische FT auf 16 % genau
bestimmen. Im Kontext der groften Unsicherheit verschiedener Ansétze und publizierter
Werte von européischem FT zwischen 0,4 und 0,75 32 stellen die Ergebnisse aber eine wei-
tere sinnvolle Moglichkeit dar, FT zu ermitteln.

Im Vergleich zu lokalen Studien oder globalen Bilanzrechnungen erlaubt es die vorgestellte
Methode, ein mittleres regionales F'T fiir Europa zu bestimmen und gleichzeitig die indi-

32.00,4: [Henderson-Sellers et al. 2006]; Mittel fiir verschiedene ’isotopically enabled land-surface schemes’
Fig.7, Miinchen,Sommer, Annahme 15 % Canopy-Interception.
0,62: [Aemisegger et al. 2014]; Vergleich von Deuterium Excess und relativer Luftfeuchtigkeit in Riick-
trajektorien, Mittel August bis September, Westeuropa.
~0,7: [Jacob und Sonntag 1991]; Uberschlag auf Grundlage beobachteter §D-Temperatur-Relationen.
~0,7: [Choudhury et al. 1998]; Fig.9, Modell, Europa, Jahresmittel.
~0,75: [Lawrence et al. 2007]; Fig.5, Studie zu Community Land Model Version 3, Europa, Jahresmit-
tel).
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viduellen Verdunstungsbedingungen entlang einer Trajektorie zu beriicksichtigen.

Die Kombination mehrerer Ansitze3? mit jeweils unterschiedlicher systematischer Unsi-
cherheit ermoglicht zudem, das mittlere F'T genauer zu bestimmen. Ein weiterer Mehrwert
des Verfahrens ist daher die Moglichkeit, das Verhédltnis FT mit einer neuen unabhéngigen
Methode zu ermitteln.

Mit dem zunehmenden Einsatz kommerzieller Messgeréte fiir Wasserisotopologe in den
letzten Jahren wachst zur Zeit schnell der Datensatz von Wasserisotopologen-Messungen
aus der ABL. Damit kann die hier vorgestellte Technik zur Bestimmung des Verhéltnisses
FT zu reprasentativeren und genaueren Ergebnissen fiihren. Insbesondere kann mit global
verteilten Isotopologen-Messungen die Modellinitialisierung verbessert werden [Sensitivi-
téat (2)]. Die Nutzung langerer Messreihen von verschiedenen Orten wird zudem die Unsi-
cherheit durch mogliche systematische Abweichung der Niederschlagsisotopie im Beobach-
tungszeitraum von den GNIP-Mittelwerten senken [Sensitivitét (7)]. Wie auch in globalen
Zirkulationsmodellen stellt die Isotopie von Wasserdampf aus kontinentaler Verdunstung
in diesem Verfahren eine wichtige Unsicherheitsquelle fiir die Isotopologen-Modellierung
der ABL dar. Fine ausfiihrlichere Studienlage zur Anreicherung schwerer Isotopologe in
der obersten Bodenschicht und eine Parametrisierung der Anreicherung zum Beispiel in
Abhéngigkeit von der Bodenfeuchtigkeit wird die Unsicherheit bei der Bestimmung von
FT weiter reduzieren [Sensitivitdten (4) und (8)].

3.6. Isotopologenfraktionierung bei Schneeverdunstung

Eine Vielzahl an Anwendungen basiert auf der Untersuchung von Wasserisotopologen in
Niederschlagen und schliefst vom Isotopologenverhéltnis auf die Kondensationstempera-
tur. Hydrologische Studien zur Grundwasserbildung [Vries und Simmers 2002] nutzen die
Hohenabhéngigkeit und Saisonalitdt der Niederschlagsisotopie. Archive wie z.B. Kiskerne
machen Isotopologe zu einem Paldoproxy fiir Altimetrie [Poage 2001; Rowley et al. 2001;
Blisniuk 2005; Rowley und Garzione 2007|, Temperatur und Sattigungsgrad der Luft (Ab-
schnitt 2.2).

Die Vernachlissigung postdepositionaler Isotopieéanderung durch (a) vertikale Diffusion in
Firn und Eis [Johnsen 1977; Cuffey und Steig 1998; Johnsen et al. 2000; Ekaykin et al. 2002;
Town et al. 2008| oder (b) fraktionierenden Isotopologen- und Massenaustausch zwischen
oberster Schneeschicht und Atmosphére konnen dabei zu Fehlinterpretationen der Isoto-
pologenverhiltnisse fithren. Wahrend (a) lediglich zur vertikalen Glattung von Eisarchiven
und einer Unterschitzung der Signalvariabilitat fiihrt, kann (b) eine systematische Verschie-
bung der Isotopie in Eisarchiven zur Folge haben. Eine Vernachldssigung der Anreicherung
schwerer Isotopologe in Schnee durch (b) kann so beispielsweise zu einer systematischen
Uberschitzung der Temperatur bei Niederschlagsbildung oder zu einer Unterschéitzung der
Niederschlagshohe fiihren.

Unzureichendes Versténdnis der postdepositionalen Effekte macht es daher oft unmdoglich
direkt von der Isotopie auf eine Zielgroke zu schlieffen und erfordert eine zusétzliche Kali-
bration der Isotopologenproxies. Wegen der grofsen Relevanz untersuchen mehrere Studien
systematische Isotopologen-Anreicherung in der obersten Schneeschicht [Moser und Stich-
ler 1974; Stichler et al. 2001; Gurney und Lawrence 2004; Sinclair und Marshall 2008;
Ekaykin et al. 2009; Sokratov und Golubev 2009; Lechler und Niemi 2011]|. Als mogli-
che Ursachen diskutieren diese Studien mehrere Prozesse, die auch bei Temperaturen weit
unter dem Gefrierpunkt noch eine Rolle spielen konnen:

1. Bei der Sublimation von Schnee ist wegen des geringen Selbstdiffusionskoeffizienten
von Wasser in Eis [Ramseier 1967| Fraktionierung stark oder vollsténdig unterdriickt.
Die Isotopie des zuriickbleibenden Schnees bleibt im Falle reiner fraktionierungsfreier
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Abbildung 39: Feuchtigkeitsquellregionen bei Bodentemperaturen unter dem Gefrierpunkt iden-
tifiziert mit der Quellregionsanalyse aus Abschnitt 3.2. Eine Umkehr der zonalen Zirkulation durch
blockierende Hochdruckgebiete im Osten fithrte zu winterlichen Kélteeinbriichen in Karlsruhe. Die
identifizierten Feuchtigkeitsquellregionen erstreckten sich wihrend der Kélteeinbriiche weit nach
Russland hinein. (a) Trajektorien mit hoher Sensitivitat der modellierten Isotopie auf Feuchtig-
keitszunahme unter —8°C (FZNT-Trajektorien nach Abbildung 40). Die identifizierte Feuchtig-
keitsaufnahme betrégt 48 %. (b) Trajektorien mit hoher Sensitivitét der modellierten Isotopie auf
Feuchtigkeitszunahme zwischen —8 und 0°C (FZHT-Trajektorien nach Abbildung 40). Die identi-
fizierte Feuchtigkeitsaufnahme betragt 44 %.

Sublimation daher erhalten. Geringfiigige kinetische Fraktionierung wiahrend intensi-
ver Sublimation von Schnee kann moglicherweise dennoch zur Anreicherung schwerer
Isotopologe in der obersten Schneeschicht fithren.

2. Leichtes Anschmelzen der oberen Schneeschicht kann zu einer Fliissigphase in der
Schneedecke fithren. Im Vergleich zur Sublimation kann fraktionierende Verdunstung
aus der Fliissigphase und anschliefsende Rekristallisation des Schmelzwassers eine
starkere Anreicherung schwerer Isotopologe in der Schneedecke bewirken.

3. Resublimation von Luftfeuchtigkeit auf der gefrorenen Oberflache ist von Fraktionie-
rung zwischen Eisphase und Wasserdampf begleitet.

Proben aus der Schneedecke sind durch Probennahme, Diffusion in der Schneedecke und
geringen Signalamplituden auf kurzen Zeitskalen eher zur Untersuchung integrierter Varia-
tionen iiber lingere Zeitraume geeignet. Die Zuordnung von Isotopieinderungen im Schnee
zu einem Prozesses oder bestimmten atmosphérischen Bedingungen ist aber schwierig. Be-
schreibungen der Schnee-Atmosphéren-Wechselwirkung sind daher unsicher und reichen
von fraktionierungsfreier Sublimation [Dansgaard 1964| bis zu systematischer Fraktionie-
rung bei der Schneeverdunstung [Lechler und Niemi 2011].

Die Einzelfallstudie [Noone et al. 2013] untersucht lokale Isotopievariationen des Was-
serdampfs infolge eines Schneesturms und budgetiert fraktionierende Schneeverdunstung
und fraktionierungsfreie Schneesublimation. Fiir kleine Anderungen der Schneemasse durch
Verdunstung kann sich die spezifische Luftfeuchtigkeit bereits sehr stark &ndern. Daher ist
die Wasserdampfisotopie im Gegensatz zu Schneeproben sensitiv auf schnelle Variationen
zum Beispiel im Tagesgang. Noone et al. [2013]| ordnen 9-30 % des Feuchtigkeitseintrags
fraktionierender Schneeverdunstung zu, 67-90 % der fraktionierungsfreien Sublimation.

Beim Auftreten winterlichen HFz- HFa-, NEz- und NEa-Wetterlagen®® kam es durch
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blockierende subpolare Hochdruckgebiete zur Umkehr der zonalen Zirkulation (Abbildung
39). Der Einfluss kontinentaler Luftmassen weit aus dem Osten bewirkte in Karlsruhe win-
terliche Kélteeinbriiche mit langanhaltend niedrigen Temperaturen unterhalb des Gefrier-
punkts, starke grofflachige Schneefélle, niedrige spezifische Luftfeuchtigkeit und niedrige
Isotopologenverhéltnisse (Abbildung 17).

Qualitativ gelingt es dem Modell gut, entsprechende Variationen der Isotopologenverhélt-
nisse zu reproduzieren. In den Absolutwerten sind die modellierten Isotopologenverhélt-
nisse aber sensitiv auf die Beschreibung von Feuchtigkeitseintrag bei Bodentemperaturen
unter 0°C. Wie in [Noone et al. 2013] zusammengefasst sind zwei isotopische Grenzfille
der Verdunstung moglich:

Grenzfall 1: Trotz Bodentemperaturen unter dem Gefrierpunkt findet Verdunstung iiber
die Bildung einer Fliissigphase statt. Bei der Verdunstung aus der Fliissigphase werden
Wasserisotopologe fraktioniert. Wasserdampf aus Verdunstung hat daher ein niedrigeres
Isotopologenverhéltnis als der Schnee und es gilt:

-1
RD,Evaporation = ap (TOm,eH) . RD,Niederschlag
bzw. (44)

—1
R18,Evaporation = alS(TOm,eff) ' Rl&Niederschlag

RD Niederschlag; 18 Niederschlag: Isotopologenverhéltnisse des Schnees

Grenzfall 2:  Sublimation findet ohne Isotopologenfraktionierung statt. In diesem Fall gilt:

RD,Evaporation = RD,Sublimation = RD,Niederschlag
bzw. (45)
R18,Evaporation = R18,Sublimation = R18,Niederschlag

Fiir den Modell-Referenzlauf in Abschnitt 3.4.3 wurde fraktionierende Verdunstung von
Schnee durch Ausbildung einer Fliissigphase nach Grenzfall 1 angenommen. Abbildung 40a
zeigt die Haufigkeitsverteilung der Sensitivitdt der modellierten Isotopologenverhéltnisse
auf die Annahme des Grenzfalls 2. Fiir eine groke Anzahl winterlicher Trajektorien zeigt
die modellierte Isotopie eine hohe Sensitivitdt auf die Beschreibung der Verdunstung bei
Bodentemperaturen unter dem Gefrierpunkt. Daher wird das Modell nun genutzt, um die
Art der Verdunstung im winterlichen Feuchtigkeitsquellgebiet zu bestimmen.

Datenselektion Fiir einen Vergleich von modellierter und gemessener Isotopie, werden
nur aussagekriftige Modell-Mess-Vergleichspunkte verwendet, die zu Trajektorien geho-
ren, deren kombinierte Sensitivitit3* auf die Beschreibung der Verdunstung unter dem
Gefrierpunkt iiber 20 %o liegt. Wie in dem Referenzlauf (Abschnitt 3.4.3) wird Pflanzen-
transpiration nur bei Bodentemperaturen iiber dem Gefrierpunkt berticksichtigt. Um die
Unsicherheit durch die Beschreibung von Pflanzentranspiration gering zu halten, werden
hier nur Trajektorien mit Sensitivitdt des modellierten 6D auf FT=0 bis 1 unter 5 %o be-
riicksichtigt. Wegen des geringen winterlichen Tagesgangs (Abschnitt 3.3.3) werden sowohl

33Hoch Fennoskandinavien (antizyklonal), Nordostlage(zyklonal/antizyklonal) nach Paul Hess und Hel-
muth Brezowsky.
34Kombinierte Sensitivitit von 6D und 6*20: Skombiniert = 0,5-Ssp+0,5-8- S5180-
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Abbildung 40: Hiufigkeitsverteilung der Sensitivitit der modellierten Isotopie auf die Annahme
fraktionierungsfreier Sublimation von Schnee gegeniiber fraktionierender Schneeverdunstung.

(a) Haufigkeitsverteilung der Sensitivitdt auf die zwei Verdunstungsszenarien bei Bodentem-
peraturen unter 0°C. Gezeigt sind Trajektorien deren Sensitivitdt auf die Formulierung der
Verdunstung im 6D gréfer als 1 %o ist und deren Sensitivitit auf Anderung von FT=0 bis 1 im
oD unter 5%o liegt. Fiir die Analyse werden nur Trajektorien mit kombinierter Sensitivitit3*
grofer als 20 %o verwendet. (b) Unterscheidung der Trajektorien in FZNT und FZHT. Die zur
Analyse selektierten Trajektorien werden in (b) weiter unterschieden. Dazu ist die Sensitivitét
auf die zwei Verdunstungsszenarien nur unter —8 °C Bodentemperatur gezeigt. Zwischen —8 und
0°C wird in (b) Feuchtigkeitseintrag als fraktionierende Verdunstung von Schnee beschrieben.
Die modellierte Isotopie von Trajektorien im FZNT-Bereich ist besonders sensitiv auf die Formu-
lierung der Schneeverdunstung unter —8 °C und spiegelt (F)euchtigkeits(z)unahme bei besonders
(n)iedrigen (T)emperaturen wider. Die modellierte Isotopie von Trajektorien im FZHT-Bereich
((F)euchtigkeits(z)unahme bei (h)cheren (T)emperaturen, die ndher unter dem Gefrierpunkt
liegen) hat eine kombinierte Sensitivitdt unter 20 %o auf die zwei Verdunstungsszenarien unter
—8°C Bodentemperatur, aber eine kombinierte Sensitivitat tiber 20 %o auf die zwei Verdunstungs-
szenarien unter 0°C.

Modell-Mess-Vergleichspunkte am Tag als auch Vergleichspunkte in der Nacht verwendet.

Ubrig bleiben nach der Selektion 156 Modell-Mess-Vergleichspunkte von 36 unterschiedli-
chen Tagen. Zu diesen Punkten gehéren Riicktrajektorien mit einer mittleren Herkunft3>
bei 26,94+10,5° ostlicher Linge und Bodentemperaturen von —9,046,2°C. Wahrend des
Transports Richtung Westen stieg die Bodentemperatur um 5,5+4,4 °C und die spezifische
Luftfeuchtigkeit um 63458 % an. Wahrend 96+4 % der Zeit befanden sich diese Trajek-
torien iiber schneebedeckter Oberfliche®0. Feuchtigkeitseintrag trotz Bodentemperaturen
unter dem Gefrierpunkt entspricht daher vermutlich der Verdunstung oder Sublimation
von Schnee. Abbildung 39 illustriert die identifizierte Feuchtigkeitsaufnahme bei Boden-
temperaturen unter dem Gefrierpunkt entlang der selektierten Trajektorien.

Vergleich von Messung und Modell Abbildung 41 zeigt den Vergleich von Modell und
Messung bei winterlichen Kélteeinbriichen. Der Farbcode unterscheidet die selektierten
Mess-Modell-Vergleichspunkte weiter in Luftmassen mit Feuchtigkeitszunahme bei beson-

35Mittlere Parameterwerte und mittlere Parameteranderungen entlang der Trajektorien wurden als Median
berechnet. + gibt den halben Interquartilsabstand.
36GDAS-Schneehshe an einem der benachbarten Gitterpunkte (1x1°) grofer als 0
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Abbildung 41: Vergleich gemessener und modellierter Isotopologenverhéltnisse wahrend winterli-
che Kalteperioden fiir unterschiedliche Beschreibungen der Schneeverdunstung. A zeigt die mittlere

Differenz selektierter Modell-Mess-Vergleichspunkte.

rote Punkte (FZNT): Luftmassen, deren modelliertes Isotopologenverhéltnis hohe Sensitivitit auf
die Beschreibung der Feuchtigkeitszunahme unter —8 °C zeigt.
blaue Punkte (FZHT): Luftmassen, deren modelliertes Isotopologenverhéltnis hochste Sensitivitét
auf die Beschreibung von Feuchtigkeitszunahme zwischen —8 und 0°C zeigt.
(a) und (b): Annahme fraktionierungsfreier Schneesublimation bei Bodentemperatur unter 0°C.
(c) und (d): Annahme fraktionierender Schneeverdunstung iiber eine Fliissigphase bei Bodentem-
peratur unter 0°C.
(e) und (f): Annahme von Sublimation nur bei Bodentemperatur unter —5°C und Annahme
fraktionierender Schneeverdunstung bei Bodentemperatur zwischen —5 und 0°C.
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Abbildung 42: Sensitivitidt der modellierten Isotopie auf Modellannahmen (vgl. dazu Ausfiihrun-
gen in Abschnitt 3.5.2).

blau: Sensitivitdt der modellierten FZHT-Mittelwerte in den Abbildungen 41 a und b.

rot: Sensitivitdt der modellierten FZNT-Mittelwerte in den Abbildungen 41 ¢ und d.

Variierte Annahmen:

(1) Anderung der Glittungszeit der spezifischen Luftfeuchtigkeit entlang der Trajektorien auf
12/36 Stunden.

(2) Anderung der Isotopie bei der Modellinitialisierung um +10 %o / +12 %o im 6D / 6'%0.

(3) Anderung der Isotopie von Niederschlag um £5 %o / £2 %o im 6D / 6'#0.

(4) Reduktion der effektiven Fraktionierung bei Feuchtigkeitsverlust: aefrertiv — 1 = 0,9 - (v — 1).
(5) Labormessungen von Ekaykin et al. [2009] deuten auf simultan ablaufende Sublimations- und
Resublimationsprozesse an der Schneeoberfliche hin. Dies konnte die effektive Fraktionierung zwi-
schen Wasserdampf und Schnee veréindern. Gezeigt ist die Sensitivitit auf Anderung der effektiven
Fraktionierung bei der Verdunstung von Schnee auf: aefroktiv — 1 = @ - ( — 1), 2=0,9 bzw. 1,1.

ders niedrigen Temperaturen®” (FZNT, rot) und Luftmassen bei denen die Feuchtigkeits-
zunahme bei hoheren Temperaturen naher unter dem Gefrierpunkt stattfand (FZHT,
blau). Die FZNT-Gruppe besteht aus 58 Modell-Mess-Vergleichspunkten von 11 Tagen,
die FZHT-Gruppe besteht aus 98 Punkten, die {iber 29 Tage verteilt sind.

Die Annahme fraktionierungsfreier Schneesublimation (Abbildungen 41a und b) fiithrt zu
einer guten Reproduktion der Isotopie von FZNT-Trajektorien (rot). Fiir diese Trajekto-
rien betragt die Abweichung zwischen Modell und Messung lediglich 244 %o / 0,740,6 %o
im 6D / 6180 38. Die modellierte Isotopie von FZHT-Trajektorien (blau) liegt im Mittel
mit 2442 %o / 3,840,3 %o im dD / §'80 signifikant iiber der Messung.

Abbildung 42 (blau) zeigt die Sensitivitit der modellierten Isotopie von FZHT-Trajektorien
auf verschiedene Modellannahmen und Randbedingungen®®. Durch Variation der Randbe-
dingungen im plausiblen Wertebereich ldsst sich die mittlere Differenz zwischen Modell und

STFZNT: Die kombinierte Sensitivitdt des Modells auf die Annahmen fraktionierender Verdunstung bei
Bodentemperaturen unter —8 °C gegeniiber fraktionierungsfreier Sublimation bei Bodentemperaturen
unter —8° C ist gréfer als 20 %o.

FZHT: Die Isotopie der iibrigen selektierten Trajektorien hat eine niedrigere kombinierte Sensitivitét
als 20 %¢ auf die zwei Verdunstungsszenarien bei Bodentemperaturen unter —8 °C, aber eine grofere
Sensitivitat als 20 %o auf die zwei Verdunstungsszenarien bei Bodentemperaturen unter 0 °C (Abbildung
40b).

Die Parameter —8 °C und 20 %o zur Bildung der zwei Gruppen wurden willkiirlich gewiahlt und dienen
in erster Linie Illustrationszwecken.

3+ gibt die statistische Unsicherheit der Mittelwerte (o/v/N).

39Fine Diskussion der Randbedingungen findet sich in Abschnitt 3.5.2.
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Messung fiir die FZHT-Gruppe um maximal 10 %o / 1,4 %o im 6D / §'80 reduzieren. Bei
Annahme fraktionierungsfreier Schneesublimation ist das Modell daher nicht in der Lage,
die Beobachtungen fiir FZHT-Riicktrajektorien zu reproduzieren. Dies impliziert auch bei
Temperaturen unter dem Gefrierpunkt regelméfig stattfindende fraktionierende Verduns-
tung iiber die Bildung einer Fliissigphase.

Wird fraktionierende Verdunstung von Schnee iiber die Bildung einer Fliissigphase an-
genommen, sinkt die modellierte Isotopie fiir die gesamten Messungen (Abbildungen 41c
und d). Die Isotopologenverhéltnisse der FZHT-Trajektorien lassen sich nun auf mittlere
—1442 %0 / —0,940,3 %o im 6D / 680 reproduzieren. Die modellierte Isotopie von FZNT-
Trajektorien (rot) liegt nun im 6D / §'80 um mittlere —45+3 %o / —5,340,6 %o unter der
Messung. Die mittlere Differenz der Modell-Mess-Vergleichspunkte von FZNT-Trajektorien
liisst sich bei Variation von Randbedingungen um lediglich 19 %o / 2,6 %o im 6D / §'80O re-
duzieren. FZNT-Beobachtungen lassen sich daher ohne Annahme der fraktionierungsfreien
Schneesublimation nicht reproduzieren.

Dies impliziert zwei Temperatur-Regimes mit unterschiedlicher Form der Schneeverduns-
tung. Die Isotopie des kilteren Regimes lésst sich unter Annahme fraktionierungsfreier
Sublimation modellieren. Die Isotopie des Regimes mit wirmeren Temperaturen ndher
unter dem Gefrierpunkt impliziert die Bildung einer Fliissigphase und fraktionierende Ver-
dunstung.

Im Modell werden nun die zwei Verdunstungsregimes unabhéngig voneinander beschrieben.
Dafiir wird eine maximale Bodentemperatur Ts,p max fiir fraktionierungsfreie Schneesubli-
mation definiert. Bei Bodentemperaturen® unter Tsub,max Wird im Modell nun fraktionie-
rungsfreie Sublimation angenommen. Bei Bodentemperaturen zwischen Tsyp max und 0°C
wird Feuchtigkeitseintrag als fraktionierende Schneeverdunstung beschrieben. In Abbildung
43a ist die mittlere kombinierte Differenz von 6D und §'80 zwischen Modell und Messung
fiir unterschiedliche Tgut, max gezeigt!. Bei der optimalen Tsub,max——9,0°C ist diese Dif-
ferenz minimal. Die Abbildungen 41 e und f zeigen den Vergleich von Modell und Messung
fir Tsup,max=—5 °C. Die mittlere Differenz zwischen modellierter und gemessener Isotopie
sinkt fiir diese optimale Tsyh max in beiden Gruppen (FZHT (blau) bzw. FZNT(rot)) auf
—4(+0,3) bzw. —1(+0,3) %o im 6D(6'80).

Abbildung 43b zeigt die Sensitivitét der optimalen Tsyp, max flir minimale Abweichung zwi-
schen Modell und Messung auf verschiedene Modellannahmen. Fiir maximal ungiinstig
kombinierte isotopie-senkende Annahmen kann die optimale Tsup max auf —2,4°C stei-
gen. Da die Sensitivitdt der mittleren Differenz zwischen Modell und Messung auf die
Beschreibung der Schneeverdunstung mit hoherer Tsyp, max steigt, ist der kombinierte Ef-
fekt isotopie-senkender Annahmen niedriger als die Summe der einzelnen Sensitivitéten.
Fiir eine maximal ungiinstige Kombination der Annahmen mit isotopie-steigerndem Effekt
lassen sich die Messungen der FZHT-Trajektorien nicht mehr reproduzieren. Diese Annah-
me ist zur Abschatzung einer minimal moglichen optimalen Ty, max daher zu konservativ.
Wird zum Beispiel eine systematische Abweichung der Niederschlagsisotopie zu GNIP-
Mittelwerten in der ungiinstigsten Kombination vernachléssigt, lassen sich FZHT-Werte
gerade reproduzieren und eine minimal mogliche optimale Tsyp max von —9,2°C bestim-
men.

Die Kombination aus Messung und Modell deutet damit auf gering fraktionierende Subli-
mation bei GDAS-Bodentemperaturen unterhalb von Tsyb max ~—5°C (—9,2 bis —2,4°C)

OAls Bodentemperatur wird die mit der Verdunstungsrate gewichtete GDAS-Bodentemperatur Tom,efr
verwendet (Abschnitt 3.4.2).
“'Datenbasis sind die gesamten FZHT- und FZNT-Vergleichspunkte in Abbildung 41.
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Abbildung 43: Bestimmung der maximalen GDAS-Bodentemperatur fiir Sublimation 7Tsub, max-
(a) Mittlere Differenz der selektierten Modell-Mess-Vergleichspunkte unter Annahme verschiede-
ner Tsub max- Gezeigt ist die kombinierte Differenz von 6D und §'#0:

Axombiniert = 0,5 Asp + 0,5 - 8- Asisp. (b) Abhéngigkeit der optimalen Tsyp max flir minimale
Differenz zwischen Modell und Messung von Modellannahmen:

(1) Anderung der Glittungszeit der spezifischen Luftfeuchtigkeit entlang der Trajektorien auf
12/36 Stunden.

(2) Anderung der Isotopie bei der Modellinitialisierung um +10 %o / +22 %, im 6D / §'80.

(3) Anderung der Isotopie von Niederschlag um =+5 %o / £2 % im 6D / §'%0.

(4) Reduktion der effektiven Fraktionierung bei Feuchtigkeitsverlust: cofroktiv — 1 = 0,9+ (v — 1).
(5) Labormessungen von Ekaykin et al. [2009] deuten auf simultan ablaufende Sublimations- und
Resublimationsprozesse an der Schneeoberfliache hin. Dies konnte die effektive Fraktionierung zwi-
schen Wasserdampf und Schnee veriindern. Gezeigt ist die Sensitivitit auf Anderung der effektiven
Fraktionierung bei der Verdunstung von Schnee auf: aefroktiv — 1 = @ - (a — 1), 2=0,9 bzw. 1,1.
Bei maximal positiver Kombination der Modellannahmen kann die optimale Tgyb max auf —2,4°C,
steigen. Fiir maximal negative Kombination der Effekte betrégt die optimale Tsub,max —9,2 °C.

hin. Dies stimmt mit der Annahme fraktionierungsfreier Schneesublimation von Dansgaard
[1964] {iberein und impliziert relativ geringe Anreicherung schwerer Wasserisotopologe in
der Schneedecke unterhalb von Tsup max. Die Grenzwertannahme der 'vollstdndig frak-
tionierungsfreien Sublimation’ kann aber auch mit diesem Verfahren nicht widerlegt oder
bestétigt werden. Labormessungen von Ekaykin et al. [2009] implizieren zum Beispiel post-
depositionale Isotopologeneffekte in der Schneedecke noch unter —35°C.

Fiir GDAS-Bodentemperaturen zwischen Tsybmax und 0°C impliziert der Vergleich von
Messung und Modell systematische Isotopologenfraktionierung und Verdunstung aus ei-
nem Fliissigkeitsfilm. Die GDAS-Bodentemperaturen (7py,) wurden zur Modellierung mit
der GDAS-Verdunstungsrate innerhalb von 24 Stunden gewichtet (Tom ef), um Unsicherheit
durch zeitlich fehlerhafte Zuordnung von Feuchtigkeitsanstieg und Bodentemperatur bei
der Verdunstung zu reduzieren (Abschnitt 3.4.2). Tsub max bezieht sich daher bereits auf die
erhohten Bodentemperaturen am Tage. Wird die ungewichtete GDAS-Bodentemperatur
Tom verwendet, sinkt die optimale Tsyp max fiir minimale Differenz zwischen Modell und
Messung um 2,0 °C. Die verwendeten GDAS-Bodentemperaturen stehen mit einer Auflo-
sung von 1x1° zur Verfligung. Sie entsprechen daher grofsskaligen Mittelwerten der Bo-
dentemperatur, die aber lokal z.B. an sonnenschein-exponierten Stellen hoher liegen kon-
nen. Moglicherweise bezeichnet Tsyp max daher die GDAS-Bodentemperatur, bei der die
Schneedecke lokal anzuschmelzen beginnt und Verdunstung im Vergleich zur Sublimation
iiberwiegt.

80



Der Befund systematischer Isotopologenfraktionierung bei der Verdunstung von Schnee bei
GDAS-Bodentemperaturen zwischen Tgup, max und 0°C impliziert im Umkehrschluss eine
Anreicherung schwerer Isotopologe innerhalb der Schneedecke. Die Folgerung der Anreiche-
rung schwerer Isotopologe in der Schneedecke ordnet sich ein in Analysen von Schneeproben
[Moser und Stichler 1974; Stichler et al. 2001; Gurney und Lawrence 2004; Sinclair und
Marshall 2008; Sokratov und Golubev 2009], die aber wegen unterschiedlicher Untersu-
chungsgebiete nur bedingt mit den Ergebnissen aus Karlsruhe vergleichbar sind.

Im Vergleich zur Untersuchung von Isotopologenverhéltnissen in Schnee ermdoglicht der be-
schriebene Ansatz eine detailliertere Berticksichtigung meteorologischer Bedingungen in der
Historie der untersuchten Luftmassen und die Identifikation zweier Verdunstungsregimes
in Abhéngigkeit von der Bodentemperatur. Die Verdunstung beider Regimes ist durch un-
terschiedliche Isotopie gekennzeichnet. Sublimation bei Bodentemperaturen unter Tsup, max
findet mit geringer Fraktionierung statt. Verdunstung bei Temperaturen tiber Tgup, max
kann durch starke Isotopologenfraktionierung das Isotopologenverhéltnis der Schneedecke
verschieben.

Die Beschreibung des Effekts ist von Interesse fiir verschiedene Forschungsbereiche. Bei-
spielsweise konnen saisonale Ablationsperioden in Gronland oder Antarktika eine Asymme-
trie des isotopischen Jahresgangs erzeugen und systematisch die Isotopie von Eisarchiven
verschieben. Eine Beriicksichtigung der Ablation in Gebirgsregionen kann die Genauigkeit
von Isotopologenproxies in der Hydrologie und Paldoaltimetrie erhchen.

3.7. Zusammenfassung der Beobachtungen in Karlsruhe

Die 18-monatige Messreihe von 6D und 680 des Wasserdampfs in Karlsruhe zeigt deutli-
che tageszeitabhéngige, wetterbedingte und saisonale Variationen.

Der Tagesgang war vor allem in den Sommermonaten ausgeprigt und wurde durch eine
lokale Feuchtigkeitsquelle in Bodenniihe verursacht. Stark erhohtes 680 von Wasserdampf
in der Nacht ldsst sich durch tageszeitabhdngige Akkumulation schwerer Isotopologe in
Pflanzenbléttern erkléaren.

Wetterfronten iiber Karlsruhe stehen in signifikantem Zusammenhang mit niedrigen Iso-
topologenverhéltnissen in Wasserdampf und Werten im Super-Rayleigh Bereich. Der Ver-
gleich von 6D- und §'®O-Messungen erméglichte die Identifikation von Isotopenaustausch
zwischen fallendem Niederschlag und Wasserdampf als Hauptursache fiir diese Variatio-
nen.

Um ein qualitatives Verstdndnis der Saisonalitdt der Isotopologenverhéltnisse von Was-
serdampf in Karlsruhe zu erlangen, wurde ein trajektorien-basiertes Isotopologen-Modell
entwickelt. Ausregnung aus Luftmassen in Verbindung mit Feuchtigkeitseintrag durch kon-
tinentale Evapotranspiration wurde als Hauptursache fiir die Saisonalitét identifiziert. Eine
Saisonalitdt der Isotopologenverhéltnisse von Bodenfeuchtigkeit verstarkt die Saisonalitét
der Isotopologenverhéltnisse des Wasserdampfs.

Pflanzentranspiration erhéht 6D und §'%0 von Wasserdampf in Karlsruhe. Die Sensiti-
vitdt der modellierten Isotopologenverhéltnisse auf den Anteil (FT) der Pflanzentranspi-
ration an der kontinentalen Evapotranspiration wurde genutzt, um ein mittleres saisona-
les FT von Westeuropa zu bestimmen. Fiir Friithjahr / Sommer / Herbst liegt es zwischen
0,49-0,81 /0,52-0,86 / 0,61-0,89. Die Unsicherheit der neuen Methodik zur Bestimmung des
Verhéltnisses F'T bewegt sich im Bereich der Unsicherheit publizierter Werte. Schnell vor-
anschreitende Isotopologenforschung hat das Potential durch besser bestimmte Randdaten
die Modellierung zu verbessern und damit die Genauigkeit des vorgestellten Verfahrens zur
Bestimmung von FT deutlich zu erh6hen.
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Winterliche Kélteeinbriiche bewirkten in Karlsruhe starke Variationen der Isotopologen-
verhéltnisse von Wasserdampf. Sie werden von dem Isotopologen-Modell reproduziert und
sind Folge einer Umkehr der zonalen Zirkulation und niedriger kontinentaler Isotopologen-
verhéltnisse. Der Vergleich von Messung und Modell ermdglichte die Identifikation zweier
Verdunstungsregimes bei GDAS-Bodentemperaturen unter dem Gefrierpunkt. Ein kaltes
Regime ging einher mit geringer Isotopologenfraktionierung, die auf Sublimation hindeu-
tet. Ein wirmeres Regime néher unter dem Gefrierpunkt war gekennzeichnet von starker
Isotopologenfraktionierung, welche Verdunstung aus einer Fliissigphase impliziert.

82



4. Charakterisierung des ISOWAT |-Spektrometers zur
flugzeuggestiitzten Messung von éD(H,0)

Bereits 1936 wurden mittels Dichtemessungen Analysen von Hy'®0, HDO und H,'80 in Re-
genwasser durchgefiihrt [Riesenfeld und Chang 1936] und seit 1961 untersucht das Global
Network of Isotopes in Precipitation der IAEA 6D und 6'%0 in global verteilten Nieder-
schlagen mit der Isotopen-Massenspektrometrie. Auch Messungen atmosphérischen Was-
serdampfs mittels kryogener Probensammlung und nachfolgender Labormessung wurden
bereits vor einigen Dekaden realisiert [Taylor 1968].

Mit Fortschritten in der Laserabsorptionstechnik (vgl. z.B. Review in [Werle 1998]) wur-
den zeitlich hoher aufgeldste in-situ Messungen von 6D in atmosphérischem Wasserdampf
moglich. Webster und Heymsfield [2003] veroffentlichten erste in-situ Messungen von 6D
der UT/LS (obere Troposphére und untere Stratosphére von Upper Troposphere / Lower
Stratosphere). Wegen der geringen Konzentrationen von HDO in der UT/LS von wenigen
hundert ppt sind in-situ Messungen in der UT /LS sehr anspruchsvoll, so dass bis heute
nur ein duferst kleiner in-situ Datensatz existiert [Webster und Heymsfield 2003; Hanisco
et al. 2007; Sayres et al. 2010].

Vor diesem Hintergrund entwickelten Dyroff et al. [2010] ISOWAT I, ein kompaktes und
vollstdndig automatisiertes durchstimmbares Diodenlaser-Absorptions-Spektrometer
(TDLAS: Tunable Diode Laser Absorption Spectrometer) zur flugzeuggestiitzte Messungen
von H,'%0, HDO und H,'®0.#? Es misst Rotations-Schwingungsiiberginge der Isotopolo-
ge bei einer Wellenlédnge um 2,66 um und nutzt Wellenldngen-Modulations-Spektroskopie
(WMS) fiir ein hohes Signal-zu-Rausch-Verhéltnis [Werle et al. 2004]. Eine Ausfiihrliche
Beschreibung der technischen Umsetzung findet sich in [Dyroff et al. 2010]. In Abschnitt
4.2.2 wird ein kurzer Uberblick zur technischen Realisierung gegeben. Abschnitt 4.2.1 be-
schreibt Charakteristika des von ISOWAT I untersuchten Spektralbereichs und die WMS.
Seit 2010 wird ISOWAT I regelméfig im Rahmen des Projekts CARIBIC [Brenninkmeijer
et al. 2007] auf einem Passagierflugzeug installiert und misst dD auf bis zu vier Lang-
streckenfliigen pro Monat.

Im Rahmen dieser Doktorarbeit wurde

1. ein robustes Isotopie-Kalibrationsverfahren fiir den Labor- und Feldeinsatz entwickelt

(Abschnitt 4.1). Es ist Grundlage fiir die Charakterisierung von ISOWAT 1.
2. die Absolutkalibration des ISOWAT I-Prototypen durchgefiihrt (Abschnitt 4.2).

3. das nichtlineare Verhalten des Instrumentes in Abh#ngigkeit von der gemessenen
Feuchtigkeit charakterisiert (Abschnitt 4.2).

4. eine Routine zur Reduktion von optischen Interferenzen in der Postprozessierung
entwickelt. Die Routine erh6ht die Messgenauigkeit des Instruments um einen Faktor
2 und ermoglicht Messungen bei niedrigerer Feuchtigkeit (Appendix A).

5. die Messgenauigkeit des ISOWAT I-Spektrometers charakterisiert. In der Postprozes-
sierung wird sie fiir jede Messung automatisiert bestimmt. Dies erlaubt eine objektive
Qualitétsfilterung der Messungen und ist Voraussetzung fiir die Interpretation des

CARIBIC-Datensatzes (Abschnitt 4.2).

42Im Prinzip erlaubt die Messung der drei Isotopologe die Untersuchung von 6D und §'#0. Da die natiirliche
Variabilitit von 6D etwa 8 mal grofer ist als die von §'®0, sich die Messunsicherheit aber nur um einen
Faktor von etwa 2 unterscheidet, wird hier nur D zur wissenschaftlichen Analyse genutzt.
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Im Rahmen des Projekts CARIBIC ist so ein einzigartiger in-situ Datensatz von dD der
oberen Troposphére entstanden. Er enthilt Messungen bis hinab zu Feuchtigkeiten von
40 ppm bei einer Gesamtunsicherheit von 6D unter 80 % und gibt neue Einblicke in den
Transport von Wasser in die obere Troposphére. Eine Interpretation des Datensatzes findet
sich in Abschnitt 5.

Basierend auf den Erfahrungen mit ISOWAT 1 wurde der verbesserte Prototyp
ISOWAT 1II entwickelt. Abschnitt 4.3 gibt einen kurzen Uberblick iiber die konzeptio-
nelle Weiterentwicklung® und den erfolgreichen Einsatz von ISOWAT II in der Satelliten-
Validierungskampagne MUSICA 201344,

4.1. Kalibration

In der Wellenléingen-Modulations-Spektroskopie sind gemessene Absorptionsstrukturen in
vielfdltiger Weise von Lasercharakteristika und den gewéhlten Modulationsparametern
(Modulationsfrequenz, Filtertypen) abhéngig. Daher lasst sich nicht direkt von Absorpti-
onssignalen auf Konzentrationen schliefen. Grundlage einer genauen HDO /H,!00O-Messung
in Wasserdampf ist daher eine exakte Kalibration mittels Wasserdampf-Standards. Ein
Wasserdampf-Standard lasst sich durch Befeuchtung von Trockenluft mit Wasser definier-
ter Isotopie generieren. Die Befeuchtung kann dabei in einem fraktionierungsfreien oder
in einem fraktionierenden Verfahren erfolgen. Beide Verfahren werden im Folgenden kurz
skizziert. Da in der Praxis beide Verfahren Einschrénkungen unterliegen, wurde ein neues
bubbler-basiertes®® Kalibrationsverfahren entwickelt, das unter Feldbedingen eine ziigige
und verlassliche Kalibration von 10 bis 30.000 ppm bei einer absoluten dD-Unsicherheit
<1,5 %0 ermoglicht .

4.1.1. Fraktionierungsfreie Verfahren

Eine fraktionierungsfreie Befeuchtung von Trockenluft (Abbildung 44a) ldsst sich durch
vollstédndige Verdunstung von Wasser realisieren. Zur kontinuierlichen Injektion von Fliis-
sigstandard in einen Trockenluftstrom lassen sich prazise Mikroliter-Pumpen [Wen et al.
2008| oder piezobasierte Tropftechnik [lannone et al. 2009a; Sturm und Knohl 2010] verwen-
den. Da bei vollstdndiger Verdunstung die Isotopie des erzeugten Wasserdampfstandards
genau der des Fliissigstandards entspricht, sind sehr genaue Kalibrationen maoglich.

Zur regelméfigen Kalibration der Karlsruher Messreihe (Abschnitt 3) wurde das fraktio-
nierungsfreie Standard Delivery Module (SDM, A0101) von Picarro genutzt. Es injiziert
kontinuierlich einen Wasserstandard mittels Mikroliterpumpe mit 0,02 bis 0,08 xl/min in
einen Ofen (Picarro Vaporizer A0211). Dort verdunstet der Wasserstandard bei 140°C
vollstdndig und damit fraktionierungsfrei in einem ebenfalls kontinuierlichen Trockenluft-
strom von 0,3 slpm?°.

Experimentelle Herausforderung ist die Gewéhrleistung eines kontinuierlichen und sehr
geringen Wasserflusses. Luft in den Wasserleitungen kann zu unstetigem Fluss und zur
Ablésung grofer Tropfchen im Verdampferofen fithren. Bei unvollsténdiger Verdunstung
konnen diese zu Fraktionierungseffekten fithren und die Kalibrationsunsicherheit erhéhen.
Aus gleichem Grund kénnen auch starke Vibrationen und Erschiitterungen problematisch
fiir das System sein. Weiter kénnen schon minimale Verunreinigungen oder Ablagerungen
zur kompletter Verstopfung des empfindlichen Systems fiihren.

“3Dyroff, Sanati, Christner et al., 2015, Airborne in situ vertical profiling of HDO/H,'"®O in the subtropical
troposphere during the MUSICA remote sensing validation campaign, AMTD.

49chneider, Gonzalez, Dyroff, Christner et al., 2015, Empirical validation and proof of added value of
MUSICA'’s tropospheric 6D remote sensing products, AMT.

45Verdampfer

465]pm: Standardliter pro Minute
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a) Fraktionierungsfreie Verdampfung

Fliissigwasser-
Trockenluft Standard Rp,F

R

“ Kalibrationsgas Ry s=Rpr

Instrument

Verdampferofen 140°C

b) Idealer Bubbler

Bubbler

Gleichgewichts-Fraktionierung:
Roe=a(T)" Rog

Trockenluft

c) Stérungsresistenter Bubbler

Bubbler

[y Instrument

Ve " ? #  Gestortes Gleichgewicht:
Ve, ’ Roe= (1-X) a(T) ' Rog+ x Rog
Yo'y

Zirkulation

Trockenluft

Abbildung 44: Eingesetzte Verdampfer fiir Wasserisotopologen-Kalibrierungen.

(a) Fraktionierungsfreie Standarderzeugung in einem Verdampferofen.

(b) Dampfdruckbedingte Fraktionierung in einem idealen Bubbler.

(c) Modifizierter Bubbler fiir den Feldeinsatz. Sprithwasser kann in diesem Aufbau die Isotopie des
erzeugten Wasserdampfs nicht verfilschen. Spezifikationen: Volumen 1,51, Fiillung 450 ml, Uber-
druck 1,8 bar, Zirkulationsfluss 4 bis 7 slpm, Entnahme bis 2 slpm, Systemtemperatur 25 bis 43 °C.
Rp,q: Isotopologenverhéltnis der Dampfphase; Rp p: Isotopologenverhéltnis der Fliissigphase;
a(T): die temperaturabhiingige Gleichgewichtsfraktionierung; x: unfraktionierter Spritzwasseran-

teil.
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Fiir den Feldeinsatz oder den vollautomatischen Einsatz in Flugzeugen ist das System
daher ungeeignet. Unter stabilen Laborbedingungen hat sich das Konzept aber als stabil
erwiesen und gute Reproduzierbarkeit bei der Kalibration der 1,5 Jahres-Messreihe von dD
und §'%0 bewiesen.

4.1.2. Fraktionierende Verfahren

Bei der fraktionierenden Befeuchtung (Abbildung 44b) wird Luft in ein isotopisches Gleich-
gewicht mit einem Wasserreservoir gebracht [Lee et al. 2005; Wang et al. 2009; Dyroff et
al. 2010; Steen-Larsen et al. 2014|. Bei definierter Systemtemperatur und bekannter Iso-
topie des Wasserbades ldsst sich unter Annahme von Gleichgewichtsfraktionierung mit
Gleichung 4 die Isotopie der Gasphase berechnen: Raas(T) = a(T) ™! - RReservoir-
Isotopische Drift von RReservoir in Folge der Verdunstung ldsst sich durch Nutzung grofser
Reservoirmengen reduzieren und aus der Massenbilanz des Reservoirs korrigieren.

Die zur Equilibrierung notwendige Zeit ist durch den Transport (molekulare und turbulente
Diffusion) in der oberflaichennéchsten Luftschicht bestimmt (Abschnitt 2.1.3). Zur konti-
nuierlichen Erzeugung eines Gasstandards empfiehlt sich daher ein Bubbler (Verdampfer),
in dem trockene Luft durch einen Wasserstandard geleitet und dabei befeuchtet wird.

In der Praxis kommt es zu Nicht-Gleichgewichts-Fraktionierung und damit schlecht defi-
nierter Wasserdampfisotopie, wenn

1. der Trockenluftfluss so hoch gewéhlt wurde, dass sich kein vollstdndiges Gleichgewicht
einstellen kann und daher kinetische Fraktionierung eine Rolle spielt und/oder

2. der Luftfluss so hoch gew#hlt wurde, dass sich Sprithwasser bildet, das vollstdndig
und damit unfraktioniert verdunstet,

3. Spritzwasser oder Kondensat zu Feuchtigkeitstropfen an den Wéanden fithren. Mit
zunehmendem Verdunstungsgrad der Tropfen unterscheidet sich ihre Isotopie von
RReservoir- Damit wird auch die Isotopie der Gasphase undefiniert verandert.

4. der Aufbau erschiittert wird, so dass Spritzwasser zur Bildung von Tropfen an den
Wiénden fihrt.

Herkémmliche Bubbler-Systeme empfehlen sich ebenfalls fiir Kalibrationen unter stabilen
Bedingungen im Labor. Da sie keine Storanfélligkeit hinsichtlich Verstopfung oder Luft im
System haben, sind sie zudem gut fiir den automatisierten Einsatz geeignet.

4.1.3. Entwicklung eines neuartigen Kalibrationssystems

Voraussetzung fiir die Charakterisierung der am IMK-ASF entwickelten ISOWAT-Systeme
ist ein verléssliches Kalibrationssystem. Erfordernisse sind:

1. die Moglichkeit zur Kalibration tiber einen grofen Feuchtigkeitsbereich, d.h. von 5
ppm, wie sie in der Stratosphére auf der CARIBIC-Plattform (Abschnitt 5) vorkom-
men, bis 30.000 ppm, wie sie in der marinen Grenzschicht wiahrend der MUSICA
Validierungskampagne (Abschnitt 4.3) auftraten.

2. Erzeugung von Kalibrationsluft mit einem Fluss von mindestens 1,5slpm (Durch-
flussvolumen ISOWAT).

3. Hohe Robustheit, Zuverldssigkeit und einfache Handhabung fiir den Feldeinsatz auf
Messkampagnen.
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Abbildung 45: Charakterisierung des neuen Kalibrationssystems. (a) Unsicherheit von 6D des
erzeugten Wasserdampfs in Abhéngigkeit von dem Zirkulationsfluss. Ab ~4 slpm Zirkulationsfluss
stellt sich ein stabiles Isotopologenverhiltnis in Wasserdampf ein. (b) Temperaturabhéngigkeit und
Reproduzierbarkeit von §D des Wasserdampfs aus dem neuen Kalibrationssystem. dD-Messung an
6 Tagen unter extremen Bedingungen (Heizen, Kiihlen, Schiitteln) zeigen eine Reproduzierbarkeit
besser als 0,5 %o. blaue durchgezogene Linie: 6D im Fall von Gleichgewichtsfraktionierung. blaue
gestrichelte Line: 6D im Fall von 9 %-Feuchtigkeit aus unfraktionierter Spritzwasserverdunstung.
rot: Regressionsgerade durch 6D-Messungen.

4. Schnelle Einsatzfahigkeit fir zeitkritische Kalibrationen z.B. auf dem Rollfeld.

Grundsatzlich ist es moglich, sowohl mit fraktionierungsfreien als auch mit fraktionierenden
Kalibrationssystemen bei niedrigen und hohen Feuchtigkeiten zu kalibrieren. Auch hohe
Luftfliisse konnen prinzipiell mit beiden Verfahren erzeugt werden, fiir das kommerziel-
len Picarro-SDM sind diese jedoch auf ~0,3 slpm begrenzt. Im Falle eines Bubblersystems
sind bei hohem Durchfluss zur Minimierung von Storeffekten beachtliche Bubbler-Volumina
(mehrere Liter) und Reservoirmengen notwendig.

Fiir einfachen, robusten und schnellen Einsatz sind beide Systeme nicht ideal, da Aufbau
und Inbetriebnahme des SDM sensible Prozeduren sind und ein Bubbler nach dem Trans-
port geniigend Zeit bendtigt, bis Spritzwasser von den Wéanden vollstdndig verdunstet ist.
Um die Erfordernisse zu erfiillen, wurde daher das herkommliche Bubblerkonzept um eine
Zirkulationsspiilung erweitert. Mit Hilfe einer zusétzliche Pumpe wird in dem modifizier-
ten Bubbler Luft mit Fluss Fyi durch die Fliissigphase zirkuliert. Die Realisierung des
Konzepts ist in Abbildung 44c illustriert.

Durch wiederholte Zirkulation der Luft durch die Fliissigphase wird der Isotopenaustausch-
prozess zwischen Gas- und Fliissigphase beschleunigt. Weiter werden die Bubblerwénde
durch die Zirkulation permanent grofziigig mit Spritzwasser benetzt. Vom Reservoir iso-
lierte Fliissigkeit mit driftender Isotopie wird so verhindert.

Die Charakterisierung des Kalibrationssystems wurde mit Hilfe eines Picarro Analyzers
durchgefiihrt, der zuvor mit einem Picarro-SDM kalibriert wurde. Abbildung 45a zeigt die
gemessene Standardabweichung von 0D des aus dem Bubbler entnommenen Wasserdampfs
in Abhéngigkeit von Fyz;. Ohne Zirkulation &nderte sich die Isotopie des Bubblers unde-
finiert mit der Zeit und die Standardabweichung von dD in Bubblerluft betrug 17 %.. Ab
einem kritischen Fluss Fjy von etwa 4slpm sank die Standardabweichung auf 0,5 %o. Fiir
Fyic > Fy filhrten Erschiitterungen oder eine weitere Erhéhung von Fyi i zu keinen nen-
nenswerten Effekten auf §D der Gasphase mehr. Das deutet darauf hin, dass ab diesem
Zirkulationsfluss die Bildung isolierten Kondensats vollstdndig unterdriickt wurde.
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Abbildung 45b zeigt Messungen von 6 Tagen (5 Stunden Messzeit pro Tag, Fyi>4slpm)
und die Temperaturabhéngigkeit ¢D(T) des Bubblersystems. Balken zeigen den 1-o Be-
reich der Messungen, die unter extremen Testbedingungen (schnelle starke Temperatur-
anderungen bis zu 20°C / in 30 Minuten und Erschiitterungen) durchgefithrt wurden.
Die Reproduzierbarkeit von dD lag im Mittel bei 0,5%o. Hinzu kommt eine absolute
Unsicherheit des Fliissigwasserstandards bei der Vermessung mit IRMS von 0,7 %o. Uber
den gesamten untersuchten Temperaturbereich liegt 0D des Bubblers etwa um 6 %o iiber
dem durch Gleichgewichtsfraktionierung erwarteten dD. Dies impliziert einen Anteil voll-
stdndiger unfraktionierter Spriihwasserverdunstung. Die Abweichungen sind jedoch iiber
einen weiten Temperaturbereich von 25 bis 43 °C stabil und somit gut charakterisierbar.

Mit einer Zirkulationsspiilung und gezielter Storung des Dampfdruckgleichgewichtes 1asst
sich daher mit einem Bubbler Wasserdampf mit einer sehr gut reproduzierbaren Isotopie
erzeugen.

Grundsétzlich ist es moglich, zwischen einem temperatur-stabilisierten Aufbau oder ei-
nem Aufbau mit ungeregelter Temperatur T aber mit Temperaturaufzeichnung zu wéh-
len. Um schnelle Einsatzbereitschaft zu gewéhrleisten, wurde auf eine Temperaturregelung
verzichtet und nach der Messung die Isotopie temperatur-korrigiert. Die dD-Drift des Re-
servoirs durch Verdunstung bei erzeugter Luftfeuchtigkeit von 20.000 ppm und Systement-
nahme von 2slpm betragt 4 %o in 24 Stunden. Sie wird auf Grundlage der Massenbilanz
des Reservoirs korrigiert.

Damit erfiillt dieses System alle gestellten Anforderungen. Ein grofser Feuchtebereich bis
zu 30.000 ppm bei gleichzeitig hohem Volumenfluss lasst sich effizient abdecken, da der
Fluss aus dem Bubbler grof (bis 2 slpm) und variabel gewéhlt werden kann, ohne die Iso-
topie zu beeinflussen. Weiter ist der Aufbau unempfindlich gegeniiber Riitteln und starken
Temperaturdnderungen und ohne Einlaufzeit einsatzfahig.

4.1.4. Kalibrationen im Flug

Zur Kompensation instrumenteller Drift wihrend Messfliigen wurde von [Dyroff et al.
2010] ein vollautomatisierter, miniaturisierter Bubbler (Volumen 20ml, Fiillung 5ml,
0D des eingefiillten Standards —62,1 %) entwickelt. Er wird auf 40+0,02°C temperatur-
stabilisiert. Zur Kalibration werden 4 ml/min Trockenluft (Restfeuchtigkeit < 4 ppm) im
Bubbler befeuchtet. In einer nachgeschalteten Verdiinnungseinheit wird dieser Fluss in
2 slpm Trockenluft verdiinnt.

Trotz Miniaturisierung zeigt dieser Bubbler selbst wahrend des Fluges eine exzellente Re-
produzierbarkeit im dD von 3 %o¢. Dies ist bemerkenswert fiir ein Bubblersystem, das iib-
licherweise auf besonders stabile und ruhige Bedingungen angewiesen ist. Vor dem Hin-
tergrund der Ausfithrung in Abschnitt 4.1.3 liegt die Ursache vermutlich in dem kleinen
Verhéltnis von Bubblervolumen zu Durchfluss begriindet, so dass sich hier allein wegen
des Flusses durch den Bubbler ein Spritzwassergleichgewicht mit permanent benetzten
Waénden einstellt. Zur Eichung des Bubblers fiir Kalibrationen im Flug wurde die Bub-
blerluft mit dem kalibrierten Picarro vermessen. Das 6D der Bubblerluft betragt —109 %o.
Damit liegt es 9 %o iiber der Isotopie des Dampfdruckgleichgewichts und impliziert einen
unfraktionierten Sprithwasseranteil von 16 %.
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4.2. TDLAS ISOWAT |

4.2.1. Laser-Absorptions-Spektroskopie

In der Laser-Absorptions-Spektroskopie wird die Abschwéichung der Intensitét einer Strah-
lung (Iy) beim Durchgang durch eine absorbierende Substanz gemessen. Aus der relativen
Intensitatsanderung AI/Ij lasst sich mit Hilfe des Lambert-Beer-Gesetzes die Konzentra-
tion der absorbierenden Probe bestimmen:

A[(V) -1 e—O’(V)LC (46)
Io(v)

v Frequenz des eingestrahlten Lichts

o(v):  molekiilspezifischer Absorptionskoeffizient

L: Absorptionsstrecke

c Konzentration der absorbierenden Substanz

Bei der Absorption eines Photons durch ein Molekiil wird die Photonenergie auf das Mole-
kiil iibertragen und dieses in einen angeregten Energiezustand gehoben. Molekulare Ener-
giezustdnde unterliegen einer Quantisierung und entsprechen Zustédnden der molekularen
Rotation, Vibration oder Elektronenenergie. Wegen dieser Quantisierung findet Absorption
nur bei bestimmten molekiilspezifischen Photonenenergien hv statt. Absorptionslinien bei
diesen Frequenzen sind wegen der Heisenbergschen Unschérferelation, molekularen Stéfsen
und thermischer Bewegung der Molekiile um hAv herum verbreitert (Abbildung 46a):

1. Aus der Energie-Zeit-Unschérferelation folgt eine natiirliche Linienbreite. Im ge-
nutzten Wellenlangenbereich bei 2,66 ym und bei dem Druck in der Messzelle des
ISOWAT-Spektrometers von 60 hPa ist sie vernachléassigbar.

2. Druckverbreiterung wird durch Stofse zwischen Molekiilen verursacht. Sie resultiert
in einem Lorentz-Profil |Graybeal 1988|:

YL/ T

B = g

(47)

v: Wellenzahl
vo:  Wellenzahl bei Linienmitte
~vr: HWHM (Half Width Half Maximum, Tabelle 10)

~r, wichst mit dem Druck. Um eine schmale Linienbreite und damit hohe Selektivitit
zu erreichen, wird die Messzelle daher auf einen reduzierten Druck von 6040,1 hPa
reguliert.

3. Dopplerverbreiterung wird durch die temperaturbedingte maxwellsche Geschwindig-
keitsverteilung der Molekiile bewirkt. Sie fithrt zu einer gaufférmigen Absorptionsli-
nie [Demtroder 1996]:
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Abbildung 46: Illustration verschiedener Linienprofile und Einfluss der Linienform auf das 2f-
Signal. (a) Linienform fiir Lorentz-, Gauf- und Voigt-Profil bei gleicher integrierter Linienstirke
und HWHM. Fiir das Voigt-Profil wurde ein Druck von 60 hPa und eine Temperatur von 40°C
angenommen. (b) 2f-Signale fiir die verschiedenen Linienformen. Grofe und Form des 2f-Signals
sind abhéngig von der Linienform.

Tpv) = l"(zz) {(%)2“(2) (48)

™D

mit
1Z0) 2kTIn(2
’YD:_\li( ) (49)
c m
vp:  HWHM (Tabelle 10)
k: Boltzmann-Konstante
m:  Molekiilmasse
c: Lichtgeschwindigkeit
T: Temperatur

Beim Betriebsdruck des ISOWAT-Spektrometers sind sowohl Druck- als auch Tempera-
turverbeiterung relevante Prozesse. Dies resultiert in einem Voigt-Profil, einer Faltung aus

Lorentz- und GauR-Profil.

Ty(v) = (Tp # Tp)(v) = / (T — ) (50)

— 00

Ein durchstimmbares Laser-Absorptionsspektrometer (TDLAS von Tunable Diode Laser
Absorption Spectroscopy) misst die Absorption von Licht bei molekiilspezifischen Wellen-
langen. Die Wellenlédnge eines Lasers wird dazu variiert und iiber die Absorptionslinie einer
Zielspezies gescannt. In einer Messzelle kommt es zur konzentrationsabhéngigen Absorpti-
on des Laser-Lichts, welche von einem nachgeschalteten Detektor registriert wird.

Das ISOWAT-TDLAS nutzt als spektralen Messbereich v = A~! von 3764,4 bis
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Tabelle 10: Charakteristika der untersuchten Absorptionslinien (HITRAN 2012).

Vo: Position des Linienmaximums

Sij:  integrierte Linienstarke

vr:  HWHM durch Druckverbreiterung in Luft bei einem Druck von 60 hPa

vp:  HWHM durch Dopplerverbreiterung bei einer Temperatur von 40 °C

yy:  HWHM des Voigt-Profils bei einem Druck von 60 hPa und einer
Temperatur von 40 °C

E”: Grundzustandsenergie
er:  Temperaturabhéngigkeit der Linienstarke
vy Sij L YD W E” er

(em™1) (em/Molekiil)  (em™%)  (em™!) (em™) (em™')  (%o/K)
H,'%0 3764,599 13 9,347-10722  0,0042 0,0060 0,0085 931,237  +5,7
HDO  3764,876 29 1,648 -1072%  0,0055 0,0058 0,0093 91,330 —6,6
H,'%0  3765,090 81  8,284-1072%  0,0058  0,0056  0,0093 0,000 —7,9
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Abbildung 47: Berechnetes Transmissionsspektrum bei 10ppm HyO, 6D=—113 %,
0'80=-12,9 %o, 380 ppm COq, 0,33 ppm N0, 60 hPa, 40 °C, Absorptionsstrecke 40 m.

3765,3v/em™t (~2,66 um) 47 [Dyroff et al. 2010]. Er enthilt Absorptionslinien durch
Rotations-Schwingungs-Ubergiinge der Isotopologe H,'%0, HDO und Hy'®O und wurde
so gewdhlt, dass (1) die drei Linien in einem einzelnen Scan vermessen werden konnen,
(2) die Linien dhnliche Absorption bei typischen Konzentration, hohe Linienstirke*® und
ahnliche Grundzustandsenergie haben, (3) Interferenzen mit anderen atmosphérischen Ab-
sorbern gering sind und (4) keine kryogen gekiihlten Laser und Detektoren notwendig sind
[Dyroff et al. 2010]. Die Linienparameter der beprobten Absorptionslinien sind in Tabelle
10 aufgefiihrt. Abbildung 47 zeigt ein theoretisches Transmissionsspektrum fiir 10 ppm
Feuchtigkeit.

47Ty: Wellenzahl, A: Wellenléinge
48Wegen Druck- und Temperaturabhingigkeit der Linienform werden Absorptionslinien meist durch eine
linienform-unabhéngige integrierte Linienstérke S;; beschrieben.
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Abbildung 48: (a) Schematische Darstellung des Messprinzips adaptiert aus [Dyroff et al. 2010].
LD: Laserdiode, MPC: multi-pass cell, SD: (MPC)-Signaldetektor, HD: Hintergrunddetektor, RD:
Referenzsignaldetektor. Die Detektorsignale werden mit Hilfe von Transimpendanz-Verstarkern
verstirkt und bei 2,04 mit Lock-in Verstarkern (LIV) demoduliert. In der DSP-Einheit werden
hintergrund-bereinigte Spektren durch Subtraktion von SD und HD-Spektren erzeugt und gespei-
chert. Mit Hilfe der Referenzspektren wird eine aktive Frequenzstabilisierung durchgefiihrt.

(b) Korrektur von Absorption durch Feuchtigkeit auferhalb der Messzelle. Absorption durch Hin-
tergrundfeuchtigkeit aufierhalb der Messzelle wird mit Hilfe eines separaten Hintergrunddetektors
gemessen und durch Subtraktion korrigiert. Dazu wird der Skalierungsfaktor f im Labor durch
Nullluftmessung bestimmt. Unberiihrt von der Korrektur bleiben Anderungen der einfallenden
Lichtintensitdt durch breitbandige Hintergrundabsorption und ihr Einfluss auf die 2f-Amplituden.

4.2.2. Aufbau des ISOWAT I|-Spektrometers

Dieser Abschnitt skizziert den Aufbau des TDLAS ISOWAT I (Abbildung 48a). Eine aus-
fithrliche Beschreibung findet sich in [Dyroff 2008] und [Dyroff et al. 2010].

Der Strahl einer distributed-feedback (DFB) Laser-Diode wird mit Hilfe einer Teleskop-
Optik fokussiert und in eine Multi-Reflexions-Zelle (MPC, 32 cm, Aerodyne Inc., USA,
Volumen 0,51) eingekoppelt. Nach 128 Reflexionen zwischen zwei astigmatischen Spiegeln
verldsst der Strahl die Messzelle und wird auf einen Detektor (SD: Ziel-Signaldetektor)
fokussiert. 8 % der Strahlungsleistung werden vor der Messzelle mit einem Strahlteiler ab-
gezweigt. Ein Teil davon wird direkt auf einen zweiten Detektor geleitet (HD: Hintergrund-
detektor) und zur Korrektur von Absorption durch Feuchtigkeit auferhalb der Messzelle ge-
nutzt. Die {ibrige Strahlung geht durch eine Referenzzelle mit hoher Feuchtigkeit und wird
von einem dritten Detektor (RD: Referenzdetektor) gemessen. Auf Grundlage der Position
der Hy'®O-Absorptionslinie in RD-Spektren wird mit Hilfe des Laser-Injektionsstroms eine
aktive Wellenldngen-Stabilisierung durchgefiihrt.

Ein V25-Kontrollcomputer (Max Planck Institut Mainz) wird zur Steuerung und Uber-
wachung verschiedener Housekeeping-Parameter genutzt. Er reguliert den MPC-Druck auf
6040,1 hPa, die MPC-Temperatur auf 40+0,05 °C, steuert Heizungen, Fliisse und eine Ka-
librationssequenz zur automatischen Kalibration wahrend eines Messflugs.

Weil bei typischen Messbedingungen in der oberen Troposphére geringe Konzentrationen
des seltenen Isotopologs HDO (bis 3 ppb) gemessen werden sollen, wurde Wert auf ei-
ne moglichst hohe Messempfindlichkeit bzw. ein hohes Signal-zu-Rausch-Verhéltnis (SNR:
Signal-to-Noise-Ratio) des Aufbaus gelegt. Fiir eine starke Absorption wird mit der Multi-
Reflexions-Zelle die effektive Absorptionsstrecke vergrofiert. Zur Rauschminimierung ver-
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wenden |[Dyroff et al. 2010] rauscharme Detektoren und Verstarker. Fiir eine weitere Er-
hohung des SNR wird Wellenldngen Modulations Spektroskopie (WMS) mit 2f-Detektion
verwendet, die Signaldetektion bei hohen Frequenzen mit signifikant reduziertem Laser-
rauschen erlaubt [Werle 1998].

Die Wellenlénge des Lasers wird dazu mit f,,q=57kHz moduliert (Abbildung 49b). Da
auch die zweite Harmonische des Transmissionssignals (Abbildung 49¢) in Beziehung zur
Absorberkonzentration steht (Abschnitt 4.2.3), kann sie zur Konzentrationsbestimmung
genutzt werden. Mit Hilfe eines Lock-in Verstiarkers (LIV) bei 2f,,,q wird die zweite Har-
monische aus dem Detektorsignal gefiltert. In einem LIV wird das Messsignal mit einem De-
modulationssignal (Frequenz 2 f,,,4) multipliziert und anschlieffend tiefpass-gefiltert. Damit
entspricht der LIV einem Bandpassfilter mit Zentrierung um 2 f,,,,q [Meade 1983|, das aber
im Gegensatz zum passiven Bandpassfilter durch das Demodulationssignal driftstabilisiert
ist.

Ein digital-signal processing (DSP) Computer wird zur Steuerung der Laserfrequenz ver-
wendet. Er stellt eine 10 Hz Spannungs-Rampe zum durchfahren des spektralen Messbe-
reichs und das 57 kHz-Modulationssignal zur Verfiigung. Anhand der H,'®O-Linienposition
des Referenzspektrums fithrt der DSP eine aktive Frequenz-Stabilisierung durch, indem er
iiber den Injektionsstrom den Laserarbeitspunkt anpasst. 10 Hz Spektren werden im DSP
zu 1 Hz-Spektren gemittelt und Hintergrund-Spektren werden von MPC-Spektren subtra-
hiert (Abbildung 48b). Anschliefend speichert der DSP die gemittelten und hintergrund-
korrigierten Spektren fiir eine spétere Postprozessierung ab.

4.2.3. Wellenldngen Modulations Spektroskopie (WMS) mit 2f-Detektion

ISOWAT I misst die Absorption im untersuchten Wellenldngenbereich mit einer Wieder-
holrate fscan=10Hz. Zusétzlich wird die Laserwellenlinge mit der Frequenz f,,q=57 kHz
moduliert. Mit Hilfe eines Lock-in-Verstarkers wird das Detektorsignal gefiltert, sodass die
zweite Harmonische (2f,,,q-Komponente) tibrig bleibt. Das 2f-Signal dhnelt der zweiten
Ableitung des Absorptionssignals (Abbildung 46b) und seine Amplitude ist eine Funktion
der Absorber-Konzentration. Mathematisch ergibt sich der Zusammenhang zwischen Am-
plitude des 2f-Signals und Absorberkonzentration wie folgt*’:

Wird ein Laser um eine feste®® Wellenlinge A\ (Kreisfrequenz wy)®! mit der Modulati-
onsfrequenz wynoq = 27 finod und der Modulationsamplitude M,,,,q moduliert, 1dsst sich die
zeitabhéngige Laserfrequenz als w(t) = wr + Mypoq - €08(wmeqt) beschreiben. Die transmit-
tierte Strahlungsintensitét lasst sich als eine Kosinus-Fourier-Reihe darstellen:

I(wr,t) = ZAn(wL)cos(nwmodt) (51)

n=0

Die harmonischen Komponenten A,, fiir n>0 kénnen mit Hilfe eines Bandpass-Filters oder
Lock-in-Verstarker gemessen werden und lauten:

“9Fine ausfiihrliche Herleitung findet sich in [Werle 1998]

50
fscan << fmod
51Kreisfrequenz der Wellenléinge: wr, =27 fr=2mc/AL; Ar: Laserwellenldnge; c¢: Vakuumlichtgeschwindigkeit
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Abbildung 49: Simulation des ISOWAT I-Spektrums bei 550 ppm HO, 6D=—113 %,
0'80=-12,9 %o, 60hPa, 40°C, Absorptionsstrecke 40m, Scanrate 10Hz, Modulationsfrequenz
57 kHz, Modulationsindex 4,4.

(a) Transmissionssignal.

(b) Detektorsignal.

(c) 2f-Signal der Simulation im Vergleich zur Messung.
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Ap(wr) = %/ Ip(wr, + Mmodcos@)e_aLC(“L+M7’L°d605®)cos(n@)d@ (52)
0

0— Wmodt

o: molekiilspezifischer Absorptionskoeffizient
L: Absorptionsstrecke

c: Absorberkonzentration

Eine Naherung von Gleichung 52 fiir den Bereich geringer Absorption, d.h. o L¢ << 1 und
konstantes Iy(w) zeigt eine Proportionalitit zwischen Konzentration und 2f-Amplitude:

2[0LC

An(WL) = -

/ —olwr + My,c080]cos(n®)dO (53)
0

Fiir die zweite Harmonische, d.h. n=2 ist A,, in Gleichung 53 abhéngig von der Linienform
o(l'y(w)) und der Modulationsamplitude M,,,q. Abbildung 46 illustriert dies mit dem
2f-Signal As(w) fiir verschiedene Linienformen und M,,,q—4,4-HWHM??2.

4.2.4. Charakterisierung von ISOWAT | und Verbesserung der Messgenauigkeit

In diesem Abschnitt werden Nichtlinearitditen und  Messunsicherheiten des
ISOWAT I[-Spektrometers charakterisiert. Weiter wird ein Algorithmus vorgestellt, der es
erlaubt, in der Postprozessierung die Messunsicherheit durch optische Interferenzfringes
um einen Faktor 2 zu reduzieren.

Simulation

Um ein grundlegendes Verstdndnis des ISOWAT I-Spektrometers zu garantieren, wurde
eine Simulation der ISOWAT I-Spektren angefertigt. Die Simulation wurde in MATLAB
realisiert und modelliert die Signalkette vom Laser bis zum 2f-Signal mit einer Auflésung
der simulierten Messzeit von 10ns. Die Simulation wird verwendet, um:

e den Einfluss spektroskopischer Nichtlinearitdten auf das 2f-Signal zu bestimmen (Sei-
te 98).

e den Einfluss der Fremdgase NoO und COq auf das Messsignal zu untersuchen (Seite
100).

Die Simulation umfasst in folgender Reihenfolge:

1. Berechnung der Voigt-Linienprofile (Parameter: Druck, Temperatur, Molekiilmasse,
Druckverbreiterungskoeffizienten, Apparateprofil, Linienposition)

2. Generierung des Transmissionssignals ohne Modulation (Abbildung 49a): (Parame-
ter: Konzentrationen, Linienstirken, Linge des Absorptionsweges, Laserfrequenz-
Zeit-Rampe)

3. Bestimmung des Detektorsignals mit Modulation (Abbildung 49b): (Parameter:
Laserfrequenz-Zeit-Rampe, Laserfrequenz-Leistungs-Rampe, Modulationsfrequenz,
Modulationsindex)

4. Transimpendanzverstiarker mit Tiefpasscharakteristik (Parameter: Grenzfrequenz
fg=315kHz, Typ: 1. Ordnung Butterworth-Filter (1IBW))

52Definiere: Modulationsindex=M,,oq4 /HWHM
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5. Bandpassfilter zur Entfernung der Rampe (Parameter: f; e r=10kHz, f; pocn—=1MHz,
1BW))

6. Lock-in Verstirker zur Filterung der zweiten Harmonischen (Parameter: Modulati-
onsfrequenz, Tiefpasscharakteristika (159 Hz, 1BW))

Die Simulation ist in der Lage, das gemessene 2f-Signal gut zu reproduzieren (Abbildung
49c). Auf den Seiten 98 und 100 wird die Simulation zur Beschreibung von Nichtlinearitéiten
und zur Untersuchung der Empfindlichkeit auf die Fremdgase NoO und COs genutzt.

Konversion der 2f-Signale in Konzentrationen und Isotopologen-Verhiltnisse
Zielgrofe einer Messung ist Rp, das Verhiltnis der Konzentrationen von HDO und H,'60.
Bei niedrigen Konzentrationen sind die Amplituden® der 2f-Absorptionsstrukturen A H100
bzw. A po in erster Naherung proportional zur Konzentration der Isotopologe CH150 bzw.
cygpo und zur einfallenden Lichtintensitét bei ihren Absorptionslinien 107 H0 bzw. I, po
(vgl. Gleichung 53):

AH2160
oo = koo - Vi
0,H350
(54)
B Anpo
cHpo = kHpo * ———
Iy, upo

kH21607 kppo: Proportionalititsfaktoren, die von Linienform, Modulationscharakteristika,
instrumentenspezifischen Filtercharakteristika und Verstéarkerpegeln abhéngen.

Zur genauen Absolutmessung der Konzentrationen CH150 und cgpo ist eine Bestimmung
der Proportionalitatsfaktoren k H10 und kgpo durch Kalibration und eine Leistungsnor-
mierung auf IO7H2160 bzw. Iy g po notwendig.

Da Zielgrofe der Messungen ein Konzentrationsverhéltnis ist und keine Absolutkonzentra-
tion, lassen sich die Grofien zusammenfassen:

1 A
Rp = CHDO _ 5~ AHDO (55)

Rp vsmow €His0 Apiso

RD7V5 mow: Konzentrationsverhiltnis im VSMOW-Standard (Abschnitt 2.1)

Iy yi6
__kuwpo , OH37O

kH%GO Io,mpDO

: Kalibrationsfaktor

Die Bestimmung von K erfolgt durch Vermessung eines Wasserdampfstandards bekannter

Isotopie (Rp) aus 1‘2”1[;0 bei der Kalibrationsmessung. Gegeniiber k:H2160, krpo hat die
H5°0

2
Verwendung von K mehrere Vorteile:

1. Die Erzeugung eines Wasserdampfstandards bekannter Isotopie kann mit einem Bub-
bler realisiert werden. Eine absolut genaue Bestimmung der Feuchtigkeit des Gasstan-
dards z.B. mit einem Taupunkt-Hygrometer ist nicht notwendig.

2. Durch thermische Dejustage optischer Komponenten &ndert sich die einfallenden
Lichtleistung wihrend eines Messfluges um bis zu 6 %. Da justagebedingte relative

53Die Bestimmung der Spitze-Spitze-Amplituden wird in Appendix A.2 erldutert.
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Kalibration

Haufigkeit von AdD
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DK¢':1Iibr¢':1tion,i+1 6DKalibration,i /%o

Abbildung 50: Haufigkeitsverteilung von Differenzen des in aufeinander folgenden Kalibrationen
gemessenen 0D. Die Hiufigkeitsverteilung basiert auf den Kalibrationen, die wihrend der Messfliige
mit CARIBIC von 2010 bis 2014 durchgefiihrt wurden.

A6 Dxativration = 0DKkatibration,i+1 — 0D Katibration,i: Differenz des gemessenen 6D aufeinander
folgender Kalibrationen wéhrend des Fluges. rot: Standardabweichung von AdD kaiipration -

Anderungen von 107 H10 und I gpo gleiche grof sind, kiirzen sie sich in K vollstan-
dig.

3. Durch Temperaturabhéngigkeiten der analogen WMS-Filterkomponenten kann es zu
leichten Forméanderungen der 2f-Strukturen und zu Anderungen von k H10 und kg po

kommen. Auch diese Anderungen kompensieren sich in K weitgehend.

Anderungen der Kabinentemperatur wihrend eines Messfluges kénnen die Temperatur des
Lasers verschieben. Zur aktiven Wellenldngenstabilisierung werden Temperatur-
dnderungen des Lasers durch Anpassung des Laser-Injektionsstroms kompensiert. Dies ent-
spricht einer Verschiebung des Laserarbeitspunktes und fiihrt zu unterschiedlichen relativen
Anderungen von Iy, H150 und Io gpo. Auch breitbandige Absorption durch Luftfeuchtigkeit

aufkerhalb der Messzelle beeinflusst I H150 und Iy g po. Andert sich die Hintergrundfeuch-

tigkeit, fiihrt dies zu unterschiedlicher relativer Anderung von 107 H10 und Io g po-
Beide Effekte fiihren zu driftendem K wéhrend eines Messfluges. Durch regelméfige Kali-
brationen wiahrend des Fluges lasst sich diese Drift kompensieren.

Automatische Kalibration wahrend des Fluges

Um instrumentelle Drift zu kompensieren, wird all 30 Minuten eine 5-miniitige Kalibra-
tion bei einer Feuchtigkeit von 500450 ppm und D von —109+3 % durchgefiihrt. Die
Feuchtigkeit wurde so gewahlt, dass Interferenzfringes im Vergleich zur Absorption der Li-
nien eine geringe Rolle spielen und die Kalibrationsfeuchtigkeit innerhalb der erwarteten
Bedingungen wihrend der Messfliige liegt (4 bis 800 ppm). Das Bubblersystem zur Erzeu-
gung des Wasserdampfs zur Kalibration ist in Abschnitt 4.1.4 beschrieben.

Im Labor ist die Reproduzierbarkeit der §D-Kalibrationen besser als 2 %o. Ohne isotopische
Absolutreferenz wiahrend des Fluges wird die Reproduzierbarkeit der Isotopie der flugzeug-
gestiitzten Kalibrationsmessungen aus der Streuung von K abgeschétzt.

Drift durch Anderung von Iy, H100 /1o, po und auch wandernde optische Interferenzen fiih-

ren zur Anderung von K. Diese Anderungen entsprechen jedoch keiner Unsicherheit der
Isotopie des erzeugten Kalibrationsstandards. Um einer Uberschitzung der Kalibrations-
unsicherheit zu reduzieren, wird daher die Reproduzierbarkeit nicht aus der Standardab-
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weichung von K, sondern aus der weniger driftanfélligen mittleren Abweichung aufeinander
folgender Kalibrationen bestimmt (Abbildung 50). Dazu wird folgende Beziehungen ver-

wendet:
\/Zz 1 X)? (56)
n—1

S: Standardabweichung der Messreihe X = (X1, Xa, ..., X,,) mit Mittelwert X

Ohne Drift gilt:
X) ~ /0,5 S(AX) (57)

mit AX = X2 — Xl,X3 — Xg, ,Xn — Xn—l-

Die Standardabweichung der Differenzen des in aufeinander folgenden Kalibrationen ge-
messenen 0D betragt 4,31 %o. Die Reproduzierbarkeit fiir Kalibrationsmessungen im Flug
wird daher auf 1/0,5-4,31 %0=3,05 %0 geschétzt. Hinzu kommt die Unsicherheit der IRMS-
Vermessung des verwendeten Fliissigstandards von 0,7 %o.

Fiir die einzelne Messung wird die resultierende Messunsicherheit durch Unsicherheit von
K bestimmt als:

UK = (37 05 + 07 7) : RD,Messung [in %O] (58)

Bei {iblichen Bedingen in der oberen Troposphire mit Rp rressung ~ 0,5 liegt die kalibra-
tionsbedingte Messunsicherheit damit bei lediglich 2 %.

Drift

Instrumentelle Drift der Laserleistung fithrt zur Anderung von K zwischen zwei Kalibra-
tionen. Zwischen zwei Kalibrationen wird K linear mit der Zeit interpoliert. Verhalt sich
die Drift nichtlinear mit der Zeit, erhoht dies die Messunsicherheit. Entsprechende Unsi-
cherheit wird fiir eine Messung aus vorausgehender und folgender Kalibration abgeschéatzt
und liegt meist bei wenigen %o:

1 |K;
UD__.‘_H_ ‘

1|-1000 - RD,Messung [in %0] (59)

Nichtlinearitat

Wegen geringer Konzentrationen von HDO in der oberen Troposphére beschreibt die linea-
re Néaherung (53) gut die Messungen dieses Isotopologs (Unsicherheit < 40,7 %o zwischen
4 und 800 ppm). Fiir Hy'0-Messungen mit deutlich héherem oLc wird Niherung (53)
ungenau.
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Es ist daher fiir H2160 eine feuchtigkeitsabhéngige Korrektur der Messungen notwendig.
Die Gleichungen (54) und (55) erweitern sich damit um den Korrekturfaktor f(cg160):

_ AH16O
cugoo = lelcmyoo) B Fuyo Iy H2160
g
bzw. (60)
A
Rp = fu(cppo) - K - AHDO
H1%0

f(c H2160) ist intrumentenspezifisch und korrigiert Nichtlinearitéten aus verschiedenen Quel-
len:

1. spektroskopisch (Lambert-Beer, HoO-Eigendruckverbreiterung)
2. WMS-Charakteristika (Verhéltnis Modulationstiefe zu HWHM; Form der Absorpti-

onslinien)
3. Bauteile (realisierte Filter, etc.).

Eine analytische Beziehung zwischen f.(c H2160) und c¢16p ldsst sich nicht direkt ableiten.
Fiir ein grundlegendes Systemverstéindnis von ISOWAT I wurde fc(cszo) mit bekannten
instrumentenspezifischen Systemparametern simuliert und zusétzlich durch Labormessung
verifiziert. Fiir Feuchtigkeiten unter 800 ppm entspricht die simulierte Nichtlinearitdt der
2f-Amplitude von Hy'®O in guter Niherung (Abweichung < 0,5 %o):

S. .
— -
Apgeo(egoo) = Agmpso - (1 —felegop)) = Ag mioo - (1 —e Hi%0 Wex) (61)

Apso: Amplitude der 2f-Struktur von Hi°0
Ag mieo  Amplitude der 2f-Struktur von H;°0 bei maximaler Absorption

Ch0: Konzentration von H,'%0

L: Absorptionsstrecke

Sij: integrierte Linienstiirke der Hy'®O-Linie (HITRAN 2012)
Vv HWHM der H,'¢O-Linie bei 40 °C und 60 hPa

x=1,55:  intrumentenspezifischer Faktor

Abbildung 51 zeigt die bestimmte Nichtlinearitatskorrektur im Vergleich zu Labor-
messungen. Im Messbereich zwischen 4 und 800 ppm erfordert die Nichtlinearitét eine
relative Rp-Korrektur von etwa 430 %o. Durch optische Interferenzen streut das gemessene
6D um die bestimmte Korrektur, bestétigt aber im Mittel die modellierte Nichtlinearitét.
Da bei ISOWAT T die Leistung des einfallenden Lichts Iy zi60 nicht gemessen werden
kann, ist Cgop nur auf ~20% genau bestimmt. Durch Kalibration gegen ein parallel mes-
sendes Gefrierpunkt-Hygrometer auf der CARIBIC-Plattform lésst sich die Unsicherheit
von cyisp auf 6 % reduzieren. Resultierende Unsicherheit der Linearisierungskorrektur
fc(cH%SO) wird abgeschétzt als:

Up = |f(CH2160) — f(CH2160’D)| “ Rp Messung - 1000 [in %o (62)

mit c160,p = cuyeo + 1,06 - (¢io0, Kativration — CHISO)

Up ist 0 bei der Kalibrationsfeuchtigkeit ¢z160 katipration Vo1 €twa 500 ppm und steigt fiir
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Abbildung 51: Korrektur der Nichtlinearitiit von Hy'%0O. Kreuze: Labormessungen von Wasser-
dampf mit konstanter Isotopie bei unterschiedlicher Feuchtigkeit. rot: Simulierte Nichtlinearitét
und unkorrigierte Messungen. blau: Messungen nach Anwendung der Nichtlinearitéitskorrektur.

trockenere und feuchtere Messungen. Bei typischem Rp von 0,5 in der UT liegt Ur selbst
fiir den auflersten Messbereich unter 2 %o.

6D-Messungen mit ISOWAT I bei Feuchtigkeiten iiber 800 ppm sind im Moment nicht
moglich, da ab dieser Schwelle die Messsignale ihren Maximalpegel erreichen.

Einfluss von N2,O und CO,

Bei niedrigen Feuchtigkeiten besteht eine Querempfindlichkeit durch die Absorption von
N2O und COs. Abbildung 47 zeigt das analysierte Transmissionsspektrum fiir typische
Gaskonzentrationen der oberen Troposphédre mit 10 ppm HsO, 380 ppm COs und 0,32
ppm N2O. Abbildung 52 zeigt das entsprechende simulierte 2f-Spektrum. Bei niedriger
Feuchtigkeit ist die Querempfindlichkeit des Instruments wegen hoher Messunsicherheit
messtechnisch nur schwer zu beziffern. Mit Hilfe der 2f-Simulation wurde sie dennoch be-
stimmt, um eine Systematik moglichst gering zu halten. Bei niedriger Feuchtigkeit fiihrt
N5O zu einer Uberschitzung bzw. Unterschiitzung von ¢iep bzw. Rp. Absorption durch

CO, fithrt zu einer Uberschitzung bzw. Unterschitzung von CH130 bzw. Rig, welche den
N>O-Einfluss iiberkompensiert. Abbildung 52b zeigt die entsprechend durchgefiihrte Kor-
rektur der Messungen.

Korrektur von Fringes und St6rungen

Die Ausbildung optischer Stehwellen (Interferenzfringes) ldsst sich in einem optischen
Aufbau nicht vollstdndig unterdriicken. Neben harmonischen Stérungen der Absorptions-
Nulllinie fiihrt breitbandige Absorption durch Hintergrundfeuchtigkeit bei hoherem Druck
aukerhalb der Messzelle zu Kriimmungen der Absorptions-Nulllinie. Beide Effekte limitiert
die Messgenauigkeit vor allem bei niedrigen Feuchtigkeiten. Die hieraus resultierende Mes-
sunsicherheit wird hier in U; zusammengefasst.

Um Messungen in der trockenen oberen Troposphére zu ermdglichen, wurden verschiedene
Mafnahmen getroffen um Fringes zu reduzieren.

Es wurden besonders hochwertige antireflex-beschichtete Spiegel verwendet. Zudem wur-
de Wert auf leicht achsen-asymmetrische Justage gelegt. Es wurde ein optimal fringe-
unterdriickender Modulationsindex gewéhlt [Dyroff 2008] und ein Spiegel der Multi-
Reflexions-Zelle wird mit einem Piezo moduliert. Uberbleibende Fringes dndern sich justage-
bedingt mit der Zeit. In der Regel entspricht ihre Grofe einer optischen Dichte von ~7,1-107°
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Abbildung 52: Einfluss von Absorption durch CO5 und N2O im untersuchten Spektralbereich.
(a) 2f-Spektrum bei 10 ppm H5O, 380 ppm CO3, 0,33 ppm N5 O. blau: Nur HyO. rot: Mit Fremdga-
sen. griin: Residuum zwischen den 2f-Spektren mit und ohne Fremdgasen. (b) Notwendige Korrek-
turen fiir 6D wegen Hy'®O-Interferenz mit 0,32 ppm N2O und fiir 6*¥0 wegen zusitzlicher H3*O-
Interferenz mit 380 ppm CO;. Schraffierte Fléachen illustrieren die Unsicherheit der Korrekturen
bei Variation von NoO um £50 % [Strahan 1999; Dyroff et al. 2010] und COg um +£10 % |Gurk
et al. 2008|.

(Spitze-Spitze-Amplitude). Dies entspricht der HDO-Absorption bei 14 ppm und §D=0 %o
und damit bei unglinstiger Phasenlage der Fringes einer dD-Messunsicherheit von bis
zu 1000 %o bei 14ppm oder 140 %o bei 100 ppm. Im Mittel iiber alle §D-Messungen mit
CARIBIC betragt die Messunsicherheit von 6D durch Fringes bei 100 ppm 485 %¢. Eine
Beschreibung der Unsicherheitsabschétzung findet sich in Appendix A.6. Bei niedrigerer
Feuchtigkeit steigt die Messunsicherheit durch Fringes schnell entsprechend des sinkenden
Signal-zu-Fringe-Verhéltnisses an.

Um die Genauigkeit der Einzelmessung weiter zu verbessern, werden wihrend der Postpro-
zessierung der Mess-Spektren Fringes und Stérungen analysiert und soweit moglich weiter
unterdriickt. Die Strategie richtet sich dabei nach der Breite der Fringes im Vergleich zur
2f-Linienbreite.

Breite Storungen werden tiber moglichst weite Teile des Spektrums durch ein quadratisches
Polynom gefittet und subtrahiert. Hochfrequente Stérungen werden mit einem Tiefpass aus
dem Spektrum herausgefiltert. Storungen, die in ihrer Breite der 2f-Linienbreite &hneln,
sind einerseits schwer von Messsignal zu unterscheiden, andererseits nur mit wenig Wieder-
holungen im Spektrum zu sehen und daher schlecht zu identifizieren. Im Fall wandernder
Fringes werden diese Fringes wihrend der Postprozessierung in den Spektren der Kalibra-
tionsmessungen im Abstand von 30 Minuten bestimmt, zeitlich zur Einzelmessung interpo-
liert und subtrahiert. Eine ausfiihrliche Beschreibung des Korrekturalgorithmus findet sich
in Appendix A. Abbildung 53 zeigt die mit dem Algorithmus identifizierten Fringes wih-
rend eines Messfluges von 9 Stunden. Sie wandern langsam iiber die HDO-Absorptionslinie
und koénnen ohne Korrektur die Messungen stark verfilschen. Abbildung 54a illustriert die
Fringe-Korrektur an einem typisches Messresiduum. Abbildung 54b zeigt die erhebliche
Verbesserung der Messgenauigkeit um einen Faktor von etwa 4 am Beispiel einer langeren
Labormessung.

Zeitstabile Fringekomponenten im Bereich der HDO-Absorptionslinie entsprechen einem
flugspezifischen oder moglicherweise sogar datensatzspezifischen Bias der HDO-2f-
Amplitude (HDO-Bias). Fiir Messungen im Labor lasst er sich durch Trockenluftmessung
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Abbildung 53: Wandernde Fringes wiahrend eines Messflugs mit CARIBIC vom 12.12.2010. Wan-
dernde Fringes werden wahrend der Kalibrationen im Abstand von 30 Minuten bestimmt. Y-Achse:
Nummer der jeweiligen Kalibrationen. Graue Linien zeigen von links nach rechts die Positionen
der HDO- und H,'8O-Absorptionslinien. Voraussetzung zur Fringebestimmung ist eine virtuelle
Leistungsnormierung der Kalibrationsspektren mit Hilfe der Amplituden von H,'0 und H,'*O
(Appendix A.4). Besonders sensitiv ist das Verfahren daher im Bereich der HDO-Linie, bei Hy'80
sind die bestimmten Fringes kaum noch sichtbar.

bestimmen und korrigieren. Da wihrend eines Messfluges momentan keine Nullluftmes-
sung moglich ist, wird der HDO-Bias wihrend eines Fluges aus Vergleich der Isotopie der
trockensten Messungen mit dem UT/LS-Erwartungswert von dD~—600 %0 [Moyer et al.
1996; Kuang 2003; Hanisco et al. 2007; Sayres et al. 2010; Steinwagner et al. 2010; Ran-
del et al. 2012] abgeschétzt. Mogliche systematische Unsicherheit, die auch noch nach
der Korrektur bestehen kann, wird in Appendix A.7 diskutiert. Die trockensten Mes-
sungen erhalten nach dieser Korrektur per Definition keine niitzliche Information mehr
und die Effizienz des Fringe-Reduktions-Algorithmus sinkt durch diese Annahme fiir Flug-
messungen auf einen Faktor von etwa 2 (Abbildung 57). Dennoch erméoglicht auch eine um
den Faktor zwei verbesserte Messgenauigkeit eine signifikante Ausweitung des Limits fiir
verwertbare Messungen bei trockenen Bedingungen.

Die Abschétzung der nach Fringekorrektur bleibenden Messunsicherheit durch optische
Interferenzen wird in Appendix A.5-A.7 beschrieben. Im Mittel aller §D-Messungen mit
CARIBIC betragt sie 47 %o bei 100 ppm. Enthalten in der Unsicherheit von 47 %o ist eine
mogliche Datensatzsystematik von bis zu 20 %o bei 100 ppm, die sich auch nach Anwendung
der Korrekturen nicht ausschliefen ldsst. Durch kiinftige Implementierung einer Nullluft-
Messung im Flug kann sie signifikant reduziert werden.

Durch die Verbesserung der Messgenauigkeit um einen Faktor 2 wird die Identifikation iso-
topischer Muster in den mit CARIBIC durchgefithrten 6D-Messungen moglich. Ein Beispiel
fiir die Effizienz der Fringekorrektur ist in Abbildung 55 gezeigt.

Messunsicherheit

Weiterer Bestandteil der Postprozessierung ist eine automatisierte Unsicherheitsabschét-
zung fiir jede Einzelmessung. Sie bietet die Moglichkeit instabile Systemzusténde zu erken-
nen und entsprechende Messungen objektiv aus der Analyse auszuschliefsen.

Ein Maf fiir die Giite einer Messung sind deren Precision und Accuracy. Dabei beschreibt
die Precision die zuféllige Variabilitéit einer Messreihe z;. Diese zuféllige Messunsicherheit
Up(z;) lasst sich durch wiederholte Messung (N) und Mittelwertbildung (Z) reduzieren:
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Abbildung 54: (a) Messresiduen im Bereich der HDO-Linie mit und ohne Fringekorrektur.
blau: typisches Residuum mit einem hochfrequenten Anteil aus der MPC. rot: Residuum nach
Anwendung des Korrektur-Algorithmus. griin: HDO-2f-Signal bei 30 ppm HO und §D von —100 %o.
(b) 18-stiindige Labormessung von Wasserdampf mit 120 ppm HyO und 6D=-140 % mit und
ohne Fringe-Korrektur. Die mittlere Abweichung der Messungen vom Erwartungswert reduziert
sich durch Anwendung des Korrekturalgorithmus von 46 %o auf 12 %o, die maximale Abweichung
sinkt (nach Bereinigung um Messrauschen) von 104 %o auf 45 %o.

Up(T) = Up(x:)/VN (63)

Die Accuracy Uy ist ein Mafs fiir die systematische Unsicherheit einer Messung. Sie wird
durch Mittelwertbildung nicht verringert.

Precision

Die 1-Sekunden-Precision von ISOWAT I im Flug wurde aus der Variabilitdt von 6D in
Feuchtigkeitsintervallen von 1 ppm bestimmt. Dazu wurde nach Gleichung 57 die Standard-
abweichung der Differenz aufeinander folgender §D-Messungen in einem Feuchtigkeitsinter-

vall gebildet und mit \/g multipliziert. Wegen der natiirlichen Variabilitit der Atmosphére
ist die bestimmte Precision dabei etwas zu konservativ.

UP(F) = \/g . U(sz) (64)

o: Standardabweichung
Ax;= x;41 — z; mit x; aus dem Feuchteintervall F'

Wegen des starken Abfalls des Signal-zu-Rausch-Verhéltnisses bei niedrigen Feuchtigkei-
ten ist sie doppellogarithmisch in Abbildung 56 dargestellt. Am aktuellen Messlimit von
~40 ppm fiir 80 %o Messunsicherheit von §D betragt die 1-Sekunden-Precision 158 %o. Bei
Mittlung iiber drei Minuten (siehe Auswertung in Kapitel 5) geht sie mit maximal 12 %o in
die Unsicherheit eines Messpunktes ein. Bei 100 ppm sinkt die 3-Minuten-Precision bereits
unter 5 %.

Accuracy Uy

Neben dem Messrauschen wird die Messunsicherheit bestimmt durch die Unsicherheit der
Kalibration U, instrumentelle Leistungsdrift Up, die Unsicherheit der Nichtlinearitétskor-
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Abbildung 55: Effizienz der Fringekorrektur am Beispiel von dD-Messungen die mit CARIBIC
durchgefiihrt wurden. Der Fringekorrektur-Algorithmus erméglicht die Unterscheidung isotopi-
scher Strukturen in den mit CARIBIC durchgefiihrten éD-Messungen. Illustriert wird dies hier
am Beispiel der relativen Abweichung der §D-Messungen zu einer Rayleigh-Kurve (Gleichung 78)
in Luftmassen mit tropischer Herkunft (Abschnitt 5). (a) Haufigkeitsverteilung der Messungen
ohne Fringekorrektur. Ohne Fringekorrektur sind keine Strukturen unterscheidbar. (b) Haufig-
keitsverteilung der Messungen nach Fringekorrektur. Nach Fringekorrektur werden in der Haufig-
keitsverteilung zwei isotopische Moden sichtbar. Abbildung 76 zeigt, dass es sich bei der bimodalen
Verteilung um ein robustes Merkmal handelt.

rektur Ur und die Unsicherheit durch optische Interferenzen U;. Vor allem bei niedrigen
Feuchtigkeiten ist Uy dabei der weitaus dominierende Beitrag.

Unter der Annahme geometrischer Fehleraddition fiir messtechnische Unsicherheiten, wird
die Gesamtaccuracy einer dD-Messungen bestimmt als:

Ua = \JUR + U} + U + U3, + Uy, + U (65)
Uk: Unsicherheit der Kalibration
Up: Unsicherheit durch instrumentelle Leistungsdrift
Up: Unsicherheit der Nichtlinearitatskorrektur wegen Leistungsdrift

Uri:  Unsicherheit durch wandernde Fringes (Appendix A)
Ur2q: Unsicherheit durch zeitstabile Fringes; messtechnische Unsicherheit bei der
Bestimmung von 0D der trockensten Messungen wihrend eines Fluges (Appendix A)
Urop:  Unsicherheit durch zeitstabile Fringes; Unsicherheit durch Annahme
eines isotopischen Endwertes fiir die trockensten Messungen wéhrend
eines Fluges (Appendix A)

Uy gibt die Gesamtaccuracy einer dD-Messung an. Zeitstabile Fringes konnen zu einer
flugspezifischen Systematik fithren (Ujga,). Durch Mittelwertbildung tiber Messung aus
mehreren Messfliigen ldsst sich diese Unsicherheit reduzieren. Nicht reduzieren lasst sich
eine moglicherweise flugiibergreifende Datensatzsystematik Ur 9p. Diese systematische Un-
sicherheit ist Teil von Uy, wird aber zur Verdeutlichung separat ausgewiesen.

Abbildung 57 zeigt den mittleren Beitrag der einzelnen Fehlerterme bei unterschiedlichen
Feuchtigkeiten. Er beruht auf den gesamten dD-Messungen, die mit CARIBIC von 2010
bis 2014 durchgefiihrt wurden.
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Abbildung 56: Messprecision von ISOWAT I im Flug bei verschiedenen Feuchtigkeiten.
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Abbildung 57: Zusammensetzung der Messaccuracy von ISOWAT I. Die Messaccuracy von
ISOWAT I héngt ab von wandernden optischen Interferenzen Uy ;, zeitstabilen optischen Inter-

ferenzen (flugspezifische Systematik (Uy 2,), mogliche Datensatzsystematik (Uy 25)), Kalibrations-
unsicherheit (Ug) und Messunsicherheit durch Leistungsdrift (Up,Ur)

Gesamte Messunsicherheit
Als Gesamtunsicherheit Ug einer Messung wird angegeben:

Ug = /U3 +U? (66)

4.3. Ausblick und Weiterentwicklung zu ISOWAT I

Auf Grundlage der Erfahrungen mit ISOWAT I wurde am Institut der verbesserte Proto-
typ ISOWAT II entwickelt. 2013 wurde ISOWAT II im Rahmen der Kampagne MUSICA
(MUlti-platform remote Sensing of Isotopologues for investigating the Cycle of Atmosphe-
ric water) [Schneider et al. 2014] fiir die flugzeuggestiitzte in-situ Validierung von HDO-
Fernerkundungsmessungen eingesetzt.

Essentielle Anforderung an ISOWAT II war die Moglichkeit vertikale Profile zwischen
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Abbildung 58: CASA C-212 des Instituto Nacional de Técnica Aeroespacial wiahrend der Vorbe-
reitungen fiir den ersten Messflug der MUSICA-Kampagne.
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Abbildung 59: Vergleich der IASI-Fernerkundungsmessungen mit in-situ dD-Messungen von
ISOWAT II aus [Schneider et al. 2014].

0 und 7000m iiber dem Meeresspiegel aufzuzeichnen, d.h. in einem grofen Feuchtigkeits-
breich von etwa 500 bis 30.000 ppm zu messen.

Uber 1000 ppm verhilt sich die untersuchte H2160 Linie stark nichtlinear, bei 12.000 ppm
ist sie fast vollstdndig geséattigt. Fiir eine exakte Messung muss die Nichtlinearitatskor-
rektur f(CH2160) daher sehr genau durchgefiihrt werden. Um D iiber den angegebenen
Feuchtigkeitsbereich mit einer Unsicherheit besser als 10 %o zu messen, muss CH1o0 auf
1% genau bestimmt sein. Unkorrigierte Leistungsdrift wie bei ISOWAT I muss in dieser
Folgeversion daher ausgeschlossen werden. Es wurden darum implementiert:

1. die kontinuierliche Aufzeichnung des unmodulierten Detektorsignals (Frequenz-
Laserleistungs-Rampe) sowie die regelméfige Aufzeichnung des Detektor-Nullsignals
zur Leistungsnormierung.

2. eine hermetisch geschlossene Optik mit einer kontinuierlichen Zirkulationstrocknung
zur Reduktion von Leistungsdnderungen durch Anderungen der Hintergrundabsorp-
tion.

3. Analyse einer zusétzlichen, schwicheren H2160—Linie zur Erweiterung des moglichen
Messbereichs tiber 12.000 ppm hinaus.

Der Messbereich wurde mit diesen Mafnahmen bis iiber 30.000 ppm erweitert®®. Eine aus-
fithrliche Beschreibung und Charakterisierung des neuen Systems findet sich in [Dyroff et
al., 2014]°®. Im Rahmen der Kampagne MUSICA wurde ISOWAT II in einer CASA C-212

54 §D-Messgenauigkeiten <10 %o (iiber 1000 ppm).
5Dyroff, Sanati, Christner et al., 2015, Airborne in situ vertical profiling of HDO/H216O in the subtropical
troposphere during the MUSICA remote sensing validation campaign, AMTD.
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installiert. Abbildung 58 zeigt das Flugzeug wiahrend der Vorbereitungen zum ersten Mess-
flug. Wahrend der Kampagne wurden wihrend sieben Fliigen auf den Kanarischen In-
seln erfolgreich dD-Vertikalprofile mit einer Messgenauigkeit besser als 10 %o gemessen. In
[Schneider et al. 2014]°° dienen sie zur Validierung von dD-Fernerkundungsmessungen.
Abbildung 59 zeigt satellitengestiitzte JD-Fernerkundungsmessungen, die mit TAST (Infra-
red Atmospheric Sounding Interferometer) wiahrend der Kampagne durchgefithrt wurden.
Mithilfe der in-situ Messungen konnten die Fernerkundungsmessungen validiert werden.
Weiter ermoglichten es die in-situ Messungen, einen systematischen ¢D-Bias von 50 %o in
den Fernerkundungsmessungen zu identifizieren.

Eine Implementierung der neuen ISOWAT II-Technik auf der CARIBIC-Plattform ist fiir
2015 vorgesehen. Der CARIBIC-Datensatz soll so um regelméftige Messung von 0D der
mittleren Troposphére ergédnzt werden. Eine deutliche Erweiterung des bis heute iiber-
schaubaren Datensatzes an in-situ dD-Messungen der mittleren Troposphére ist von ho-
hem Interesse fiir eine weitere Validierung von Fernerkundungsmessungen in verschiedenen
Klimazonen, zur Validierung von Konvektionsparametrisierungen in Atmosphérenmodel-
len |Field et al. 2014] und wird tieferen Einblick in Regenverdunstung [Worden et al. 2007]
und Isotopenaustausch in Wetterfronten geben.

FEine hermetisch abgeschlossene, getrocknete und temperatur-stabilisierte Optik reduziert
zudem die Leistungsdrift durch verénderliche Hintergrundfeuchtigkeit und Verschieb-
ungen des Laserarbeitspunktes. Dies erhoht die Effizienz des entwickelten Fringekorrektur-
Algorithmus. Die kiinftige Implementierung einer Nullluftmessung wird zudem die Bestim-
mung moglicher Biases und den Ausschluss einer Datensatzsystematik erlauben. Somit bie-
tet der neue Prototyp auch bei trockenen Bedingungen das Potential das aktuelle Messlimit
deutlich zu verbessern.

56Schneider, Gonzalez, Dyroff, Christner et al., 2015, Empirical validation and proof of added value of
MUSICA’s tropospheric D remote sensing products, AMT.
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5. Weltweit erste regelmaliige in-situ Messungen von
dD(H20) in der oberen Troposphare (UT)

Ca. 75% des natiirlichen Treibhauseffekts von 33 K wird durch Wasser in der Atmospha-
re verursacht [Schmidt et al. 2010]. Voraussetzung fiir verlassliche Klimaprojektionen ist
daher ein gutes Verstandnis der troposphéarischen Feuchtigkeitsverteilung und dominanter
Dehydrierungs-Mechanismen [Forster 2002; Solomon et al. 2010; Riese et al. 2012; Sher-
wood et al. 2014].

In erster Ordnung lésst sich die troposphérische Feuchtigkeitsverteilung mithilfe des ’last
saturation’-Konzepts beschreiben [Sherwood und Risi 2012|, das Dehydrierung entspre-
chend der niedrigsten Temperatur in der Geschichte einer Luftmasse annimmt. Da die Tro-
posphére von sinkenden Temperaturen mit der Hohe gekennzeichnet ist, fallt die spezifische
Luftfeuchtigkeit um mehrere Grofenordnungen von etwa 1.000 bis 30.000 ppm am Boden
bis auf ungeféhr 3 bis 100 ppm an der Tropopause. Prozesse wie Luftmassenmischung oder
Kondensatverdunstung fithren zu Luftfeuchtigkeit, die von dem ’last saturation’-Konzept
abweicht. Luftmassenmischung und Kondensatverdunstung sind in Atmosphirenmodellen
durch Parametrisierungen repréasentiert. Durch die Komplexitdt der Prozesse sind entspre-
chende Parametrisierungen uneindeutig und aus Feuchtigkeitsmessungen allein nur schwer
validierbar [Field et al. 2014].

Wasserisotopologe stellen in diesem Zusammenhang einen aussagekraftigen Parameter dar,
der es erlaubt Dehydrierung durch Kondensation von anderen Prozessen wie Luftmassen-
mischung zu unterscheiden. In verschiedenen GCMs (Gerneral Circulation Models) wurde
in den letzten Jahren daher die Simulation von Isotopologenverhéltnissen implementiert.
Wright et al. [2009] untersuchen mit Hilfe von Wasserisotopologen den Einfluss von Kon-
densatverdunstung im GISS-Modell. Risi et al. [2012] nutzen Wasserisotopologe, um iiber-
schitzte Diffusion als Ursache fiir einen Feuchtigkeitsbias des LMDZ4-Modells zu iden-
tifizieren. Field et al. [2014] bewerten mit Hilfe von Wasserisotopologen unterschiedliche
Parametrisierungen konvektiver ’entrainment-strength’ im GISS E2-Modell.

Zur Validierung der Modelle stehen Isotopologen-Messungen verschiedener Datensétze zur
Verfiigung. GNIP bietet umfangreiche Messungen der Isotopie von Niederschlagen. Satel-
litengestiitzte Messungen ermoglichen grofrdumige dD-Beobachtungen der unteren Tropo-
sphire (SCTAMACHY, [Frankenberg et al. 2009]), mittleren Troposphére (TES, [Worden
et al. 2007]; IASI, [Schneider und Hase 2011]), TTL/LMS/LS (Tropical Tropopause Layer
/ LowerMost Stratosphere /| Lower Stratospere) (ACE-FTS, [Randel et al. 2012]; MI-
PAS, [Steinwagner et al. 2010]). Da Fernerkundungsmessungen mit hoher systematischer
Unsicherheit behaftet sein konnen, stellen in-situ-Messungen der mittleren Troposphére
[Schneider et al. 2014]>” und oberen Troposphire (UT von Upper Troposphere) [Webster
und Heymsfield 2003; Hanisco et al. 2007; Tannone et al. 2009b; Sayres et al. 2010| eine
wertvolle Ergdnzung der Fernerkundungsmessungen dar.

Besonders in der UT hat das modellierte D eine hohe Sensitivitdt auf unterschiedliche
Modellparametrisierungen [Schmidt et al. 2005; Sherwood und Risi 2012]. Messungen von
6D der UT haben daher hohes Potential Modellparametrisierungen zu validieren. Satelli-
tenmessungen haben jedoch nur eine geringe Messsensitivitdt auf 0D in der UT. Wegen

57Schneider, Gonzalez, Dyroff, Christner et al., 2015, Empirical validation and proof of added value of
MUSICA’s tropospheric D remote sensing products, AMT.
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geringer HDO-Konzentrationen stellen in-situ Messungen von dD der UT zudem solch eine
grofe technische Herausforderung dar, dass bis heute nur wenige dD-in-situ-Messungen der
UT von wenigen flugzeuggestiitzten Messkampagnen existieren [Webster und Heymsfield
2003; Hanisco et al. 2007; Tannone et al. 2009b; Sayres et al. 2010].

In dieser Doktorarbeit werden die weltweit ersten regelméfigen in-situ Messungen von dD
der UT vorgestellt. Sie wurden von 2010 bis 2014 im Rahmen des Projekts CARIBIC
wahrend 49 Interkontinentalfliigen auf einem Passagierflugzeug gemessen und stellen eine
einzigartige Erweiterung des existierenden Datensatzes dar.

In den folgenden Abschnitten wird

1. beschrieben, wie dD-Messungen von ISOWAT I mit hoher Messunsicherheit im
CARIBIC-Datensatz identifiziert werden. Diese Messungen werden bei der folgen-
den Interpretation der Beobachtungen ausgeschlossen (Abschnitt 5.1.2).

2. der weltweit erste Datensatz mit regelméfigen in-situ dD-Messungen der oberen Tro-
posphére vorgestellt.

3. ein Vergleich der dD-Messungen von CARIBIC mit publizierten Messungen durch-
gefiihrt (Abschnitt 5.2).

4. untersucht, ob unterschiedliche Transportpfade einen Einfluss auf 6D der UT haben
(Abschnitt 5.3).

5. in der tropischen UT beobachtetes hohes D im Hinblick auf tropische Transportpro-
zesse analysiert (Abschnitt 5.4).

5.1. CARIBIC: Regelmilige in-situ Messung von 6D(H,0)
5.1.1. CARIBIC

In Rahmen des européischen Forschungsprojekts CARIBIC (Civil Aircraft for the Regular
Investigation of the atmosphere Based on an Instrument Container) [Brenninkmeijer et al.
2007] werden regelméfig ca. hundert Spurengaskonzentrationen und Aerosolparameter in
der UT/LS analysiert. Ein Luftfrachtcontainer (3,1m x 1,5m x 1,6m, 1,6t, Abbildung
60) wurde dazu mit 15 wissenschaftlichen Messinstrumenten ausgeriistet. Wahrend iib-
licherweise vier Langstreckenfliigen pro Monat wird der Container im Frachtraum eines
Lufthansa Airbus A340-600 installiert und iber mehrere Leitungen mit einem fest instal-
lierten Einlasssystem verbunden. Von 2004 bis 2014 wurden von Frankfurt (Deutschland)
aus Destination in Afrika, Ostasien, Siid- und Nordamerika angeflogen und Messungen auf
iiber 300 Fliigen durchgefiihrt.

Eines der Instrumente an Bord ist das ISOWAT [-Spektrometer. Es wurde von Dyroff et al.
[2010] fiir vollautomatische flugzeug-gestiitzte Messungen von H,'O und HDO bei niedrigs-
ten Konzentrationen entwickelt (Abschnitt 4.2). Im April 2010 wurde das Instrument in die
CARIBIC-Plattform integriert und misst seitdem regelmiRig das HDO/Hy'®O-Verhéltnis
in der oberen Troposphire. Uber ein vorwirts gerichtetes, sub-isokinetisches Einlasssys-
tem wird das Spektrometer mit Aufsenluft versorgt, die abgesehen von regelméafigen Ka-
librationssequenzen kontinuierlich vermessen wird. Um den Einfluss von Adsorption und
Desorption von Wassermolekiilen in der Einlassleitung zu minimieren, wurde die Verbin-
dung zwischen Einlass und Instrument mit elektropoliertem Edelstahlrohr realisiert, das
zusétzlich auf 60 °C geheizt wird. Durch den Staudruck am Einlass von 70-100 hPa wird ein
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Abbildung 60: CARIBIC-Passagierflugzeug und Container mit Messtechnik. Auf vier Lang-
streckenfliigen pro Monat wird das CARIBIC-Messlabor (links oben) im Laderaum eines
Airbus A340-600 von Lufthansa installiert. griin: Container mit Messtechnik. rot: Lufteinlasssys-
tem (rechts unten). magenta: ISOWAT I-Spektrometer zur Messung von §D.

Fluss von 60-80 vol-1/min durch die Messleitung erreicht. Innerhalb des Containers werden
davon 1,5slpm abgezweigt und zur Analyse durch das ISOWAT I-Instrument geleitet. Al-
le 30 Minuten wird das Instrument automatisch fiir 5 Minuten bei einer Feuchtigkeit von
~500 ppm und einem 6D von —109+3 %o kalibriert (Abschnitt 4.1.4).

5.1.2. Messunsicherheit

Die Gesamtunsicherheit Ug einer einzelnen §D-Messung mit ISOWAT I wird wéhrend
der Postprozessierung der Messspektren abgeschétzt (Abschnitt 4.2.4). Der grofte Teil
der Messunsicherheit wird durch optische Interferenzfringes im Messspektrum verursacht
(Ur). U héngt ab von dem Verhéltnis der Amplitude dieser Fringes zur Amplitude der
HDO-Absorption. Im Rahmen einer Korrektur der Fringes wihrend der Postprozessie-
rung ldsst sich die Messunsicherheit um einen Faktor 2 reduzieren. Fiir eine effiziente
Korrektur sind Messungen bei moglichst trockenen Bedingungen wéhrend eines Fluges
notig, die zur Bestimmung zeitstabiler Fringes genutzt werden. Abbildung 57 zeigt die
mittlere dD-Messaccuracy von ISOWAT I, die auf Grundlage aller dD-Messungen mit
CARIBIC bestimmt wurde. Bei Feuchtigkeiten unter 100 ppm steigt sie durch das zuneh-
mende Fringe-zu-Signal-Verhéltnis schnell an. Die Flugh6he des CARIBIC-Passagierflug-
zeugs bewegt sich iiblicherweise zwischen 10 und 12km. Damit befindet sich das Flug-
zeug in der trockenen Region der UT/LS und die gemessene Feuchtigkeit liegt zu 88 %
unterhalb von 100 ppm im Bereich hoher dD-Messunsicherheit. Da die Messunsicherheit
flugspezifische und méglicherweise auch datensatzspezifische Systematik (Uyz) enthalten
kann, erlaubt Mittelwertbildung nur eine eingeschrinkte Senkung der Messunsicherheit
(Abbildung 57).

Entsprechend der in-situ Messungen in Hanisco et al. [2007|, Iannone et al. [2009] und
Sayres et al. [2010] liegt der erwartete Messbereich von 6D der UT /LS zwischen —800 bis
—400 %o. Um Signaturen im gemessenen D unterscheiden und bewerten zu konnen, wer-
den 6D-Messungen mit einer Unsicherheit iiber 80 %o aus der Analyse ausgeschlossen.
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Abbildung 61: Interquartil der Messunsicherheit Ug jincar von dD-Messungen mit ISOWAT 1.
blau: Alle §D-Messungen, die mit CARIBIC durchgefiihrt wurden. Bei etwa 100 ppm Feuchtigkeit
tibersteigt die mittlere Ug jinear die Messunsicherheit von 100 %o. rot: Selektierte Messungen. Fiir
die selektierten Messungen liegt die geschitzte Messunsicherheit unter 80 %o. griin: Anteil genutzter
Daten. Durch die Qualitdtsselektion sinkt der Anteil genutzter Daten bei Feuchtigkeit von 107 ppm
unter 50 %. Unter 40 ppm Feuchtigkeit werden keine Messungen mehr verwendet.

Ug in Abbildung 57 gibt die mittlere Unsicherheit der §D-Messungen mit CARIBIC an und
wurde unter Annahme statistischer Addition verschiedener Unsicherheitsterme berechnet.
In Abschnitt 4.2.4 werden die Unsicherheitsterme beschrieben und charakterisiert. Fiir ein-
zelne Messungen konnen sich die dominierenden Unsicherheitsterme Uy und Up 2 ungiins-
tig, d.h. linear aufsummieren. Fiir eine eindeutige Interpretation auch selten beobachteter
meteorologischer Ereignisse, wie z.B. Luft aus tropischen Zyklonen, wird zur Selektion von
Messungen mit geringer Messunsicherheit daher eine konservativere Ug jinear verwendet,
die lineare Fehleraddition annimmt:

Ucinear = Uk +Up +Up + U1 +Ur2 +Up (67)

Uk:  Unsicherheit der Kalibration

Up:  Unsicherheit durch Leistungsdrift

Up: Unsicherheit der Nichtlinearitdtskorrektur
Ur,i: Unsicherheit durch wandernde Fringes
Ur,2:  Unsicherheit durch zeitstabile Fringeanteile
Up:  Messprecision

Die dominierenden Unsicherheiten Uy und Uy o sind unabhingig von der Isotopie einer
Messung (Gleichungen 81 und 86)°%. Sie fiihren daher nicht zur bevorzugten Selektion
von Messungen mit besonders hohem oder niedrigem 0D. Uy, Up und Up sind klein aber
isotopie-abhéngig. Um eine Systematik durch die Selektion ganz auszuschliefen, wurden
die drei Unsicherheiten nicht mit der gemessenen Isotopie sondern mit Rp=0,5 berechnet
(siche Berechnung der Unsicherheiten in Abschnitt 4.2.4).

Abbildung 61 zeigt den Gesamtfehler Ug jinear der CARIBIC-Messungen mit und ohne
Qualitétsselektion. Bis hinab zu Feuchtigkeiten von 200 ppm werden durch die Selektion
mehr als 80 % der Messungen fiir die Analyse ausgewéhlt. Fiir niedrigere Feuchtigkeiten
sinkt der Anteil nutzbarer Messungen und bei Feuchtigkeiten kleiner als 40 ppm werden
durch die Filterung alle Messungen verworfen. Im Gegenzug sinkt vor allem bei niedriger

*8Das Fringe-zu-Signal-Verhiltnis steigt bei sehr negativem 6D. Unsicherheiten beziehen sich aber auf die
Amplitude von HDO bei §D=0, d.h. Unsicherheiten sind in Einheiten von VSMOW-§D angegeben.
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Abbildung 62: Demonstration der Verbesserung der Datenqualitit durch Selektion von
0D-Messungen mit hoher Messgenauigkeit. Der Nutzen der Datenselektion wird hier am Beispiel
von dD-Messungen in Luftmassen extratropischer Herkunft demonstriert. graue Linie: Rayleigh-
Kurven fiir unterschiedliche Bedingungen am Boden (Appendix B). Zur besseren Vergleichbarkeit
der gesamten Messungen mit den selektierten Messungen sind nur Messungen bei Feuchtigkeiten
iiber 40 ppm gezeigt. (a) dD extratropischer Luftmassen ohne Selektion. Ohne Selektion streuen
die Messungen bei trockenen Bedingungen iiber den gesamten moglichen Messbereich. (b) 6D ex-
tratropischer Luftmassen nach der Selektion. Nach der Selektion reduziert sich die Streuung der
dD-Messungen bei niedrigen Ho O-Mischungsmischungsverhéltnissen deutlich.

Feuchtigkeit die mittlere Messunsicherheit der verwendeten Messungen. Abbildung 62 zeigt
den hohen Nutzen der Qualitdtsfilterung am Beispiel der gemessenen Variabilitdt von 6D
in extratropischen Luftmassen.

Von 187 Fliigen seit 2010 verliefen 67 wegen Dejustage der Optik ohne verwertbare §D-
Messungen. dD-Messungen von weiteren 71 Fliigen fallen nach der Qualitétsfilterung voll-
standig aus der Analyse. Diese Fliige bewegten sich in hohen geographischen Breiten und
damit zum grofen Teil in der trockenen Stratosphiire. Ubrig bleiben Messungen von 49
Fliigen, die vorwiegend Destinationen in den feuchteren Tropen ansteuerten. Fiir diese
Fliige betriagt die Datenausbeute 19% der Messzeit. Dies entspricht 75 Stunden an §D-
Messungen mit einer Zeitauflosung von 1 Hz.

Der Datensatz von dD-Messungen mit CARIBIC tbertrifft damit die Summe aller auf
Forschungsflugzeugen durchgefiihrten in-situ Messungen von dD der oberen Troposphére.
Zudem ermoglicht die grofie rdumliche und zeitliche Verteilung der Daten représentativere
Informationen zu extrahieren, als es aus wenigen vor allem auf Mittelamerika konzentrier-
ten Messkampagnen [Webster und Heymsfield 2003; Hanisco et al. 2007; Sayres et al. 2010]
bisher moglich war.

5.1.3. Wolkenpartikel

Der Einlass fiir die Versorgungsleitung des ISOWAT I-Spektrometers ist in Flugrichtung
orientiert. In Wolken (31% der selektierten Messungen) wird daher die Gasphase mitsamt
Wolkenpartikeln gemessen (HaOwfessung; 0DMessung). CARIBIC-6D Messungen beziehen
sich damit auf die gesamte Feuchtigkeit einer Luftmasse, d.h. auf die Summe von Was-
serdampf und Wolkenpartikeln. (a) Luftverdringung des Flugzeugs fiihrt abhéngig vom
Anstellwinkel zu einer Erhohung der Partikelzahl an der Einlassposition um 12-19 %. (b)
Das sub-isokinetische Einlasssystem (Durchmesser der Offnung 4mm) bewirkt abhingig
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von der Flugzeuggeschwindigkeit (vriugzeng) und der Flussgeschwindigkeit in der Einlass-
leitung (vgas) eine weitere Erhohung der Partikelzahl im Einlass um 220-500 % [Brennink-
meijer et al. 2007|. Fiir Teilchen mit Durchmesser grofer als 10 pm entspricht die Erhhung
der Partikelzahl durch das sub-isokinetischen Einlass ungefdhr dem Verhéltnis von vpiugzeug
ZU VGas |Liu et al. 1989]. Die Annahme eines Partikeldurchmessers iiber 10 ym ist in der
UT/LS und vor allem von den Wolkenteilchen mit der groften Wassermenge meist erfiillt
([Dyroff et al. 2014] und Zitate darin). Fiir jede Messung wird ein Partikelanreicherungs-
faktor [AF, Erhohung der Partikelzahl wegen (a) und (b)] berechnet [Brenninkmeijer et al.
2007]. Da sich 6D von Wasserdampf und Wolkenpartikeln unterscheidet, wird der Einfluss
der erhohten Partikelzahl im Einlass entsprechend AF korrigiert. Im Folgenden wird die
Korrektur und entsprechende Unsicherheit erldutert.

Ein Photoakustik-Diodenlaser-Spektrometer fiir Feuchtigkeitsmessungen [Dyroff et al. 2014]
ist wie auch ISOWAT I an den vorwérts gerichteten Einlass angeschlossen (HaOnessung,PA )-
Mit einem zweiten Messkanal vermisst es zudem die Feuchtigkeit in der Gasphase (HaOgas)
in Luft aus einem seitwérts gerichteten Einlasssystem. Aus Kombination der beiden Mess-
kanile wird unter Beriicksichtigung des Partikelanreicherungsfaktors (AF') die Menge von
Fliissigkeit in Wolkenpartikeln bestimmt:

H2 OMessung,PA - H2 OGas

H =
2OWolke AF (68)
Die ermittelt Gesamtfeuchtigkeit einer Luftmasse nach der Korrektur um AF betrigt:
H2OGesamt = H2OGas + H2OWolke (69)
Auferhalb von Wolken gilt:
5DGesamt - 5DGas = 6DMessung (70)

In Wolken ist 6Dyressung Wegen AF' tibermifig durch die Isotopie der Wolkenteilchen
(0Dwolke) gepragt:

5DGas ' H2OGas + 5DWolke . H2OWolke -AF
H2OGas + H2OWolke -AF

5DMessung - (71)

Bei Temperaturen typischerweise unter —40°C ist HoOwolke gefroren. Als Ursprung der
Wolkenpartikel kommt in-situ Kondensation in Cirrus-Wolken oder Eishebung in starker
Konvektion in Frage. Im Fall von in-situ-Bildung liegt dDwoike aufgrund der dampfdruck-
bedingten Gleichgewichtsfraktionierung hoher als §Dgas. Im Fall konvektiver Eishebung
kann dDwyoike den hohen Anteil schwerer Wasserisotopologe niedrigerer Héhen archivieren
[Webster und Heymsfield 2003] und noch weiter iiber 0Dgas liegen. Dytessung ist in Wolken
daher zu hoch und muss entsprechend AF und dDwyoie korrigiert werden. Da Linienflug-
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zeuge direkte Konvektion vermeiden und konvektiv gehobenes Eis wegen groferem Par-
tikeldurchmesser schneller sedimentiert als Eis in Cirrus-Wolken, wurde zur Abschéitzung
von dDwolke Eisbildung im isotopischen Gleichgewicht mit dem Wasserdampf angenom-
men:

Rwolke = RGas - aD,Eis,Gas(T) (72)

ap,Eis,Gas(T):  temperaturabhéngiger Gleichgewichts-Fraktionierungsfaktor
iber Eis nach Jancso und Van Hook [1974]

Aus der §-Definition folgt:

0DgGas
D Wolke = << 1030 + 1> - ap Eis,Gas (1) — 1) - 1000 (73)

Durch Einsetzen von Gleichung 73 in Gleichung 71 und unter Verwendung von HoO@as
und HaOwoke des Photoakustik-Spektrometers sowie Dyfessung von ISOWAT T lassen sich
0Dgas und 0Dwoike berechnen.

Aus 6Dgas und dDwoke folgt schlieflich dDgesamt:

5DGas ' H2OGas + 6DWolke . H2OWolke
H2OGas + HQOWolke

5DGesamt - (74)

0D Gesamt bezeichnet also das 6D der gesamten Feuchtigkeit einer Luftmasse nach Korrektur
erhohter Partikelzahl im Einlasssystem. Fiir die Analysen der D Messungen mit CARIBIC
in den folgenden Abschnitten wird das korrigierte dDgesamt und HoOGesamt verwendet. Se-
lektierte Messungen ohne Wolken (69 %) sind von dieser Korrektur nicht beeinflusst. Um
die Unsicherheit der AF-Korrektur (Ugp) fiir 6Dgesamt in Wolken abzuschétzen, wurde
0D Gesamt, konvektiv filr konvektiv gehobenes Eis berechnet:

dDWolke, konvektiv. = 0DWolke + 200%0 (75)

U ar wird dann berechnet als:

Uar = |5DGesamt -9 DGesamt, konvektiv (76)

Uap ist gering flir Beobachtungen mit sehr kleinem oder sehr hohem Eisgehalt. Mes-
sungen mit mittlerem Eisgehalt und resultierender U4 p>30 %0 werden aus der Analyse
ausgeschlossen.
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Abbildung 63: Verteilung der Messzeit von §D. Von 2010 bis 2014 wurde wéhrend 75 Messstunden
(43 Stunden davon in den Tropen) auf 49 Fliigen 6D mit einer Messgenauigkeit besser als 80 %o ge-
messen. Der Farbcode zeigt die Messminuten pro 5x5 °-Gitterzelle. Das Histogramm auf der rechten
Seite zeigt die Messminuten in 5 °-Intervallen geographischer Breite. Wegen der hohen Messunsi-
cherheit bei trockenen Bedingungen konzentriert sich der Hauptteil der selektierten Messungen auf
aquatornahe Breiten (57 % zwischen 30 °N/S).

5.1.4. Flugrouten

Seit 2010 werden regelméafig dD-Messungen auf der CARIBIC-Plattform durchgefiihrt.
Flugrouten liegen zwischen Frankfurt und Siidamerika (Caracas, Bogota), Stidafrika (Kap-
stadt, Johannesburg), Ostasien (Bangkok, Kuala Lumpur, Osaka) und Nordamerika (Van-
couver). Abbildung 63 zeigt die globale Verteilung der Messungen von ¢D.

Insgesamt wurden 75 Stunden an Messungen mit einer Gesamtunsicherheit besser als 80 %o
aufgezeichnet. Wegen der hoheren Feuchtigkeit in 10 bis 12 km Ho6he in den Tropen stam-
men 43 Stunden von Breiten zwischen +30°N/S. In hoheren Breiten mit haufigem Vor-
kommen trockener Stratosphérenluft (~5ppm) und grofer Messunsicherheit ist die Da-
tenausbeute gering und auf Ereignisse mit frisch aufsteigender, feuchter Luft beschréankt.
65 % der Messungen fallen in das boreale Winterhalbjahr (Oktober-Mérz) und 35 % in die
Sommerhélfte (April-September).

5.2. Vergleich der {D(H;0)-Messungen mit existierenden Beobachtungen

Zur Einordnung der CARIBIC-Messungen wird nun ein kurzer Uberblick zum Stand der
Isotopologen-Forschung in der UT/LS-Region (obere Troposphére /untere Stratosphére von
Upper Troposphere/Lower Stratosphere) gegeben.

Der zunehmende Dehydrierungsgrad mit der Hohe in der Troposphére lasst stark negatives
0D von Wasserdampf in der Hohe erwarten. Rozanski und Sonntag [1982] und Taylor [1984]
bestétigten diesen Zusammenhang mittels flugzeuggestiitzter Sammlung von Wasserdampf-
proben in Kiihlfallen und anschliefender Vermessung der Proben mit IRMS. Abbildung 64
illustriert das abfallende 6D mit der Hohe mit Rayleigh-Kurven fiir kondensationsbedingte
Dehydrierung. Im Gegensatz zu dem theoretischen Kondensations-Modell zeigten ATMOS-
Fernerkundungsmessungen [Moyer et al. 1996] ein §D von Wasserdampf der LS, das mit
—650 %o ein etwa dreimal so hohes HDO /Hy'®O-Verhiltnis aufweist, als durch Kondensa-
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Abbildung 64: Rayleigh-Modell und veréffentlichte dD-Werte von Wasserdampf der TTL und
LS. Rayleigh-Kurven beschreiben das sinkende ¢D mit steigendem Dehydrierungsgrad. Durch un-
terschiedliche Feuchtigkeit am Boden und die Abhéngigkeit des Fraktionierungsfaktors von der
Temperatur unterscheiden sich die Kurven leicht fiir die verschiedenen Klimazonen. rot/blau/griin:
Rayleigh-Kurven fiir unterschiedliche Temperatur, relative Luftfeuchtigkeit und Isotopie am Boden
und thermodynamische Profile unterschiedlicher Klimazonen (Appendix B). magenta: Fernerkun-
dungsmessungen von 6D der TTL/LS [Moyer et al. 1996; Johnson et al. 2001b; Kuang 2003;
Steinwagner et al. 2010]. Die Fernerkundungsmessungen liegen deutlich {iber der Vorhersage des
Rayleigh-Kondensations-Modells.

tion zu erwarten ist. FIRS-2-Fernerkundungsmessungen [Johnson et al. 2001b| bestéatigten
die Beobachtungen und Kuang [2003] identifizierten in ATMOS-Messungen einen geringen
0D-Gradienten iiber die gesamte TTL (Tropical Tropopause Layer). In-situ Messungen
von Hanisco et al. [2007] und Sayres et al. [2009] untermauerten in den folgenden Jahren
das hohe dD der Fernerkundungsmessungen. Steinwagner et al. [2010] identifizierten mit
MIPAS-Fernerkundungsmessungen eine Saisonalitdt von dD der TTL, die als isotopisches
"Tape-Recorder’-Signal in der Stratosphére zu beobachten ist.

Um die Beobachtungen zu erkléren, wurden verschiedene Prozesse vorgeschlagen und in
Modelle implementiert. Moyer et al. [1996] diskutieren konvektive Eishebung und Injektion
von Eis mit hohem 0D in die TTL oder Stratosphére. Keith [2000] schlagt eine Kombinati-
on aus konvektiver Eishebung und kinetischer Isotopenfraktionierung durch Cirrus-Bildung
bei Eisiiberséttigung in der TTL vor. Johnson et al. [2001] reproduzieren die Beobachtung
mit einem Luftmassen-Mischmodell. Da sich Beobachtungen im Wesentlichen auf die LMS
(Lowermost Stratosphere), LS und untere bis mittlere Troposphéire beschranken, ist eine
eindeutige Zuordnung zu einem der Prozesse bis heute nicht moglich.

In-situ dD-Messungen in der UT /LS sind wegen der geringen HDO-Konzentrationen (ppt)
dukerst anspruchsvoll. Der bis heute existierende Datensatz von in-situ dD-Messungen
in der UT/LS ist daher sehr begrenzt und auf wenige Forschungskampagnen beschrankt.
Webster und Heymsfield [2003] veroffentlichten dD-Messungen, die mit dem ALIAS-
Instrument (Aircraft Laser Infrared Absorption Spectrometer) von Florida aus durchge-
fithrt wurden (28 Messstunden). In der Kampagne wurden gezielt konvektive Ereignisse
durchflogen und das hohe D von konvektiv gebildetem Eis untersucht. Mit CARIBIC-
Beobachtungen sind diese Messungen daher nur eingeschrankt vergleichbar.

Wiéhrend der Kampagnen AVE-WIIF, CR-AVE, TC4 fithrten Hanisco et al. [2007] und Say-
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Abbildung 65: §D-Messungen mit ISOWAT I im Vergleich zu §D-Messungen anderer Instrumen-
te. Farbige Flédchen zeigen das Interquartil der éD-Messungen in Intervallen der Luftfeuchtigkeit
mit einer Breite von 20 ppm. Die Instrumente ICOS (IC) und HOXOTOPE (HO) wurden wihrend
der Messkampagnen AVE-WIIF (IC, HO), CR-AVE (IC), TC4 (IC, HO) fiir {D-Messungen in der
UT/LS iiber Mittelamerika (0-35 °N) eingesetzt [Hanisco et al. 2007; Sayres et al. 2009]. Zur besse-
ren Vergleichbarkeit mit den Messkampagnen sind nur ISOWAT I-Messungen zwischen 35 °N/S ge-
zeigt. magenta: Fernerkundungsmessungen mit ALTAS [Moyer et al. 1996; Kuang 2003]. cyan: Fern-
erkundungsmessungen mit ACE-FTS |[Randel et al. 2012]. grau: Rayleigh-Kondensations-Modell
fiir unterschiedliche Bedingungen am Boden (oberste Kurve: 20 °C, 60 % relative Luftfeuchtigkeit,
—80 %0 im 4D am Boden; unterste Kurve 26,5°C, 80 % relative Luftfeuchtigkeit, —130 %o im 6D
am Boden, Appendix B.2).

res et al. [2009] dD-Messungen mit den Instrumenten HOXOTOPE und ICOS durch (Ab-
bildung 65) und erweiterten den Datensatz an dD der UT/TTL/LMS um 40 Messstunden.
7 Stunden der Messungen wurden in der UT bei Feuchtigkeit von iiber 40 ppm gemessen.
Vor diesem Hintergrund erweitert CARIBIC mit 75 Stunden dD-Messung erheblich den
bestehenden Datensatz von 0D der UT. Abbildung 65 zeigt die CARIBIC-Messungen im
Vergleich mit den ver6ffentlichten Beobachtungen. Im Rahmen der beobachteten Variabili-
tat stimmen die CARIBIC-Messungen gut mit den veréffentlichten Werten von ICOS und
HOXOTOPE [Hanisco et al. 2007; Sayres et al. 2009] iiberein. 6D der drei Instrumente liegt
im feuchteren Bereich relativ nahe am dD des Rayleigh-Modells (~+100 %o bei 550 ppm).
Zu niedrigerer Feuchtigkeit hin zeigen die Beobachtungen der drei Instrumente Anderungen
im 6D, die deutlich geringer sind, als durch graduelle Dehydrierung nach Rayleigh zu er-
warten. Der UT /LS-Endwert bei etwa 5 ppm kann von ISOWAT I wegen steigender Mess-
unsicherheit bei niedrigen Feuchtigkeiten nicht bestimmt werden. ICOS und HOXOTOPE
beziffern ihn auf —500+50%c.

Die in-situ Messungen von ICOS und HOXOTOPE zeigen HDO/H,'6O-Verhiltnisse in
der TTL/LMS, die 3 bis 4 mal {iber der Erwartung nach Rayleigh liegen. Dies stimmt
qualitativ mit dD-Fernerkundungsmessungen der TTL/LS von ATMOS (-660 %o, [Moyer
et al. 1996; Kuang 2003]), FIRS-2 (-660 %o, [Johnson et al. 2001b]), MIPAS (-598 %o, [Stein-
wagner et al. 2010|) und ACE-FTS (-595 %o, [Randel et al. 2012]) iiberein. Abbildung 65
zeigt das UT/LS-6D von ATMOS und ACE-FTS. Fehlerbalken geben eine mogliche sys-
tematische Unsicherheit der Mittelwerte an. ACE-FTS stellt zudem dD-Messungen fiir die
Flughohe von 10 bis 12 km zur Verfiigung [Randel et al. 2012]. Das mittlere von ACE-FTS
bei 100 ppm gemessene 0D (|[Randel et al. 2012|, Fig. 13) ist daher ebenfalls in Abbildung
65 dargestellt. Im Rahmen der Unsicherheiten stimmt es gut mit den dD-Messungen von

CARIBIC tiberein.
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5.3. Hat der Transportpfad Einfluss auf {D(H,O) der UT?

Ca. 75 % des natiirlichen Treibhauseffekts von 33 K wird durch Wasser in der Atmosphére
verursacht [Schmidt et al. 2010|. Trotz geringer Konzentrationen hat besonders Feuchtig-
keit in der UT /LS (obere Troposphére /untere Stratosphére von Upper Troposphere/Lower
Stratosphere) einen starken Einfluss auf das Strahlungsgleichgewicht der Atmosphére [Col-
man 2004|. Forster [2002], Solomon et al. [2010] und Riese et al. [2012] zeigen mit Klima-
simulationen eine positive Riickkopplung der Feuchtigkeit an der Tropopausen auf die glo-
balen Temperaturen. Ein genaues Verstandnis der Dehydrierungs-Prozesse und der Trans-
portpfade in die UT/LS ist daher eine Voraussetzung fiir die verldssliche Vorhersagen
kiinftiger globaler Temperaturen.

Wihrend Messungen mit CARIBIC in der UT/LS werden regelméfig Luftmassen aus
unterschiedlichen Dehydrierungs-Kanilen beobachtet. Zahn et al. [2014] identifizieren
fiir die Feuchtigkeit in 10 bis 12 km Hohe mithilfe von potentieller Temperatur, relativer
Luftfeuchtigkeit und Riicktrajektorien Transportmechanismen wie tropische Konvektion,
Hadley-Zirkulation, extratropische WCBs (Warm Conveyor Belts) und die stratosphéri-
sche Brewer-Dobson-Zirkulation. GCMs prognostizieren besonders fiir die UT eine be-
sonders hohe Sensitivitdt der Isotopie auf unterschiedliche Dehydrierungs-Mechanismen
[Schmidt et al. 2005; Sherwood und Risi 2012]. Aufgrund der geringen Sensitivitit von éD-
Fernerkundungsmessungen in der extratropischen UT und der begrenzten Zahl an in-situ
0D-Messungen in der extratropischen UT ist jedoch nicht belegt, ob die unterschiedlichen
Transportpfade und Dehydrierungs-Prozesse eine Signatur im D der UT hinterlassen, die
iiber eine mittlere Feuchtigkeits-dD-Relation hinausgeht.

Im Folgenden werden dD-Messungen von CARIBIC verwendet, um die Frage zu beantwor-
ten, ob unterschiedliche Transportkanéle und Dehydrierungs-Prozesse isotopische Signatu-
ren in der UT hinterlassen. Aufgrund des aktuellen Messlimits von ISOWAT I bei 40 ppm
Feuchtigkeit beschrinken sich éD-Messungen von CARIBIC auf die UT. Transportkané-
le wie die stratosphérische Brewer-Dobson-Zirkulation und Prozesse in der TTL koénnen
daher mit den Messungen nicht untersucht werden. Innerhalb des Messbereichs liegen Luft-
massen aus extratropischen WCBs, tropischer Konvektion und tropischen Wirbelstiirmen.
Im Folgenden wird ein kurzer Uberblick iiber mogliche Isotopologen-Prozesse in diesen
Transportkanile gegeben und anschliefend gezeigt, dass in §D-Messungen von CARIBIC
entsprechende Signaturen zu erkennen sind.

5.3.1. Transportkanile in die UT

Barokline Zyklone der mittleren Breiten Barokline Zyklone und Antizyklone pragen auf
synoptischen Zeitskalen die atmosphérische Variabilitat der mittleren Breiten [Trenberth
1991]. Extratropische Zyklone sind verantwortlich fiir einen grofen Teil des Feuchtigkeits-
transports in Richtung der Pole und grofsere Hohen der Troposphére [Stewart et al. 1998].
Pauluis et al. [2008] schétzen den Beitrag feucht-adiabatisch aufsteigender Luft in den
mittleren Breiten zum gesamten polwérts gerichteten atmosphérischen Energietransport
auf bis zu 50 %. Wegen der inhomogenen Landmassenverteilung konzentrieren sich extra-
tropische Zyklone der nérdlichen Hemisphére auf den Atlantischen und Pazifischen Ozean
[Gulev et al. 2001 mit verstarkter Auftrittsfrequenz im Winter [Eckhardt et al. 2004]. Ty-
pische Transportkanile in extratropischen Zyklonsystemen sind (1) 'Dry Intrusions’ hinter
Kaltfronten, in denen Luft von der UT/LS bis zur unteren Troposphére sinkt, (2) ’Cold

%9Zahn, A., Christner, E. et al. (2014). Processes controlling water vapor in the upper troposphe-
re/lowermost stratosphere: An analysis of 8 years of monthly measurements by the IAGOS-CARIBIC
observatory. Journal of Geophysical Research: Atmospheres.
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Abbildung 66: Stratiforme Dehydrierung in Warm Conveyor Belts (WCBs). blau: Transportpfad
in die obere Troposphire (UT). WCBs steigen aus dem Warmsektor eines baroklinen Zyklons bis
in die UT und stellen einen wichtigen Transportpfad in die UT der mittleren Breiten dar. Im Fall
gradueller Dehydrierung durch Kondensation liegt das Isotopologenverhéltnis von Wasserdampf
aus WCBs nahe am Rayleigh-Kondensations-Modell.

Conveyor Belts’, die Luft bis in die mittlere Troposphére transportieren und (3) "Warm
Conveyor Belts’, welche Luft bis in die UT befordern.

WCBs starten im Warmsektor des Zyklonsystems, steigen vor der Kaltfront von der ABL
(atmosphérische Grenzschicht von Atmospheric Boundary Layer) bis in die UT auf und
sind in Satellitenbildern als charakteristische Wolkenbénder erkennbar. Sie fiihren grofse
Mengen Feuchtigkeit mit sich [Eckhardt et al. 2004] und stellen einen schnellen Transport-
kanal dar, der Luft in wenigen Tagen von der ABL bis in die UT und LMS (Lowermost
Stratosphere) befordern kann [Wernli 2002].

Eckhardt et al. [2004] zeigen fiir WCBs eine fast vollstdndige Konversion der transportierten
Feuchtigkeit in Niederschlag. Zur Beschreibung des Transports in WCBs bietet sich daher
effiziente Abreicherung an schweren Wasserisotopologen nach Rayleigh an [Gedzelman und
Lawrence 1982; Gedzelman und Arnold 1994|. Abbildung 64 illustriert die Abreicherung
nach Rayleigh fiir ein mittleres thermodynamisches Profil der mittleren Breiten. Durch
eingebettete flache Konvektion in WCBs [Boutle et al. 2011] sind positive Abweichungen
von 0D zu Rayleigh denkbar.

Hochreichende Konvektion Hochreichende Konvektion (deep convection, Abbildung 67a)
ist ein weiterer wichtiger Kanal fiir Transport von Feuchtigkeit in die oberen Troposphére
|Gray et al. 1975; Soden und Fu 1995; Horvath und Soden 2008|. Sie wird verursacht durch
den hohen Energieinhalt (latente und fithlbare Warme) bodennaher Luft in geographischen
Breiten hohen Strahlungseinfalls und ist deshalb besonders in tropischen Breiten ein ausge-
priagtes Phanomen. Mit fallender Intensitdt und Haufigkeit tritt hochreichende Konvektion
iiber tropischen Kontinentalregionen, in Monsungebieten und iiber dem tropischen Ozean
auf [Xu und Zipser 2012].

Im Vergleich zu baroklinen Zyklonen und Wetterfronten der Extratropen fiihren die hohen
vertikalen Geschwindigkeiten der barotropen tropischen Konvektion zu wesentlich komple-
xeren Isotopologen-Prozessen:
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Abbildung 67: Transportpfade in die tropische obere Troposphére (UT). rot: Konvektiver Trans-
port. blau: Langsame Dehydrierung und stratiformer Niederschlag. (a) Konvektion nach Folkins
und Martin [2005]. Hochreichende Konvektion hat ihre Hauptausflusshohe in etwa 13 km Hohe.
Luftmassen die unterhalb des LZRH (Level of Zero Radiative Heating) aus der Konvektion aus-
flieften, sinken im klimatologischen Mittel durch Strahlungskiihlung ab und kénnen zwischen 10
und 12km Hohe von CARIBIC untersucht werden. Prozesse wie konvektive Eishebung oder starke
Durchmischung von Luft kénnen starke Abweichungen des Isotopologenverhéaltnisses von Wasser-
dampf zum Rayleigh-Modell verursachen. (b) Langsam aufsteigende Luftmassen in mesoskaligen
Konvektionssystemen fiithren zu stratiformem Niederschlag und gradueller Dehydrierung.
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Regenverdunstung und Isotopenaustausch zwischen fallendem Regen und Wasser-
dampf kann in der unteren Troposphére zu sinkenden Isotopologen-Verhéaltnissen
von Wasserdampf fithren.

Hebung von unterkiihlter Fliissigkeit (condensate retention) reduziert die Isotopen-
fraktionierung [Moyer et al. 1996]. Im theoretischen Grenzwertfall kompletter Kon-
densatriickhaltung und plotzlicher Ausregnung sinkt der Anteil schwerer Wasseriso-
topologe der Gasphase nur einmal entsprechend der Gleichgewichtsfraktionierung,
anstatt nach Rayleigh graduell an schweren Isotopologen zu verarmen.

Abhéngig von der Konzentration an Kondensationskeimen kénnen bis zu Tempera-
turen von etwa —40 °C unterkiihlte Wassertropfen in Wolken existieren. Sie kdnnen
ohne Fraktionierung durch homogenes oder heterogenes Gefrieren in die Eisphase
tibergehen oder durch den Wegener-Bergeron-Findeisen-Prozess (WBF) iiber die Gas-
phase auf Eispartikeln deponiert werden. Der WBF ist fraktionierend [Moyer et al.
1996; Bolot et al. 2013] und kann das 6D von Wasserdampf gegeniiber dem 6D des
Rayleigh-Modells erhéhen.

Luft mit starker Wasserdampfiibersiattigung gegeniiber der Eisphase ist vor allem



bei niedrigen Temperaturen moglich. Sie fiihrt zu kinetischer Fraktionierung bei der
Eisbildung [Jouzel und Merlivat 1984] und kann das §D von Wasserdampf gegeniiber
dem 6D des Rayleigh-Modells erhShen.

5. Mischung von Luftmassen unterschiedlicher Feuchtigkeit und Isotopie fiihrt zu po-
sitiven Abweichungen des 0D zum Rayleigh-Modell. Im theoretischen Fall der Ver-
diinnung einer Luftmasse mit Trockenluft sinkt deren spezifische Luftfeuchtigkeit,
das Isotopologenverhéltnis dndert sich jedoch nicht. Die Stérke des Effekts steigt mit
dem Feuchtigkeitsunterschied der Endglieder. Besonders starke Abweichungen finden
sich daher in der subtropischen unteren Troposphére durch Mischung absinkender,
trockener Luft mit feuchter Luft der planetaren Grenzschicht [Hurley et al. 2012;
Schneider et al. 2014|. In tropischer Konvektion koénnen vertikale Durchmischung
und Entrainment zunehmende Abweichung von dD zu dem Rayleigh-Modell mit der
Hohe bewirken [Sherwood und Risi 2012].

6. Die Bildung von Eis kann zur Archivierung des hohen Anteils schwerer Wasserisoto-
pologe der mittleren Troposphére fiihren. Konvektive Hebung von Eis (Ice Lofting)
und Sublimation in untersattigter Luft der UT kann die Isotopie der UT in Richtung
der Isotopie von Eis verschieben. Webster und Heymsfield [2003| untersuchten Eis in
hochreichender Konvektion und fanden bis in die TTL ein dDg;s von —100=100 %e.
Ice Lofting hat daher das Potential isotopische Abreicherung in der UT vollstandig
zu kompensieren und ¢D der UT bis hinauf zum 6D der ABL zu verschieben [Blossey
et al. 2010].

Langsamer Aufstieg in den Tropen mit Bildung stratiformen Niederschlags Konvek-
tion ist der Antrieb tropischen Wettergeschehens. Mit sinkenden vertikalen Geschwindig-
keiten in alternder Konvektion kommt es oft zu mesoskaliger Wolkenbedeckung mit Aus-
dehnungen bis zu 1000 km [Houze 1997| (Abbildung 67b). Unter Kondensation konnen
Luftmassen in den mesoskaligen Wolkensystemen weitrdumig von der Wolkenbasis in der
mittleren Troposphére bis in die UT steigen [Houze 1997; Schumacher und Houze 2003;
Houze 2004; Liu et al. 2012]. Aufgrund langsamer Aufstiegsgeschwindigkeiten unter 1-2m/s
bildet sich wihrend des Aufstiegs oft stratiformer Niederschlag [Houze 1997|. Schumacher
und Houze [2003] beziffern den Anteil stratiformen Niederschlags am gesamten Nieder-
schlag der Tropen auf etwa 40 % und den stratiformen Anteil tropischer Wolkenbedeckung
auf 70 %. Ob graduelle Dehydrierung durch stratiforme Niederschlagsbildung in mesoska-
ligen Konvektionssystemen zu fallendem dD nach Rayleigh fiihrt, ist unbelegt.

Tropische Zyklone Tropische Zyklone (Abbildung 68) bezeichnen um Tiefdruckgebiete
rotierende tropische Windsysteme. Sie gehen einher mit hohen Windgeschwindigkeiten und
schweren Niederschldgen. Kennzeichen sind ein bodennahes radial zum Zentrum gerichte-
tes rotierendes Windfeld, zentrumsnah aufsteigende Luft im "Eyewall’ sowie aufsteigenden
Luft in spiralformigen Regenbdnder und Ausfluss in der oberen Troposphére. Tropische
Zyklone konnen die Feuchtigkeit der oberen Troposphére weitriumig um bis zu 50 % er-
hohen [Ray und Rosenlof 2007| und stellen damit einen relevanten Transportkanal in den
Subtropen und Tropen dar.

Durch ihre organisierte Struktur haben tropische Zyklone das Potential als effektive Frak-
tionierungskammern fiir Wasserisotopologe zu fungieren. Isotopenaustausch bodennah kon-
vergierender Luft mit Niederschldgen in den Regenbdndern kann zu starker Abreicherung
schwerer Isotopologe in bodennaher Luftfeuchtigkeit fithren, die zum Innern eines Wirbel-
sturms hin zunimmt [Lawrence et al. 1998|. Messungen, die in den Regenbéndern tropischer
Zyklone bis 6,5 km Hohe durchgefiihrt wurden, zeigen daher Regen und Wasserdampf mit
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Abbildung 68: Isotopologenverhiltnisse in einem tropischen Zyklon, adaptiert aus [Lawrence et
al. 2002]. Durch Isotopenaustausch sinkt éDp des Wasserdampfs und 6Dy des Niederschlags zum
Inneren eines tropischen Zyklons hin:

5DD73<5DD72 <5DD71

5DN72 <5DN71

Durch hohe Windgeschwindigkeiten im Inneren eines Zyklons kann unfraktionierte Sprithwasser-
verdunstung aus dem Ozean den Effekt kompensieren und hohe Isotopologenverhéltnisse im Eye
Wall erzeugen.

Isotopologenverhiltnissen weit unterhalb des Rayleigh-Modells [Ehhalt und Ostlund 1970;
Lawrence und Gedzelman 1996; Lawrence et al. 1998; Lawrence et al. 2002; Gedzelman
et al. 2003]. Im Gegensatz zu der starken Abreicherung schwerer Isotopologe in den Re-
genbindern wurde im zentralen Eye Wall hohes 6D beobachtet [Ehhalt und Ostlund 1970;
Lawrence et al. 2002]. Ein Hurrikan-Modell [Gedzelman et al. 2003] kann diesen Verlauf
der Isotopie unter Annahme verstarkter Verdunstung von Ozeansprithwasser im Zentrum
eines Hurrikans reproduzieren.

5.3.2. Einteilung der Messdaten nach Luftmassenherkunft

Mithilfe der geographischen Postion der CARIBIC-Messungen, der potentiellen Tempera-
tur € und von Riicktrajektorien werden im Folgenden die §D-Messungen in drei Gruppen
unterteilt: Luftmassen tropischer Herkunft, Luftmassen extratropischer Herkunft und Luft-
massen, die in der Ndhe tropischer Zyklone gemessen wurden.

Die potentielle Temperatur entspricht der Temperatur eines Luftpakets nach adiabatischer
Kompression auf Normaldruck:

R

e:T(@>7 (77)

p

T: absolute Temperatur

p: Druck

po:  Normaldruck 1000 hPa

Ry spezifische Gaskonstante fiir trockene Luft 287 J/(kg-K)

¢p:  spezifische Warmekapazitiat von Luft bei konstantem Druck 1003 J/(kg-K)
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Wahrend trocken-adiabatischen Transports ist 6 erhalten und darum eine vergleichbarere
Grofe als zum Beispiel die Temperatur verschiedener Luftmassen. Am Boden entspricht
0 etwa der Temperatur. Mit der Hohe steigt # durch kondensationsbedingte Freisetzung
latenter Warme. In der UT sind Luftmassen fast vollstdndig dehydriert. 6 spiegelt in der
UT daher Temperatur und Feuchtigkeit einer Luftmasse vor dem Aufstieg wider. Da Luft-
feuchtigkeit und Lufttemperatur am Boden iiblicherweise mit zunehmender geographischer
Breite sinken, kann € in der UT ein Indikator fiir die Herkunft (geographische Breite) ei-
ner Luftmasse sein. Weil diabatische Prozesse wie Stahlungskiihlung/-Erwérmung oder
Luftmassenmischung die potentielle Temperatur einer Luftmasse &ndern, wird diese Infor-
mation nach mehreren Tagen in der UT jedoch zunehmend ungenau.

Vom KNMI (Koéniglich-Niederldndisches Meteorologisches Institut) wurden mithilfe des
TRAJKS-Algorithmus [Scheele et al. 2007] 5-Tage-Riicktrajektorien fiir die CARIBIC-
Messungen berechnet. Sie beginnen entlang der Flugrouten in Absténden von 3 Minuten.
Die Zeitauflosung entlang der Trajektorien betrédgt 1 Stunde. Grundlage der Berechnung
bilden horizontale und vertikale Windkomponenten des ECMWEF ’integrated forecasting
system’ (IFS), die auf hybrid-sigma-Drucklevels mit 1x1° horizontaler Auflésung und
6 Stunden Zeitauflosung zur Verfiigung stehen.

Um die dD-Messungen den Riicktrajektorien zuzuordnen, wurden die selektierten 1-Hz-
Isotopologen-Messungen in 3-Minuten-Intervallen zusammengefasst und Intervall-Mittel-
werte der Isotopie, Feuchtigkeit und weiterer Parameter gebildet. Im Idealfall enthélt ein
Datenpunkt daher 180 1 Hz-Messungen. Durch den Ausschluss von Messungen mit hoher
Messunsicherheit (Abschnitt 5.1.2) kann die Anzahl auch niedriger sein. Intervalle mit we-
niger als 30 giiltigen Messungen wurden aus der Analyse ausgeschlossen. Insgesamt gehen
nach Intervall-Bildung 1507 3-Minuten-Mittelwerte in die Analyse ein.

Gruppe |: Tropische Luftmassen Abbildung 69a zeigt die Haufigkeitsverteilung der hier
diskutierten dD-Messungen iiber die geographische Breite. 57 % der Messungen liegen zwi-
schen 30°N/S. Die mittlere potentielle Temperatur 6 dieser Messungen betrigt 34545 K.
Mit Feuchtigkeiten iiber 40 ppm liegen diese Messungen in der Troposphére. In der Tro-
posphére impliziert 6 iiber 340 K tropische Luftfeuchtigkeit vor dem Aufstieg und daher
eine tropische Herkunft dieser Luftmassen (vgl. z.B. Fig.1 in [Fueglistaler et al. 2009]).
Luftmassen zwischen 30°S und 30°N (mit Luftfeuchtigkeit tiber 40 ppm) werden daher
tropischer Herkunft zugeordnet. Zwischen 20 und 30 °N finden sich einige Messungen mit
6 unter 340 K (Abbildung 69¢). Strahlungskiihlung in der tropischen UT von etwa 1 K/Tag
[Folkins und Martin 2005| kann die Ursache fiir die niedrige 6 sein. Es ist aber mdglich,
dass durch das Auswahlkriterium einige Luftmassen extratropischer Herkunft der Gruppe
I zugeordnet wurden.

Auch bei geographischen Breiten iiber 30 °N wurden regelméfig Luftmassen mit hoher po-
tentieller Temperatur 6 iiber 340 K angetroffen. Sie implizieren ebenfalls eine Herkunft aus
den Tropen oder einen Aufstieg in tropenéhnlichen Bedingungen z.B. in Monsungebieten
und werden daher der Gruppe tropischer Luftmassen zugeordnet. Wahrend des Exports
aus den Tropen kann Strahlungskiihlung in diesen Luftmassen eine Rolle spielen. Um die
Kihlung zumindest in den letzten Tagen zu berticksichtigen, werden zudem Luftmassen,
deren maximale potentielle Temperatur entlang der Riicktrajektorien 0;,,, tiber 340 K liegt,
der Gruppe tropischer Luftmassen zugeordnet.
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Abbildung 69: Zuordnung der Messungen zu Luftmassen mit Herkunft in den Tropen, Extra-
tropen und tropischen Zyklonen. (a) Anzahl der Datenpunkte iiber geographische Breite wihrend
der Messung. Messungen von einer geographischen Breite zwischen 30°N/S werden der tropi-
schen Gruppe zugeordnet. (b) Anzahl der Datenpunkte iiber maximaler potentieller Temperatur
in 5-Tage-Riicktrajektorien. Luftmassen, deren Riicktrajektorien eine 6y,., tiber 340 K aufweisen,
werden ebenfalls tropischer Herkunft zugeordnet. (c) Zuordnung der Luftmassen zu Herkunft aus
Tropen, Extratropen und tropischen Zyklonen:

Gruppe I (rot): Tropische Herkunft. Geographische Breite zwischen 30 °N/S oder y,,x tiber 340 K
deuten auf einen tropischen Ursprung hin.

Gruppe II (blau): Extratropische Herkunft. Geographische Breite {iber 30 °N/S und 6,.x unter
340 K deuten auf einen extratropischen Ursprung der Luftmassen hin.

Gruppe IIT (griin): Tropische Zyklone. Trajektorien implizieren eine Verbindung zu tropischen
Zyklonen.
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Gruppe |l: Extratropische Herkunft Luftmassen die bei geographischen Breiten <30 °S
oder >30°N mit 0,,,<340 K beobachtet wurden, werden extratropischer Herkunft zuge-
ordnet. Eine Zuordnung vormals tropischer Luftmassen zu Gruppe II kann nicht ganz aus-
geschlossen werden, wenn innerhalb der Hadley-Zirkulation absinkende Luftmassen wéh-
rend des Transports in die Extratropen durch Strahlungskiihlung auf 0p,,« unter 340K
abgekiihlt wurden.

Gruppe |lI: Tropische Zyklone Die Gruppe III enthélt Luftmassen, die in Verbindung
mit drei tropischen Zyklonen gesammelt wurden. Abbildung 70 zeigt entsprechende Flug-
routen, Riicktrajektorien und Zyklon-Pfadef°.

Hurrikan Danielle [2010, Kategorie 4 nach Saffir-Simpson-Hurrikan-Skala (SSHS)| bilde-
te sich als tropisches Tiefdruckgebiet am 21. August 2010 siidwestlich der Kapverdischen
Inseln. Unter Intensivierung der Windstéarken zog das System in den folgenden Tagen
Richtung Westen, bis der Hurrikan am 27. August Windstéarken von 215km/h erreich-
te. Wahrend eines CARIBIC-Messfluges am 26. August 2010 von Caracas nach Frankfurt
wurde der Hurrikan auf westlicher Seite passiert. Messungen in unmittelbarer Néahe des
Hurrikans werden der Gruppe III zugeordnet.

Hurrikan Igor (2010, Kategorie 4 SSHS) war mit Windgeschwindigkeiten bis zu 250 km/h
der starkste atlantische Hurrikan im Jahr 2010. Er formierte sich am 8. September 2010
etwa 150km siidostlich der Kapverdischen Inseln aus einem Tiefdruckgebiet. Wahrend
der folgenden Tage intensivierte sich die Stdrke des Hurrikans, bis am 12. September 2010
ostlich der Karibik Windstéarken von 240km/h erreicht wurden. Norddstlich der Bermu-
das wendete sich die Zugrichtung des Hurrikans am 17.September Richtung Nord. Am
21. September 2010 traf Hurrikan Igor bei Neufundland auf Land. Windgeschwindigkeiten
betrugen dort noch etwa 140km/h, sodass Hurrikan Igor auf Neufundland die groften
Schéden seit Beginn der Aufzeichnungen anrichten konnte. Vier Tage nach dem Durchzug
des Hurrikans 6stlich der Karibik wurden CARIBIC-Messfliige von Frankfurt nach Caracas
und zuriick durchgefiihrt. Wahrend der Fliige wurde weitrdumig hohe Feuchtigkeit iiber
dem subtropischen Atlantik gemessen. ECMWF-Riicktrajektorien zeigen den Aufstieg der
Luftmassen entlang der Hurrikan-Spur (Abbildung 70). Entsprechende Luftmassen werden
daher ebenfalls der Gruppe III zugeordnet.

Der Supertaifun Haiyan (2013, Kategorie 5 SSHS) war einer der starksten tropischen Zy-
klone seit Beginn der Wetteraufzeichnungen. Er entstand am 2. November 2013 aus ei-
nem ausgedehnten Tiefdrucksystem etwa 4000 km 6stlich der Philippinen. In den folgen-
den Tagen zog er mit intensivierenden Windstarken Richtung Westen und erreichte am
7.November 2013 nahe der Philippinen Windstérken bis zu 315km/h. Beim Passieren
der Philippinen verursachte er grofse Schiden. Wahrend zweier CARIBIC-Messfliige am
9. und 10. November 2013 von Bangkok nach Kuala Lumpur und zuriick zeigen 4-Tage-
Riicktrajektorien eine Herkunft der Luftmassen aus der Ndhe des Taifuns. Zwar enthalten
diese Trajektorien keine Information iber den Aufstieg der Luftmassen, werden aber wegen
der raumlichen und zeitlichen Ubereinstimmung Taifun Haiyan zugeordnet.

5.3.3. Transportpfad pragt 6D(H20) der UT

Abbildung 71 zeigt die Haufigkeitsverteilungen der drei Luftmassengruppen mit Herkunft
in den Tropen, Extratropen oder tropischen Zyklonen im dD-HsO-Raum. Bei gleicher
Feuchtigkeit zeigen die Gruppen deutliche Unterschiede im dD. 6D von Luftmassen, die

507yklon-Pfade und Windgeschwindigkeiten stammen von http://www.weather.unisys.com /hurricane.
Der Durchmesser der tropischen Zyklone wurde aus Satellitenbildern abgeschétzt:
Abbildung 70 (a) und (b) GOES NH Infrared 11 pm von http://weather.unisys.com/archive/sat ir
Abbildung 70 (c) NASAWorldview alpha https://earthdata.nasa.gov/labs/worldview
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Abbildung 70: CARIBIC-Messfliige in der Nahe tropischer Zyklone. schwarz: CARIBIC-
Flugroute. griin: Zyklon-Pfad. Der griine Zirkel illustriert Position und Durchmesser des Zyklons
zum Zeitpunkt eines Fluges (a) bzw. bei Trajektorienkontakt (b),(c). Der Farbcode entlang der
Riicktrajektorien zeigt die Hohe der Riicktrajektorien.

(a) Hurrikan Danielle 2010: CARIBIC-Flug von Caracas nach Frankfurt vom 26. August 2010.
(b) Hurrikan Igor 2010: CARIBIC-Flige von Frankfurt nach Caracas am 21.September 2010
(durchgezogene Linie) und von Caracas nach Frankfurt am 22. September 2010 (gestrichelte Li-
nie).

(c) Supertaifun Haiyan 2013: CARIBIC-Fliige von Bangkok nach Kuala Lumpur und Kuala Lum-
pur nach Bangkok am 9. und 10. November 2013.
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Abbildung 71: Haufigkeitsverteilung von 0D als Funktion der Feuchtigkeit fiir die Datengruppen
Tropen, Extratropen und Hurrikan (tropische Zyklone). Konturen zeigen Isolinien der Auftritts-
wahrscheinlichkeit. Sie ist auf 1 am Maximum normiert. Isolinien liegen von innen nach aufen bei
0,93/0,8/0,65/0,5/0,3/0,07. grau: Rayleigh-Kurven fiir unterschiedliche Bedingungen am Boden
(Appendix B.2).

Zur Erstellung der Abbildung wurde die Anzahl der Messungen in einem H;O-0D-Gitter
von 40 ppm-50 %0 bestimmt, das Ergebnis quadratisch auf ein 1ppm-1%-Gitter interpoliert
und abschlieRend zur besseren Ubersichtlichkeit mit einer 34 ppm-HyO- und einer 34 %e-0D-
Rechteckfunktion geglattet.

aus den Extratropen stammen oder von tropischen Zyklone beeinflusst sind, liegt rela-
tiv nah iiber dem dD des Rayleigh-Kondensations-Modells. Tropische Luftmassen zeigen
eine deutlich hohere mittlere §D-HyO-Relation (Tabelle 11). Die Unterschiede im 6D lie-
gen weit tiber moglichen Abweichungen durch unterschiedliche Feuchtigkeit und Isotopie
der Luftmassen vor dem Aufstieg (Abbildung 71, grau schattierte Flache unterschiedlicher
Rayleigh-Kurven). Damit unterstreichen die §D-Messungen zum einen, dass die gebildeten
Gruppen Luftmassen aus unterschiedlichen Transport-Kanélen enthalten. Zum Zweiten be-
legen die dD-Messungen erstmalig, dass die unterschiedlichen Transport-Kanéle tatséachlich
eine isotopische Signatur in der Feuchtigkeit der UT hinterlassen.

Abbildung 72a zeigt die Messungen der Extratropen sortiert in ein §D-Feuchtigkeits-Gitter.
Der Farbcode illustriert die mittlere relative Luftfeuchtigkeit iiber Eis (R Hp;s) fiir jede Git-
terzelle. RHE ;g ist ein Indikator fiir die vertikale Bewegung der Luftmassen. In aufsteigen-
den Luftmassen ist sie durch expansionsbedingte Kiihlung hoch und nah an der Sattigung.
Absinkende Luftmassen konnen durch adiabatische Kompression niedrige relative Luft-
feuchtigkeit von wenigen Prozent aufweisen [Zahn et al. 2014]. Durchgéngig hohe relative
Luftfeuchtigkeit dieser Gruppe mit im Mittel 100416 % ¢! deutet daher auf Luftmassen
hin, die noch im Aufstieg begriffen sind oder nach dem Aufstieg erst geringen vertikalen
Transport erfahren haben. Bestétigt wird dies durch die Tatsache, dass ein Teil der Luft-
massen Eis enthélt (Abbildung 72b). Dieses ist noch nicht aus der Luftmasse sedimentiert
und impliziert eine besonders junge Geschichte dieser Luftmassen.

51+ gibt die Standardabweichung der relativen Luftfeuchtigkeit an.
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Tabelle 11: Vergleich charakteristischer Grofsen der drei Luftmassen-Gruppen.

AdD: Mittlere Abweichung zur Rayleigh-Referenzkurve (Abschnitt B.2). Zur besseren Vergleichbar-
keit wurden in dieser Spalte nur Messungen mit Feuchtigkeit zwischen 100 und 150 ppm verwendet.
0: Mittlere potentielle Temperatur der Luftmassen-Gruppen

RHg;s: Mittlere relative Luftfeuchtigkeit iber Eis der Luftmassen-Gruppen

+: Standabweichung der angegebenen Grofen

verwendete
AoD [ RHEg;s Messstunden
Tropen 181469 345+4  72+£29 48
Extratropen 83+43 327+£7 100£16 20
Tropische Zyklone — 77+40 34745  73+26 7
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Abbildung 72: ¢D-Feuchtigkeits-Relation der Luftmassen extratropischer Herkunft. grau:
Rayleigh-Kurven fiir unterschiedliche Bedingungen am Boden (Appendix B.2). (a) Relative Luft-
feuchtigkeit iiber Eis. Farbcode: mittlere relative Luftfeuchtigkeit iber Eis in §D-HsO-Gitterzellen
von 20 %c-20 ppm. (b) Eisanteil an der gesamten Feuchtigkeit (-22=—). Farbcode: mittlerer Eisan-
teil in in 0D-HyO-Gitterzellen von 20 %0-20 ppm.

Aus der Analyse ausgeschlossen sind trockene (HoO<40 ppm) und unterséttigte Luftmas-
sen aus hochreichender Hadley-Zirkulation und Luft aus der LMS. Ein Vergleich zwischen
tropischen und extratropischen Dehydrierungs-Prozessen beschrinkt sich daher auf die
extratropischen Quellen besonders feuchter, geséttigter Luft. Im Mittel liegt das §D der
extratropische Gruppe deutlich unter dem 6D der Tropen (Tabelle 11). Wie in Abschnitt
5.3.1 ausgefiihrt, stellen WCBs in den Extratropen einen wichtigen Transportpfad von
Feuchtigkeit in die UT dar. Weiter diskutiert der Abschnitt, dass relativ langsame gradu-
elle Dehydrierung und effiziente Ausregnung von Feuchtigkeit in WCBs vermutlich zu dD
nah am Rayleigh-Modell fiihrt. Besonders dD der sehr jungen Luftmassen mit Eisgehalt
liegt sehr nah an der Isotopie des Rayleigh-Modells und fiigt sich damit in das gezeichnete
Bild der WCBs. Die hohe relative Luftfeuchtigkeit untermauert die graduelle Dehydrie-
rung wahrend des Aufstiegs. Trockenere Luftmassen ohne nennenswerten Eisgehalt liegen
bis zu 200 % tiber dem Rayleigh-Modell. Die Abweichung kann ein Hinweis auf weitere
Dehydrierungs-Prozesse im Aufstieg sein. Zum Beispiel kann eingebettete Konvektion in
WCBs die Isotopie verdndern.

Hohe vertikale Geschwindigkeiten in tropischer Konvektion kénnen mit einer Vielzahl an
Prozessen einhergehen, die 6D erhohen (Abschnitt 5.3.1). Das mittlere §D der Luftmassen
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Abbildung 73: dD-Feuchtigkeits-Relation der Luftmassen tropischer Herkunft und relative Luft-
feuchtigkeit iiber Eis. Farbcode: mittlere relative Luftfeuchtigkeit iiber Eis in §D-HsO-Gitterzellen
von 20 %c-20 ppm. grau: Rayleigh-Kurven fiir unterschiedliche Bedingungen am Boden (Appendix
B.2).

tropischer Herkunft liegt daher deutlich iiber dem 6D des Rayleigh-Modells und fiigt sich
damit in die Ergebnisse anderer Studien (Abschnitt 5.2). Neben dem mittleren 6D unter-
scheidet sich auch die Variabilitdt der tropischen und extratropischen éD-Messungen. Eine
Analyse der Ursachen hoher Variabilitit des tropischen dD wird in Abschnitt 5.4 durchge-
fiihrt.

Die Hauptausflusshohe hochreichender Konvektion in den Tropen liegt bei etwa 13 km [Fol-
kins und Martin 2005] im Bereich der Hohe neutraler Strahlungserwirmung (LZRH bei
etwa 14,5 km; von Level of Zero Radiative Heating). Unterhalb der LZRH sinkt die poten-
tielle Temperatur 6 von Luftmassen im klimatologischen Mittel durch Strahlungskiihlung,
was zu einem Absinken der Luftmassen fithrt [Folkins und Martin 2005|. Adiabatische
Kompression wihrend des Abstiegs fiihrt zu steigender Temperatur und sinkender relati-
ver Luftfeuchtigkeit. Zwischen 10 und 12 km Hohe kénnen die absinkenden Luftmassen aus
hochreichender Konvektion von CARIBIC vermessen werden. Mit Luftfeuchtigkeit meist
iiber 40 ppm liegt die Feuchtigkeit dieser absinkenden Luftmassen iiber dem ISOWAT I-
Messlimit. CARIBIC-Messungen erfassen daher in den Tropen sowohl D aufsteigender
geséttigter Luft als auch das 0D unterséttigter absinkender Luftmassen (Abbildung 73).
Im Mittel liegt die relative Luftfeuchtigkeit iiber Eis der Luftmassengruppe tropischer
Herkunft bei 72429 %. Damit sind das hohe 6D und die untersattigte Luftfeuchtigkeit der
tropischen Gruppe Hinweise auf einen signifikanten Anteil an Luftmassen aus hochreichen-
der Konvektion, die bis in Héhen oberhalb des CARIBIC-Fluglevels zwischen 10 und 12 km

reichte.

Abschnitt 5.3.1 gibt einen Uberblick zu publizierten §D-Messungen in tropischen Zyklonen,
die in den Regenbéndern Isotopologenverhéltnisse weit unter Rayleigh im Super-Rayleigh-
Bereich dokumentieren. Belegt sind diese Super-Rayleigh-Werte bis zu einer Hohe von
6,5km. CARIBIC-Messungen geben eine erste Information zu 6D in Ausflusshéhe. Ahnlich
wie 6D der extratropischen Luftmassen liegen auch §D der Luftmassen, die in Verbindung
mit tropischen Zyklonen beobachtet wurden, nah bei Rayleigh. Werte im Super-Rayleigh-
Bereich lassen sich aus CARIBIC-Messungen mit Hurrikan-Bezug jedoch nicht belegen.

Auffallige Unterschiede dieser Luftmassengruppe zu den extratropischen Messungen sind
die hohe mittlere # von 347+5K und die mittlere relative Luftfeuchtigkeit von 73426 %.
Letztere deutet auf einen Aufstieg der Luftmassen bis iiber das Fluglevel und ein anschlie-
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Abbildung 74: dD-Feuchtigkeits-Relation der Luftmassen tropischer Herkunft und Information
aus Riicktrajektorien. grau: Rayleigh-Kurven fiir unterschiedliche Bedingungen am Boden (Appen-
dix B.2). (a) Maximalhohe der Riicktrajektorien. Farbcode: Differenz der Flugzeughdhe bei der
Messung und der maximalen Hohe der Riicktrajektorien in §D-HsO-Gitterzellen von 20 %e-20 ppm.
rot: Absinkende Luftmassen. blau: Luftmassen, die sich auf konstanter Hohe bewegten oder im
Aufstieg begriffen sind. (b) Anderung der potentiellen Temperatur in Riicktrajektorien. Farbcode:
Differenz der gemessenen 6 und der maximalen 6, entlang der Riicktrajektorien in dD-HsO-
Gitterzellen von 20 %0-20 ppm. rot: 6 sank durch Strahlungskiihlung innerhalb der letzten 5 Tagen
um 5 K. blau: 0 stieg in den letzten 5 Tagen an oder war unveréndert.

Rendes Absinken hin.

CARIBIC dokumentiert fiir die UT unterschiedliche Signaturen in drei Luftmassengruppen
mit Herkunft aus Tropen, Extratropen und tropischen Zyklonen (Tabelle 11). Extratropi-
sche dD-Messungen in 10 bis 12 km Hohe beschrénken sich auf feuchte, geséttigte Luft. 6D
nah an der Isotopie des Rayleigh-Modells und hohe relative Luftfeuchtigkeit dieser Luft-
massengruppe deuten auf einen Aufstieg in WCBs hin. Tropische Luft in 10 bis 12 km Hohe
war im Mittel feuchter. 6D weit {iber der Isotopie des Rayleigh-Modells und unterséttigte
Luftfeuchtigkeit dieser Gruppe implizieren einen signifikanten Anteil von Luftmassen aus
hochreichender Konvektion. Luftmassen in Verbindung mit tropischen Zyklonen wiesen wie
Luftmassen aus den Extratropen ein niedriges dD nah bei Rayleigh auf und zeigten zugleich
relative Luftfeuchtigkeit und potentielle Temperatur wie die tropischen Luftmassen.

5.4. 0D(H,0) der tropischen UT

Abschnitt 5.3 belegt den Einfluss unterschiedlicher Transportpfade auf 6D der UT und
zeigt die hohe Variabilitdt des 0D in der tropischen UT zwischen 10 und 12km Héhe. Im
Folgenden wird das 0D der tropischen UT genauer untersucht, um Hinweise auf die Ursache
der weit gestreuten dD-Messungen zu finden.

5.4.1. Ein '06D(H20)-Paradox’?

Abbildung 74a zeigt dD in tropischen Luftmassen. Der Farbcode illustriert die maximale
Hohe der Riicktrajektorien relativ zur Flugzeughohe. Rote Farbe kennzeichnet Luftmassen
die sich innerhalb der letzten fiinf Tage 2,5 km iiber dem Fluglevel befanden (in etwa 14 km
Hohe), bevor sie auf das Fluglevel abgesunken sind. Blaue Farbe kennzeichnet Luftmassen,
die sich in den letzten fiinf Tagen auf der Hohe des Fluglevels befanden oder aufgestiegen
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Abbildung 75: (a) Haufigkeitsverteilung der gemessenen relativen Abweichung zu einer Rayleigh-
Referenzkurve (Gleichung 78). rot: Haufigkeitsverteilung. Die Haufigkeitsverteilung zeigt drei Mo-
den der relativen Abweichung zu Rayleigh. blau: Median der relativen Luftfeuchtigkeit in 10 %-
Intervallen der relativen Abweichung zu Rayleigh. (b) Wie Abbildung 74a, mit den Mittelwerten
der drei Moden. schwarze Linien: Mittelwerte der isotopischen Moden in ¢D-H;O-Darstellung.
dunkelgraue Linie: Rayleigh-Referenzkurve zur Berechnung der relativen Abweichung zu Rayleigh
(Appendix B.2).

sind.

Abbildung 74b erginzt diese Information um die Anderung der potentiellen Temperatur 6
entlang der Riicktrajektorien. Der Farbcode zeigt die Differenz von maximaler 6,5 entlang
der Riicktrajektorien und der gemessenen 6 der Luftmassen (Af). Qualitativ dhnelt die
Verteilung von Af der von Abbildung 74a und impliziert Strahlungskiihlung in der UT als
Ursache fiir das Absinken der untersuchten Luftmassen.

Wegen fallender Temperatur mit der Hohe (in diesem Bereich der Atmosphére) konzentrie-
ren sich die absinkenden Luftmassen aus groferer Hohe auf den trockeneren Feuchtigkeits-
bereich unter 200 ppm, wihrend aufsteigende Luftmassen sich in einem Feuchtigkeitsbereich
bis 560 ppm bewegen. Der Feuchtigkeitsbereich unter 200 ppm enthélt beide Luftmassenty-
pen. Die Isotopie in diesem Bereich zeigt ein paradoxes Verhalten. Bei gleicher Feuchtigkeit
liegt 6D der absinkenden Luftmassen deutlich iiber dem der aufsteigenden Luftmassen. Dies
entspricht dem Gegenteil des Erwarteten, da eine grofsere Hohe in der Troposphére {ibli-
cherweise einem hoheren Prozessierungsgrad der Luft und einem niedrigeren 6D entspricht.

5.4.2. Drei isotopische Haufigkeitsmoden in der tropischen UT

Um einen tieferen Einblick in die Ursachen der paradoxen tropischen dD-Charakteristik zu
erlangen, wird nun die Haufigkeitsverteilung der tropischen dD-Messungen untersucht. Bei
unterschiedlichen Feuchtigkeiten kann ein und das selben dD eine unterschiedliche Infor-
mation enthalten. So entspricht zum Beispiel dD=-—500 %o bei 500 ppm Feuchtigkeit etwa
der Isotopie des Rayleigh-Modells, wihrend das gleiche 6D bei 50 ppm Dehydrierungs-
Prozesse impliziert, die stark von einem graduellen Kondensationsprozess abweichen. Um
die dD-Messungen bei unterschiedlichen Feuchtigkeiten vergleichbarer zu machen, wird da-
her nun die Abweichung zu einer Rayleigh-Kurve betrachtet. Da der gleiche Prozess mit
steigendem Dehydrierungsgrad grofere absolute Abweichungen bewirken kann, wird eine
prozess-spezifischere relative Abweichung zum 0D des Rayleigh-Modells definiert:
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Abbildung 76: Hiufigkeitsverteilung der gemessenen relativen Abweichung zu einer Rayleigh-
Referenzkurve (Gleichung 78) in Untergruppen der Luftmassen tropischer Herkunft. (a) Tropische
Luftmassen zwischen 17,4 °N/S. (b) Luftmassen tropischer Herkunft, die bei geographischen Brei-
ten iiber 17,4 °N/S gemessen wurden.

0D Gesamt — 5DRauyleigh (H2 OGesamt )

Abweichung zu Rayleigh =
& yies dDMBL — 0DRayleigh (H2OGesamt)

relativ

1100 [in %] (78)

0D Gesamt: gemessenes 6D

dDRayleigh(H2Oqesamt ):  Rayleigh-Referenzwert (Appendix B.2) fiir die gemessene
Feuchtigkeit HoOgesamt

0DyveL=—80 %o: 0D in der marinen Grenzschicht

"Abweichung zu Rayleigh, .;'=0 bedeutet nach dieser Definition ein gemessenes dD, das
dem 0D der Rayleigh-Referenzkurve bei der gemessen Feuchtigkeit gleicht. Die relative
Abweichung zu Rayleigh betragt 100 %, wenn das gemessene 0D=—80 %o lautet.
Abbildung 75a zeigt die Haufigkeitsverteilung der relativen Abweichung zu Rayleigh tropi-
scher Luftmassen. Die Haufigkeitsverteilung zeigt drei isotopische Moden und ist ein Indiz
dafiir, dass in den Tropen verschiedene Transportprozesse Feuchtigkeit in 10 bis 12km
Hohe transportieren. Abbildung 75b zeigt die Lage der isotopischen Moden in der 6D-
HyO-Darstellung. Fine Mode liegt &hnlich wie die extratropischen Messungen nah bei der
Isotopie des Rayleigh-Modells und zeigt eine relative Abweichung zu Rayleigh von 22 %.
FEine zweite Mode zeigt ein deutlich hoheres dD und eine relative Abweichung zu Rayleigh
von 37 %. Eine dritte Mode gehort zu Luftmassen, die besonders weit abgesunken sind und
deren 6D relativ zu Rayleigh um 62 % erhoht ist.

Die blaue Linie in Abbildung 75a zeigt zusétzlich den Median der relativen Luftfeuchtigkeit
in 10 %-Intervallen der Abweichung zu Rayleigh. Sie sinkt mit zunehmender Abweichung
zu Rayleigh. Ubereinstimmend mit der Héheninformation von Riicktrajektorien ist die re-
lative Luftfeuchtigkeit hoch in der rayleigh-nahen Mode I und niedrig in der Mode III.

Die trimodale Verteilung ist ein Hinweis auf eine Mehrzahl tropischer Transportprozes-
se, die sich entweder im Typ oder in der Stdrke unterscheiden. Um die Signifikanz der
multimodalen Verteilung zu testen, wurden die dD-Messungen an Luftmassen tropischer
Herkunft in zwei Hélften geteilt. Um gleichzeitig zu zeigen, dass die Moden kein Resultat
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Abbildung 77: Messungen der Mode IIT mit besonders hohem dD. Messungen der Mode III
wurden nahe des Aquators iiber Afrika am 12. Dezember 2010 auf einem Flug von Frankfurt nach
Kapstadt und am 13. Dezember 2010 auf dem Riickflug von Kapstadt nach Frankfurt durchgefiihrt.

der geographischen Breite bei Probennahme sind, wurden die zwei Untergruppen in Ab-
héngigkeit der geographischen Breite gebildet. Die eine Hélfte der Proben wurde zwischen
17,4°N/S gemessen. Die andere Hélfte lag bei geographischen Breiten tiber 17,4°N/S. Ab-
bildung 76 zeigt die Haufigkeitsverteilungen der relativen Abweichung zu Rayleigh beider
Untergruppen. Die Moden I und II sind in beiden Untergruppen zu erkennen und daher
ein belastbares Merkmal. Die Mode III wurde ausschlieklich in Aquatornihe beobachtet.

5.4.3. Feuchtigkeitstransport in den Tropen

Hochreichende Konvektion ist ein wichtiger Transportkanal in den Tropen (Abschnitt
5.3.1). Aufgrund des mittleren tropischen thermodynamischen Profils mit geringer sta-
tischer Stabilitdt zwischen 5 bis 10 km Hoéhe konzentriert sich der Ausfluss tropischer Kon-
vektion auf zwei Hohenbereiche: Ein flaches Ausflusslevel zwischen 2 bis 5 km Hoéhe und
ein hohes Ausflusslevel zwischen 10 bis 17 km Hohe [Folkins und Martin 2005|. Konvektiver
Ausfluss iiber der LZRH bei etwa 14,5 km kann durch Strahlungswiarmung in der TTL auf-
steigen. Konvektiver Ausfluss unterhalb der LZRH sinkt im klimatologischen Mittel durch
Strahlungskiihlung ab [Folkins und Martin 2005 und kann zwischen 10 bis 12km Hohe
von CARIBIC vermessen werden.

Die isotopische Mode III gehort zu Luftmassen, die aus etwa 14 km Hohe stammen und
durch Strahlungskiihlung auf das CARIBIC-Fluglevel gesunken sind (Abbildungen 74 und
75). Sie wurden im Dezember 2010 auf einem Flug von Frankfurt nach Kapstadt und am
folgenden Tag auf dem Riickflug gemessen (Abbildung 77). Das besonders stark erhohte 6D
der Mode III zeigt daher lediglich eine meteorologische Situation {iber dem &quatornahen
Afrika, einer Region die bekannt ist fiir intensive und hochreichende Konvektion [Ran-
del et al. 2012]. Abschnitt 5.3.1 zdhlt verschiedene Prozesse auf, welche in hochreichender
Konvektion das 6D erhéhen kénnen. Abbildung 78 zeigt entsprechende Modellkurven. Die
gestichelte Modellkurve fasst den Einfluss verschiedener mdoglicher Prozesse in Mischpha-
senwolken®? aus Bolot et al. [2013] zusammen und liegt weit unter dem hohen D von Mode

52Beriicksichtigte Prozesse und Parameter:
Eine niedrige Glazifizierungshohe fiihrt bei der Dehydrierung frither zur stérkeren Fraktionierung tiber
Eis. Liegt die Glazifizierungstemperatur bei —11 anstatt bei —30°C (Rayleigh-Referenzkurve) steigt
0D bei 600 ppm um etwa 90 %o an ([Bolot et al. 2013], Fig. 7b).
Fliissiges Kondensat kann mit der Gasphase isotopisch equilibrieren. Hebung von unterkiihlter Fliissig-
keit (condensate retention) kann daher die isotopische Abreicherung reduzieren [Moyer et al. 1996|. Bei

133



-2.5

5D /%o
A Trajektorienhohe / km

1
o
[}

0

100 200 300

HZO / ppm

400 500

Abbildung 78: §D-Messungen in Luftmassen tropischer Herkunft im Vergleich mit Isotopologen-
Modellen fiir hochreichende tropische Konvektion. magenta (durchgezogene Linie): Vertikale
Durchmischung und Entrainment in Konvektion aus [Sherwood und Risi 2012], Fig. 3b. magenta
(gestrichelte Linie): Moglicher Einfluss verschiedener Prozesse in konvektiven Mischphasenwolken
nach [Bolot et al. 2013]. schwarze Linien: Mittelwerte der beobachteten isotopischen Haufigkeits-
moden in dD-HyO-Darstellung. Farbcode: wie Abbildung 74a. grau: Rayleigh-Kurven fiir unter-
schiedliche Bedingungen am Boden (Appendix B.2).

III. Die durchgezogene Modellkurve zeigt den moglichen Einfluss starker vertikaler Luft-
massenmischung und Entrainments in hochreichender Konvektion aus [Sherwood und Risi
2012|. Die Annahme starker Luftmassenmischung wihrend des Aufstiegs erzeugt ein deut-
lich hoheres 0D als Isotopologen-Prozesse in Misch-Phasen-Wolken, kann aber ebenfalls
die Beobachtungen der Mode III nicht erklaren. Die Messungen der Mode III implizieren
daher fiir die zwei Fliige einen starken Einfluss konvektiver Hebung von Eis (’Ice lofting’,
Abschnitt 5.3.1) in intensiver Konvektion, das 6D in Richtung der Isotopie von konvektiv
gebildetem Eis% verschiebt. Blossey et al. [2010] erzeugen mit einem wolken-auflésenden
Modell unter Beriicksichtigung von ’Ice lofting” 6D von bis zu —150 %0 in 10 bis 12km
Hohe.

Messungen der Mode II belegen mit ihrer hohen Abweichung zu Rayleigh ebenfalls den Ein-
fluss hochreichender Konvektion. Die relative Luftfeuchtigkeit von 70 % am Maximum der
Mode II deutet auf konvektive Hebung bis iiber das Fluglevel hin. Als mogliche Ursachen
fiir die Isotopie der Mode II kommt neben ’Ice lofting’ starke vertikale Luftmassenmischung
wie im Modell von Sherwood und Risi [2012] oder eine Kombination beider Prozesse in
Frage.

Mode I liegt nah bei Rayleigh. Damit impliziert Mode I eine wichtige Rolle gradueller
Dehydrierung mit effizienter Ausregnung. Da stratiforme Niederschlagsbildung durch ba-
rokline Zyklone und Wetterfronten in den Tropen keine Rolle spielt [Houze 1997|, muss
ein konvektiv verursachter Prozess dafiir verantwortlich sein. Die relative Luftfeuchtigkeit
in Abbildung 74 impliziert, dass es sich bei Mode I um aufsteigende Luftmassen handelt,

600 ppm steigt 6D im Fall maximaler ’condensate retention’ um etwa 30 %o an ([Bolot et al. 2013, Fig.
7c).
Spielt beim Gefrieren von Fliissigkeit der Wegener-Bergeron-Findeisen-Prozess (WBF) eine Rolle, kann
die unterschiedliche Fraktionierung iiber Fliissigkeit und Eis zu einer Anreicherung schwerer Isotopolo-
ge in der Gasphase fiihren. Bei 600 ppm kann dadurch 6D um etwa 20 %o ansteigen ([Bolot et al. 2013],
Fig. 8a).
Um den moglichen Einfluss der Prozesse zu illustrieren, wird bei 600 ppm eine Abweichung von 140 %o
zur Rayleigh-Referenzkurve angenommen. Da sich Luftmassen mit 600 ppm bereits iiber dem Mixed-
Phase-Regime befinden wird die weitere Dehydrierung nach dem Rayleigh-Modell berechnet.

63 D gis ~—100£100 %o [Webster und Heymsfield 2003].
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Tabelle 12: Mittelwerte von Spurengaskonzentrationen in den Luftmassen der isotopischen Mode I
(relative Abweichung zu Rayleigh: 21415 %) und der isotopischen Mode II (relative Abweichung
zu Rayleigh: 37+15 %).
=+: Standardabweichung

Kohlenstoffmonoxid Ethan Acetylen
Mode I 104+31 ppb 608£206 ppt 1202100 ppt
Mode 11 103+32 ppb 6324221 ppt  122+112ppt

die sich noch im Aufstieg befinden oder nach ihrem Aufstieg nicht weit abgesunken sind.
Hypothesen zur Erklarung der Isotopie von Mode I kénnen lauten:

1. In dem Fall, dass 0D von konvektivem Ausfluss und die Stirke von Konvektion zu-

sammenhéngen, ldsst sich das hohe dD absinkender Luftmassen durch besonders
intensive hochreichende Konvektion erklaren. Das 6D schwicherer Konvektion mit
Ausfluss auf dem Fluglevel konnte ndher an der graduellen Dehydrierung nach Ray-
leigh liegen. Um die bimodale Verteilung der Moden I und II zu erkléren, miisste
auch die Stiarke der Konvektion in zwei Maxima zerfallen. Die Starke und Haufigkeit
hochreichender Konvektion unterscheidet sich regional. Wegen ausgepragter Tages-
gange der Bodentemperatur ist sie besonders intensiv iiber tropischen Landmassen
und schwiécher in extratropischen Monsungebieten und maritimen Regionen [Xu und
Zipser 2012]. Moglicherweise ist die bimodale Verteilung daher Folge regelméfiger
Beobachtung kontinentaler und mariner Konvektion.
Emissionen der Industrie und der Biosphédre und die Verbrennung von Biomasse
erhohen die Konzentrationen von Kohlenstoffmonoxid, Ethan und Acetylen in der
kontinentalen ABL. Da die Lebensdauer dieser Spurengase in der ABL nur wenige
Monate betrégt, unterscheiden sich ihre Konzentrationen in der marinen und der kon-
tinentalen Grenzschicht [Gonzélez Abad et al. 2011|. Tabelle 12 zeigt die mittleren
Konzentrationen der drei Spurengase in Mode I und Mode II. Die Mittelwerte der
Spurengase unterscheiden sich in beiden Moden nur geringfiigig und sprechen daher
gegen marine und kontinentale Konvektionstypen als Ursache fiir die multimodale
Verteilung. Unterschiedliche Konvektionsstiarke in den Tropen und in Monsunregio-
nen ist ebenfalls als Ursache unwahrscheinlich, da beide Isotopie-Moden sowohl in
der tropennahen als auch in der tropenfernen Hélfte der tropischen Messungen re-
préasentiert sind (Abbildung 76).

2. 40% des tropischen Niederschlags ist stratiformer Natur und stammt aus langsam
aufsteigenden Luftmassen in mesoskaligen Konvektionssystemen (Abschnitt 5.3.1).
Langsame Dehydrierung durch stratiforme Niederschlagsbildung dhnelt der Beschrei-
bung des Transports in extratropischen WCBs und kann das niedrige 6D der Mode
I erkléren.

Luftmassen aus den zwei Transportkanélen 'starke hochreichende Konvektion’ und ’langsa-
mer Aufstieg in tropischen mesoskaligen Konvektionssystemen’ bieten daher eine plausible
Erklarung fiir die beobachtete Verteilung von 0D in der tropischen UT. Die zwei unter-
schiedlichen Transportprozesse konnen den unerwarteten Zusammenhang zwischen Isotopie
und Trajektorienhohe tropischer Luft und die multimodale Haufigkeitsverteilung der rela-
tiven Abweichung zu Rayleigh erklaren.

Die isotopische Haufigkeitsmode III enthélt nur wenig Daten und kennzeichnet Luftmassen
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aus hochreichender Konvektion iiber Afrika. Die grofe Hohe der Riicktrajektorien impli-
ziert besonders intensive Konvektion und das hohe dD dieser Mode impliziert fiir diese
Luftmassen einen groften Anteil von Feuchtigkeit aus ’Ice lofting’.

Die isotopische Haufigkeitsmode II gehort ebenfalls zu absinkenden Luftmassen aus hoch-
reichender Konvektion. Ubereinstimmend mit der Hohe von Riicktrajektorien deutet das
6D auf moderatere Konvektion als in Mode III hin. Das §D der Mode II impliziert 'Ice
lofting” und/oder starke Luftmassenmischung in Konvektion.

Die isotopische Héufigkeitsmode I zeigt Werte die relativ nah bei Rayleigh liegen. Das
6D und die hohe relative Luftfeuchtigkeit dieser Mode implizieren Dehydrierung durch
Bildung stratiformen Niederschlags in mesoskaligen Konvektionssystemen. Die bimodale
Verteilung der Moden I und II untermauert zudem das Auftreten zweier unterschiedlicher
Transportprozesse, die in den Tropen Feuchtigkeit in 10 bis 12 km Hdohe transportieren.

5.5. Zusammenfassung der ¢D(H,0)-Beobachtungen mit CARIBIC

Im Rahmen des Projekts CARIBIC ist zwischen 2010 und 2014 der weltweit erste Daten-
satz mit regelméfigen dD-Messungen der oberen Troposphére entstanden. Mit 75 Stunden
Messzeit (1 Hz, Messunsicherheit <80 %o) auf 49 Interkontinentalfliigen erweitern die Mes-
sungen deutlich die existierende und auf wenige Forschungskampagnen beschrinkte Daten-
basis. Im Mittelwert zeigt das gemessene 6D eine gute Ubereinstimmung mit existierenden
Beobachtungen.

Durch die grofe rdumliche Verteilung erlaubt es der neue Datensatz die isotopischen Si-
gnaturen von Luftmassen zu vergleichen, die in unterschiedlichen Transportkanélen in die
obere Troposphére transportiert wurden. Besonders niedriges 6D konnte extratropischen
Quellen wie WCBs zugeordnet werden. Luftmassen tropischer Herkunft zeigten im Mittel
ein deutlich hoheres 0D. Zwischen 100 und 150 ppm Feuchtigkeit lag es 98 %o iiber dem
6D der Luftmassen extratropischer Herkunft. Damit belegen CARIBIC-Messungen erst-
mals den Einfluss unterschiedlicher Transportkanédle und Dehydrierungs-Prozesse auf das
6D der oberen Troposphére.

Tropische dD-Messungen zeigten eine besonders hohe Variabilitdt, die Folge einer mul-
timodalen Haufigkeitsverteilung der Isotopie in den Tropen ist. In Verbindung mit der
Information aus Riicktrajektorien und Parametern wie der relativen Luftfeuchtigkeit im-
plizieren diese Messungen fiir die Tropen zwei wichtige Transportkanéle in 10 bis 12km
Hohe: Hochreichende Konvektion und langsamen Aufstieg in mesoskaligen Konvektions-
systemen.
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6. Zusammenfassung

In dieser Arbeit wurden Wasserisotopologe verwendet, um das Versténdnis iiber den at-
mosphérischen Teil des hydrologischen Kreislaufs zu erweitern. Die Arbeit erbringt wissen-
schaftliche Fortschritte in den Bereichen Instrumentenentwicklung, Messung und Isotopo-
logen-Modellierung, die zusammen neue Einblicke in Prozesse des hydrologischen Kreis-
laufs von der planetaren Grenzschicht bis zur oberen Troposphére erlauben.

In Abschnitt 3 wird eine 18-monatige Messreihe der Isotopologe HyO, H,'%O und HDO
aus Karlsruhe vorgestellt. 6D und 680 von Wasserdampf in Karlsruhe zeigten eine Ab-
héngigkeit von der Tageszeit, dem Wettergeschehen und der Jahreszeit.

Variationen der Wasserdampfisotopie im Tagesgang konnten einer lokalen bodennahen
Quelle zugeordnet werden und deuten auf tageszeitabhéngige Akkumulation schwerer Was-
serisotopologe in Pflanzenbléttern in den umliegenden Waldflichen hin. Beim Durchzug von
Wetterfronten wurden in Karlsruhe regelméfig fallende Isotopologenverhéltnisse beobach-
tet und Isotopie im Super-Rayleigh-Bereich gemessen. Ein Vergleich mit Wetterkarten des
Deutschen Wetterdienstes belegt einen signifikanten Zusammenhang zwischen Wetterfron-
ten und Isotopie im Super-Rayleigh-Bereich. Aus der Kombination von 6D- und §'%0-
Messungen lésst sich Isotopenaustausch zwischen fallendem Regen und Wasserdampf als
Hauptursache fiir die niedrigen Isotopologenverhéltnisse beim Durchzug von Wetterfronten
bestimmen. Im Winter hing die Wasserdampfisotopie in Karlsruhe stark von der Richtung
der zonalen Zirkulation ab. Im Fall blockierender Hochdruckgebiete im Osten kann sie sich
in Richtung West umkehren und kontinentale Luftmassen mit niedrigem Isotopologenver-
héltnis nach Karlsruhe transportieren.

Um die Saisonalitit der Zeitreihe zu untersuchen, wurde ein trajektorien-basiertes Isotopo-
logen-Modell entwickelt, das Anderungen der spezifischen Luftfeuchtigkeit entlang Riicktra-
jektorien als Ausregnung oder Feuchtigkeitseintrag durch Evapotranspiration interpretiert.
Mit Hilfe des Modells ist es moglich, die gemessenen Isotopologenverhéaltnisse in Karlsruhe
gut zu reproduzieren. Eine Analyse verschiedener im Modell représentierter Prozesse zeigt,
dass die Saisonalitit von dD und §'®O in Karlsruhe eine Folge von kondensationsbedingter
Dehydrierung ist, die zum Teil durch kontinentale Evapotranspiration kompensiert wird.
Die Saisonalitidt der Isotopologenverhéltnisse von Niederschligen und Bodenfeuchtigkeit
verstirkt den Effekt.

Der Anteil von Pflanzentranspiration an der kontinentalen Evapotranspiration hat Einfluss
auf die modellierte Isotopie in Karlsruhe und wird verwendet, um das Verhéltnis FT%* zu
bestimmen. Aus Vergleich von Modell und Messung lasst sich das mittlere européische
FT im Frithjahr / Sommer / Herbst auf 0,49-0,81 / 0,52-0,86 / 0,61-0,89 bestimmen. Damit
bietet die Kombination aus trajektorienbasiertem Isotopologen-Modell und Isotopologen-
Messung die Moglichkeit, FT mit einer Genauigkeit zu bestimmen, die sich im Bereich
der Streuung publizierter Werte anderer Verfahren bewegt. Der neue unabhéngiger An-
satz kann in Verbindung mit anderen Verfahren die Unsicherheit des mittleren européi-
schen FT verringern. Vor dem Hintergrund des zur Zeit schnell wachsenden Datensatzes
an Isotopologen-Messungen von Wasserdampf der planetaren Grenzschicht hat der neue
Ansatz zudem das Potential, FT in Zukunft deutlich genauer zu bestimmen.

Wahrend winterlicher Kélteeinbriiche wurden in Karlsruhe gelegentlich kontinentale Luft-
massen weit aus dem Osten beobachtet. Sie fiihrten zu Kélteperioden mit Temperaturen
weit unter dem Gefrierpunkt und weitrdumiger Schneebedeckung. Der Vergleich gemes-
sener und modellierter Isotopologenverhéltnisse impliziert zwei unterschiedliche Verduns-
tungsregimes in diesen Zeitrdumen, die von der Bodentemperatur abhéngen. Bei besonders

64 Pflanzentranspiration
Pflanzentranspiration+Bodenverdunstung
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niedrigen Bodentemperaturen (<-9,2 bis -2,4 °C) deutet die Isotopie auf annidhernd fraktio-
nierungsfreie Sublimation von Schnee hin. Bei hoheren Bodentemperaturen, die ndher unter
dem Gefrierpunkt liegen, impliziert der Vergleich von Messung und Modell fraktionierende
Verdunstung von Schnee durch Anschmelzen und die Ausbildung eines Fliissigkeitsfilms.
Die Berticksichtigung des Einflusses unterschiedlicher Verdunstungsregimes auf das Isoto-
pologenverhaltnis von Wasserdampf und Schnee hat weitreichende Implikationen und kann
helfen, die Genauigkeit von Wasserisotopologen als Proxy fiir Paldotemperaturen oder Al-
timetrie zu erhhen.

In Abschnitt 4 wird ein neues Konzept fiir die Kalibration von Instrumenten zur Messung
von Wasserisotopologen und eine Charakterisierung des ISOWAT I-Spektrometers gezeigt.
Es wird zudem ein Algorithmus zur Reduktion von Messunsicherheit durch optische Inter-
ferenzfringes vorgestellt, der es ermoglicht, die Messgenauigkeit von ISOWAT I um einen
Faktor 2 zu verbessern. Weiter wird ein automatisiertes Verfahren zur Bestimmung der
Messunsicherheit von ISOWAT I erldutert, das es erlaubt, unsichere Messungen objektiv
zu erkennen. Seit 2010 ist ISOWAT I Teil des Projekts CARIBIC, in dem regelméfig ein
Container mit Messinstrumenten auf einem Passagierflugzeug installiert wird. Uber ein
fest eingebautes Einlasssystemen konnen so auf Interkontinentalfliigen Konzentrationen
von ca. 100 Spurengasen in der oberen Troposphére und unteren Stratosphire vermes-
sen werden. Durch Erhohung der Messgenauigkeit von ISOWAT I um einen Faktor 2 und
durch die objektive Selektion von Messungen mit besonders hoher Messgenauigkeit ist es
moglich, 75 Stunden dD-in-situ-Messungen mit einer Messgenauigkeit besser als 80 %o aus
ISOWAT [-Messungen von 49 Interkontinentalfliigen zu extrahieren. Damit ist der weltweit
erste Datensatz mit regelméfigen §D-Messungen aus der oberen Troposphére entstanden,
der neue Einblicke in troposphérische Transportprozesse gibt.

Abschnitt 5 stellt die D-in-situ-Messungen vor, welche im Rahmen des Projekts CARIBIC
gemessen wurden. Der Datensatz ist einzigartig was den Umfang der Daten und die rdumli-
che und zeitliche Abdeckung der Messungen anbelangt. Zudem gibt der Datensatz erstmals
einen Einblick in dD der extratropischen oberen Troposphére.

Tropische §D-Messungen mit CARIBIC stimmen im Mittel gut mit dem iiberschaubaren
Datensatz veroffentlichter Messungen tiberein und zeigen bei niedriger Feuchtigkeit zuneh-
mende Abweichung der Isotopologenverhéltnisse von der Isotopie des Rayleigh-Modells fiir
graduelle Kondensation.

Durch die grofse rdumliche und zeitliche Abdeckung ermdglichen es dD-Messungen von
CARIBIC erstmals, den Einfluss unterschiedlicher Transportprozesse auf die Isotopie der
oberen Troposphére zu belegen. §D von Luftmassen extratropischer Herkunft bewegt sich
nah an der dD-Feuchtigkeitsrelation des Rayleigh-Modells und deutet auf einen relativ
langsamen Aufstieg der Luftmassen in Warm Conveyor Belts hin. Luftmassen mit tropi-
scher Herkunft zeigten bei Feuchtigkeiten zwischen 100 und 150 ppm im Mittel ein 98 %o
hoheres 9D als die extratropischen Luftmassen und belegen eine deutliche Erhéhung von
6D durch tropische hochreichende Konvektion.

0D-Messungen von CARIBIC geben zudem einen tieferen Einblick in tropische Transport-
pfade in 10 bis 12 km Hdéhe. Zwei isotopische Haufigkeitsmoden zeigen, dass in den Tropen
unterschiedliche Prozesse Feuchtigkeit in 10 bis 12 km Hohe transportieren. In Kombinati-
on mit der Information von Riicktrajektorien und relativer Luftfeuchtigkeit implizieren die
0D-Messungen, dass es sich dabei um Transport in hochreichender Konvektion und langsam
aufsteigende Luftmassen in tropischen mesoskaligen Konvektionssystemen handelt.
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A. Postprozessierung der ISOWAT I-Messungen

A.1. Die Postprozessierung von ISOWAT I-Spektren im Uberblick

In diesem Abschnitt wird die Vorgehensweise bei der Postprozessierung von ISOWAT I-
Messungen in einzelnen Schritten beschrieben. Eine ausfiihrliche Beschreibung der Schritte
folgt in den anschlieftenden Abschnitten.

1. Die Spitze-Spitze-2f-Signalamplituden AH216O755, Anpo,ss und AH%SO’SS der drei
Isotopologe werden fiir jedes Messspektrum bestimmt (Abschnitt A.2).

2. Die Feuchtigkeit jeder Messung cg,0 Messung Wird aus A H160,55 bestimmt. Zur best-
moglichen Durchfithrung der Nichtlinearitatskorrektur wird cfr,0 Messung mit Messun-
gen eines Hygrometers kalibriert, das simultan auf der CARIBIC-Plattform
misst (Abschnitt A.3).

3. Die Kalibrationsfaktoren K der einzelnen Kalibrationen werden berechnet und die
Nichtlinearitétskorrektur f.(cs,0 Messung) fiir jede Messung bestimmt (Abschnitt 4.2.4).

4. Die Kalibrationsspektren werden einer virtuellen Leistungsnormierung unterzogen

(Abschnitt A.4).

5. Niederfrequente Interferenzfringes werden durch ein Polynom zweiter Ordnung gefit-
tet und aus den Messspektren entfernt (Abschnitt A.5).

6. Hochfrequente Fringes aus der MPC werden durch Glattung der Spektren mit einer
469 MHz-Rechteckfunktion unterdriickt (Abschnitt A.5).

7. Wandernde Fringes werden in den normierten Kalibrationsspektren identifiziert. Da-
zu wird die Differenz der einzelnen normierten Kalibrationsspektren zum Mittelwert
aller Kalibrationen wihrend eines Fluges berechnet (Kalibrationsresiduen)(Abschnitt

A5).

8. Wihrend eines Fluges kann sich die Hintergrundabsorption durch verénderliche Luft-
feuchtigkeit im Optik-Gehduse &ndern. Dies verfilscht die virtuelle Leistungsnormie-
rung der Kalibrationsspektren. Kalibrationsresiduen werden um diesen Effekt korri-

giert (Abschnitt A.6).

9. Die korrigierten Kalibrationsresiduen werden von den einzelnen Messspektren sub-
trahiert und die Unsicherheit durch wandernde Fringes U;; nach Fringekorrektur
abgeschétzt. Der Einfluss von wandernden Fringes wird so bis auf die Unsicherheit
Ur,1 auf eine mittlere Stérung zusammengefasst. Diese mittlere Stérung entspricht
der Fringe-Komponente im gemittelten Kalibrationsspektrum eines Fluges. Im Fall
kontinuierlich wandernder Fringes ist diese mittlere Storung gering.

10. Zeitstabile Fringe-Komponenten im Bereich der HDO-Absorptionslinie werden nicht
durch die Korrektur erfasst und bewirken einen HDO-Linienbias, der vor allem bei
niedriger Feuchtigkeit zu Messunsicherheit fiihrt. Durch Vergleich von 6D der
trockensten Messungen eines Fluges mit der UT/LS-Isotopie wird dieser Bias be-
stimmt und die Unsicherheit durch zeitstabile Fringes Uj2 nach Bias-Korrektur ab-
geschiitzt (Abschnitt A.7).

11. Appo,sskorrigiert UNd Kiomigiert Dach Subtraktion der Kalibrationsresiduen werden
bestimmt und Rp berechnet.
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Abbildung 79: Bestimmung der 2{-Signalamplituden in ISOWAT I-Messspektren. Ags x (blau):
Spitze-Spitze-Amplitude Ap160 55 Kalibration der H,'60-2f-Absorptionslinie bei einer Kalibrati-

on mit 550 ppm Feuchtigkeit. Agsm (rot): Spitze-Spitze-Amplitude AH21607SS der H,'¢0-2f-
Absorptionslinie bei einer Messung mit 100 ppm Feuchtigkeit. griine Kreuze (von links nach rechts

auf beiden 2f—LlIlleIl)I AH216O,Millinlunl,lillksv AH%GO,Maximuma AH%GO,Minimum,rcchtS'

12.

A.2.
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Unsicherheiten im Rahmen der Kalibration Uy, instrumenteller Leistungsdrift Up,
Nichtlinearitétskorrektur Ur und optischer Interferenzen Uy, Urs werden fiir je-
de Einzelmessung berechnet und zur Gesamtunsicherheit U4 zusammengefasst (Ab-
schnitt 4.2.4).

Bestimmung der 2f-Signalamplitude

. Die Messspektren werden mit quadratischen Splines auf zehnfache Auflésung inter-

poliert (2560 Punkte).

Die Spitze-Spitze-Amplitude des H,'90-2f-Signals Apso,ss wird fiir jedes Mess-
spektrum bestimmt (Abbildung 79). Da fiir geringe Konzentration einer Zielspe-
zies die Form des 2f-Signals erhalten ist, wird zur Amplitudenbestimmung in der
2f-Spektroskopie haufig ein Formfit von Messspektrum an ein Kalibrationsspektrum
durchgefiihrt (vgl. z.B. [Dyroff et al. 2010]). Wegen relevanter Feuchtigkeitsabhéngig-
keit der 2f-Form von H216O zwischen 5 und 800 ppm wird A H190,55 hier nicht durch
einen Formfit sonder nur iiber Minima und Maximum der 2f-Strukturen bestimmt:

AH%SO,SS = AH%SO,Maximum_()? 5'‘4H216O,Minimum,links_07 5'AH2160,Minimum,rechts (79)

Die Breite und Form der aufgezeichneten Absorptionsstrukturen héngt leicht vom
Laserarbeitspunkt ab, der wihrend eines Fluges gewohnlich driftet. Daher wird auch
fir HDO und H,'®0 auf einen Formfit verzichtet und die Amplitude des 2f-Signals
iiber die Spitze-Spitze-Amplitude bestimmt.



A.3. Absolutkalibration der Feuchtigkeit

1. Die absoluten HoO-Konzentrationen werden iterativ bestimmt:

AH%GO,SS ) fc(cHgO,Kalibration)
AH%SO,SS,Kalibration fC(CHQO,Messung)

CH50 ,Messung = * CH50,Kalibration (80)

CH,0,Messung, CH,0,Kalibration:  Feuchtigkeit wiahrend einer Messung bzw. Kalibration

Anie0,ss: 2f-Amplitude von Hy'®O withrend einer Messung
Ap160,55 Kalibration' 2f-Amplitude von Hy'%O withrend der Bubblerkalibration
f.(ca,0): Nichtlinearitétskorrektur von Hy'®O (vgl. f. in Gleichung 60)

CH»0,Kalibration liegt bei 500£50 ppm und lésst sich aus ISOWAT I-Messungen allein
nicht rekonstruieren (keine Normierung auf einfallende Lichtintensitét).

2. Durch Vergleich mit einem parallel messenden Hygrometer [Dyroff et al. 2014] wird
die mittlere cp,0 Kalibration fir einen Flug bestimmt. Uber einen Flug betrigt die
Unsicherheit von ¢g,0 Kalibration durch Leistungsdrift weniger als 6 %.

A.4. Virtuelle Normierung der Kalibrationsspektren

Die regelméfigen Kalibrationsmessungen definierter Isotopie ermoglichen die Identifikation
wandernder Fringes im Bereich der HDO-Linie. Voraussetzung zum Vergleich verschiede-
ner Kalibrationsspektren ist eine Leistungsnormierung der Kalibrationsspektren. Wegen
definierter Isotopie der Kalibrationen kann eine virtuelle Leistungsnormierung mithilfe der
Amplituden von Hy'%0 und H,'¥O durchgefiihrt werden, die wegen stiirkerer Amplituden
weniger durch Fringes verfilscht sind, als die Amplitude von HDO.5?

1. Als Vergleichsspektrum wird der Mittelwert aus allen Kalibrationsmessungen wéh-
rend eines Fluges bestimmt (meist 18 Kalibrationen). Dieses Vergleichsspektrum
dient lediglich als grobe Referenz fiir die folgende Normierung.

2. Ein aktiver Line-Lock-Algorithmus hilt bei Anderungen der Lasertemperatur die
H,'00-Linie durch Nachfiihrung des Laser-Injektionsstroms auf fester Position im
2f-Messspektrum. Durch Arbeitspunktverschiebungen des Lasers werden Messspek-
tren jedoch gestaucht oder gestreckt. Die Positionen von HDO und H,'80 im 2f-
Messspektrum kénnen dadurch wandern. Auf Grundlage der Positionen der Hy'®O-
und HQISO—Linie wird die Frequenzachse der einzelnen Kalibrationen daher quadra-
tisch auf die Achse des Vergleichsspektrums interpoliert (Abbildung 80a).

3. Die Amplitude der 2f-Signale von HzlﬁO, HDO und H2180 ist proportional zur ein-
fallenden Lichtintensitét (Abbildung 82a). (a) Thermisch bedingte Dejustage des
optische Aufbaus fithrt zu Anderungen der einfallenden Lichtintensitit und damit
zu Anderungen der 2f-Signalamplitude. Die relative Anderung im Fall von Dejustage
ist gleich fiir alle 3 Linien. (b) Verschiebungen des Laserarbeitspunktes fithren zu
einer frequenzabhingigen Anderung der 2f-Amplitude. In erster Néherung verhilt
sich diese linear mit der Frequenz. Wegen (a) und (b) wird mit Hilfe der H,'%O-
und HQISO—Amplituden eine virtuelle Normierung der Kalibrationsspektren auf das
Vergleichsspektrum durchgefiihrt (Abbildung 80b).

55Da alle Kalibrationsspektren auf die Hy'®O-Amplitude normiert werden, enthalten Residuen zum mitt-
leren Kalibrationsspektrum per Definition keine H,'®O-Komponente. Die Subtraktion der Residuen
eignet sich darum nicht zur Korrektur von H,'® O-Messungen.
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Abbildung 80: Bestimmung der Residuen aus den regelméfigen Kalibrationsmessungen im Flug.
(a) Anpassung der Frequenzachse. Um Messspektren verschiedener Kalibrationsmessungen verglei-
chen zu kénnen, werden die Kalibrationsspektren (blau) auf Grundlage der H,'60-2f- und H,'®0-2f-
Linienpositionen durch quadratisch Interpolation auf die Frequenzachse eines Vergleichsspektrums
(schwarz) geschoben. (b) Virtuelle Leistungsnormierung. Fiir eine virtuelle Leistungsnormierung
werden die einzelnen Kalibrationsspektren nach Anpassung der Frequenzachse mit einer linearen
Funktion (griin) multipliziert, so dass anschliefend die Amplituden der H,'¢O-2f- und H,'®0-2f-
Absorptionslinien den Amplituden im Vergleichsspektrum (schwarz) gleichen.

(c) Aus den Kalibrationsmessungen bestimmte Residuen im Bereich der HDO-2f-Absorptionslinie.
Um die Residuen (schwarz) aus den Kalibrationsmessungen zu ermitteln, wird der Mittelwert der
gesteckten und normierten Kalibrationsspektren gebildet und von den gesteckten und normierten
Kalibrationsspektren subtrahiert. Im Fall langsam wandernder Fringes dhneln sich die Residuen
aufeinander folgender Kalibrationen (rot) und ermdglichen eine effiziente Korrektur. griin: 2f=HDO-
Absorptionslinie bei 30 ppm Feuchtigkeit und 6D von —100 %e.
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A.5. Erfassung von Fringes wahrend der Kalibrationen

Durch Fringes niedriger Periodizitéat und breitbandige Absorption durch Hintergrundfeuch-
tigkeit bei hoherem Druck aufserhalb der Messzelle kann es zu Linear- und Kriimmungsan-
teilen der 2f-Nulllinie kommen. Sie werden durch ein Polynom 2. Grades gefittet und aus
den Messspektren entfernt.

Fringes hoher Periodizitéat (grofe Resonator-Lénge, vor allem aus Multi-Reflexions-Zelle:
32 cm, entspricht 469 MHz freien Spektralbereichs) werden in der Postprozessierung mit ei-
nem Tiefpassfilter aus allen Spektren (Mess- u. Kalibrationsspektren) herausgefiltert. Dazu
werden die Spektren mit einer 469 MHz-Rechteckfunktion gefaltet.

Dominierende Unsicherheitsquelle hin zu niedrigen Feuchtigkeiten sind Fringes mit einer
ahnlichen Periodizitét oder Breite wie die 2f-Absorptionsstrukturen (Abbildung 80c). Sie
tragen deutlich zur 2f-Amplitude von HDO bei, lassen sich nicht tiefpass-filtern ohne die
2f-Strukturen selbst stark zu veréndern und haben gleichzeitig eine so niedrige Periodizi-
tét, dass Amplitude und Phasenlage nur ungenau aus den Messspektren bestimmt werden
konnen. Thre Amplitude und Phase kann stark wahrend eines Fluges variieren. Im Mittel
iiber alle Messungen mit CARIBIC entspricht ihre Spitze-Spitze-Amplitude einer optischen
Dichte (OD) von ~7,1-107° (zum Vergleich OD der HDO-Linie bei 10 ppm, 6D=0, 40m
Absorptionsstrecke, 60 hPa Druck: 4,7 - 107°).

Zur Verbesserung der Messgenauigkeit wurden verschiedene Strategien zur Reduktion von
Fringes in der Postprozessierung untersucht:

(a) Charakterisierung von Fringes und Berticksichtigung in einem Mehrkomponentenfit,
moglicherweise in Verbindung mit einer Verfolgung tiber mehrere Spektren. Die Ermittlung
von Fringefrequenzen kann dabei iiber die Fourieranalyse von Fringes in der 2f-Nulllinie
oder durch Bestimmung der Absténde relevanter optischer Komponenten geschehen. We-
gen nicht-harmonischer Komponenten (leichte Forménderung der Linien), dem Auftreten
von Fringes mit &hnlicher Periodizitat (Schwebungen), verdnderlicher Position der Ab-
sorptionslinien im 2f-Spektrum (durch driftenden Laserarbeitspunkt) und verénderlicher
Leistungsnormierung (ebenfalls durch driftenden Laserarbeitspunkt; sichtbar als Anderung
der Fringeamplitude tiber das Messspektrum) sind Losungen mittels Mehrkomponentenfit
fiir ISOWAT T jedoch ungenau.

(b) Bestimmung der 2f-Nulllinie (Residuum%). Ist das Residuum zeitlich stabil, geniigt
es dieses einmal zu bestimmen und von den Messungen zu subtrahieren. Vor allem im
Feldeinsatz und auf Flugzeugen &ndern sich Amplitude und Phasenlage der Fringes durch
thermische Dejustage optischer Bauteile, sodass eine Bestimmung des Residuums zeitnah
zur Messung notwendig wird.

Zur Bestimmung des Residuums kann eine Nullluftmessung durchgefithrt werden. Da an
Bord des Flugzeugs bisher nur Trockenluft mit Restfeuchtigkeit von 4 ppm zu Verfiigung
steht, wird diese Moglichkeit momentan nicht genutzt. Um den Messbereich hin zu niedrige-
ren Feuchtigkeiten zu erweitern, ist die Implementierung einer effizienteren Lufttrocknung
zur Nullmessung jedoch eine vielversprechende Option.

(c) Eine weitere Moglichkeit der Residuumsbestimmung ist der Vergleich eines Messspek-
trums definierter Isotopie mit einem Idealspektrum gleicher Isotopie und die Bestimmung
des Residuums aus der Differenz der beiden Spektren. Als Messspektren definierter Isotopie
empfehlen sich die regelmiifig aufgezeichneten Kalibrationsspektren. Als Idealspektrum®”

56Residuum = Differenz aus Messspektrum und einem idealen Spektrum ohne Fringes.

57 Grundsétzlich kommt als Idealspektrum ein berechnetes synthetisches Spektrum (Abschnitt 4.2.4) in
Frage. Vorteil des synthetischen Spektrums ist die vollstdndige Fringefreiheit, ein Nachteil ist der leichte
Formunterschied zu den analogen Messspektren. Da schon ein geringer Unterschied in der Linienform
zwischen Messspektrum und Idealspektrum zu kiinstlichen Residuen fiihrt, wird als Idealspektrum ein
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wird ein aus mehreren Kalibrationen gemitteltes Spektrum verwendet®®. Das gemesse-
ne Idealspektrum ist den Messungen dhnlicher als ein synthetisches Spektrum und durch
Mittlung tiber mehrere Kalibrationsspektren wird aufserdem auch im gemessenen Ideal-
spektrum das Fringe-zu-Signal-Verhéltnis klein.

Im Folgend wird ein Verfahren beschrieben, um Residuen aus gemitteltem Idealspektrum
und Kalibrationsmessungen zu extrahierenden, die in Abstédnden von 30 Minuten durch-
gefiihrt werden. Die Groke und Anderung des Kalibrationsresiduums gibt Aufschluss iiber
die Messunsicherheit durch Fringes. Gleichzeitig lasst sich durch Subtraktion der Residuen
von den Messungen eine effiziente Reduktion der Messunsicherheit erreichen (Abbildung
54b).

1. Ein Idealspektrum wird durch Mittlung der frequenzkorrigierten und normierten Ka-
librationsspektren (Abschnitt A.4) bestimmt. Zeitstabile oder systematische Stérun-
gen sind auch im Idealspektrum enthalten und werden in A.7 behandelt.

2. Die Residuen wahrend der Kalibrationen (Kalibrationsresiduen) ergeben sich nun als
Differenz von frequenzkorrigierten und normierten Kalibrationsspektren zum Ideal-
spektrum.

3. Die Kalibrationsresiduen werden auf die urspriingliche Frequenz-Achse und Normie-
rung zuriickgefithrt. Zur Korrektur eines Messspektrums wird zwischen vorherge-
hendem und nachfolgendem Kalibrationsresiduum zeitlich interpoliert. Anschliefend
wird dieses interpolierte Spektrum vom Messspektrum subtrahiert.

4. Fiir Systemzustédnde mit stabilem Residuum sind §D-Messungen bis hinab zu 40 ppm
bei Unsicherheiten <100 %o moglich. Bei instabilen Bedingungen (vor allem in der ers-
ten Flugstunde) konnen auch Messungen bei 200 ppm Unsicherheiten von 100 %o iiber-
steigen. Abbildung 80c zeigt typische Kalibrationsresiduen wéhrend eines Messfluges.
Durch Subtraktion der Residuen von den Messungen wird die Unsicherheit durch
wandernde Fringes auf die Unsicherheit durch Verdnderung der Fringes zwischen
zwei Kalibrationen reduziert. Im Fall langsam wandernder Fringes ist die Anderung
des Residuums zwischen zwei Kalibrationen nur gering. Abbildung 80c¢ illustriert dies
mit zwei rot markierten aufeinander folgenden Kalibrationsresiduen. Abbildung 53
illustriert wie Fringes wihrend eines Fluges langsam iiber die HDO-Absorptionslinie
wandern. Die Unsicherheit durch wandernde Fringes nach Subtraktion der ermittel-
ten Resiuden Uy ; wird fiir jede Messung aus der Differenz von vorhergehendem und
nachfolgendem Residuum bestimmt:

gemitteltes Kalibrationsspektrum vorgezogen.

%8Das gemessene Idealspektrum eines Fluges enthilt spezifische Charakteristika der analogen Modulati-
onselektronik wie mittlere Position des Laserarbeitspunktes, Filter- und Modulationskonstanten. Diese
konnen sich zwischen zwei Fliigen durch das Verstellen mechanischer Potentiometer beim Abkiihlen
andern. Es wird daher fiir jeden Flug ein neues Idealspektrum aus den Kalibrationen abgeleitet.

162



2000

® Rohmessung
e nach Biaskorrektur

15001}

1000

500§ -

0D / %o

200 400 600 800
HZO / ppm

Abbildung 81: HDO-Bias-Korrektur am Beispiel eines CARIBIC-Fluges mit grofser zeitstabi-
ler Fringe-Komponente vom 23. September 2010. Durch einen hohe Stérungsanteil im gemittelten
Idealspektrum im Bereich der HDO-Linie (HDO-Bias) zeigen alle Messungen dieses Fluges bei
niedrigen Feuchtigkeiten ein zu hohes 6D (blau). Durch Einschrinkung des 6D der trockensten
Messungen wihrend des Fluges auf mogliche Werte, kann der HDO-Bias bestimmt und die Mes-
sunsicherheit der feuchteren Messungen reduziert werden (rot).

o [(ResHl — Resi)\,’j})] _ CH,0 Kalibration

U= 1000 - = [in %o (81)
AHDO,SS,Kalibration CH50,Messung
Ura: Unsicherheit von 6D (bezogen auf VSMOW) durch wandernde Fringes
Res;, Resjyq: Kalibrationsresiduen
AHDO,SS,Kalibration:  2f-Amplitude von HDO bei der Kalibration
o: Standardabweichung des Residuendifferenz im Bereich vy bis 14
um das HDO-2f-Signal
V1 — Vo: doppelter Abstand der zwei 2f-Minima
CH,O" Feuchtigkeit bei einer Messung bzw. bei der Kalibration
=0,41: empirischer Faktor, der im Labor so bestimmt wurde, dass Ur

in 68 % der Zeit grofer ist als die gemessene Unsicherheit durch
wandernde Fringes

5. Zur Unsicherheit Uy kommt Unsicherheit Uyo durch mogliche zeitstabile Fringe-
komponenten im Idealspektrum. Fiir den Fall ausschliefslich zeitstabiler Fringes ent-
halt das Idealspektrum die komplette Storung, die Kalibrationsresiduen und Uy
verschwinden. Fringeanteile im Idealspektrum verdeutlichen einen flugspezifischen
mittleren HDO-Bias (Abbildung 81) und fiithren zu systematischer Messunsicherheit
vor allem bei niedriger Feuchtigkeit. Verdienst der Methodik ist daher bis hier, die
Messungen auf eine konstante mittlere Stérung zusammen zu fassen. Im Fall langsam
aber kontinuierlich wandernder Fringes wird gleichzeitig auch die mittlere Stérung
gering.

6. Im Labor kann der messreihen-spezifische HDO-Bias durch eine Nullluftmessung be-
stimmt werden. Im Flug kann eine Bias-Abschéitzung auf Grundlage des 6D der
trockensten Messungen in der Stratosphére durchgefiithrt werden (A.7).
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Abbildung 82: Fringe-Korrektur bei fallender Hintergrundfeuchtigkeit im Flug. (a) Eingestrahlte
Lichtleistung. Die eingestrahlte Leistung an der Messzelle &ndert sich durch Dejustage optischer
Bauteile (blau), Verschiebung des Laserarbeitspunkts (rot) und Anderung der Feuchtigkeit au-
fserhalb der Messzelle (orange). Gestrichelte Linien zeigen von links nach rechts die Position der
H,'60-, HDO- und H,'*®O-Absorptionslinien. (b) Bestimmung der HDO-Komponente in den Re-
siduen, die aus den Kalibrationsmessungen abgeleitet wurden. In den Residuen (blau) wird mit
Hilfe von Singuldrwertzerlegung die HDO-Komponente identifiziert. Im Fall konstanter Hinter-
grundfeuchtigkeit werden die HDO-Komponenten allein durch wandernde Fringes verursacht. Die
HDO-Komponenten illustrieren daher die Korrektur der Messungen durch Subtraktion der Residu-
en von den Messspektren. Im Fall verdnderlicher Hintergrundfeuchtigkeit wird ein Teil der HDO-
Komponente durch die virtuelle Leistungsnormierung erzeugt. Dieser Teil wird aus dem Residuum
entfernt (rot). (c) Bestimmung der hintergrundbedingten Teile der HDO-Komponenten, am Bei-
spiel des CARIBIC-Fluges vom 23. November 2010. Um die HDO-Komponenten der Residuen durch
sinkende Hintergrundfeuchtigkeit abzuschétzen, wird fiir jedes Residuum die HDO-Komponente
durch Singuldrwertzerlegung bestimmt (blaue Kreuze). Auf Grundlage einer angefitteten Expo-
nentialkurve (rote Linie) wird die HDO-Komponente durch sinkende Hintergrundfeuchtigkeit aus
den Residuen entfernt (rote Kreuze, vgl. auch rotes Residuum in b).
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A.6. Fringe-Korrektur bei veranderliche Hintergrundfeuchtigkeit

1.

Feuchtigkeit bei hoherem Druck auferhalb der Messzelle fiihrt zu breitbandiger Ab-
sorption im untersuchten spektralen Messbereich durch Absorption starker benach-
barter HoO-Linien. Dies reduziert die einfallende Lichtintensitat an der Messzelle um
~15 % bei 20.000 ppm Luftfeuchtigkeit auferhalb der Messzelle. Um weitere ~5 % re-
duziert sich die Leistung um die beprobte Hy'®O-Linie herum (Abbildung 82a) durch
Hintergrundabsorption der beprobten Linie bei héherem Druck auferhalb der Mess-
zelle® . Eine Anderung der Hintergrundfeuchtigkeit hat daher auf Iy, H100 grofseren
relativen Einfluss als auf Io, zpo und I g1sp. Die 2f-Amplitude der 3 Absorptionsli-

nien wird daher bei Anderungen der Hintergrundfeuchtigkeit entkoppelt. Dies fiihrt
dazu, dass die virtuelle lineare Amplituden-Normierung mit H,'%0 und H,'80 feh-
lerhaft wird und normierte Kalibrationsspektren ein hintergrundabhéngig iberméfig
starkes /schwaches HDO-Signal enthalten konnen. Auch in den Kalibrationsresiduen
kann deshalb féalschlicherweise eine hintergrundabhéngige HDO-Komponente enthal-
ten sein.

Zur Bereinigung der hintergrundbedingten HDO-Komponente der Kalibrationsre-
siduen wird der HDO-Anteil in jedem Kalibrationsresiduum durch Singuldrwert-
zerlegung (Komponenten: HDO-Linie in Idealspektrum, Gleichspannungs-, Linear-
und Kriimmungsanteil) bestimmt (Abbildungen 82b/c). Bei konstanter Hintergrund-
feuchtigkeit entspricht diese HDO-Komponente der jeweiligen Stérung durch Fringes
und illustriert den Effekt der Residuumskorrektur. Uber einen Flug typischerweise
fallende Hintergrundfeuchtigkeit (steigendes I, H2160) fihrt nach der virtuellen Nor-
mierung zu fallender HDO-Komponente in den Kalibrationsspektren. Es wird daher
eine Exponentialkurve an die HDO-Komponenten der Kalibrationsresiduen gefittet
(least-squares-Fit) und die Kalibrationsresiduen werden um eine HDO-Komponente
entsprechend der Exponentialkurve bereinigt™. Abbildung 82c zeigt die bestimmten
HDO-Komponenten in Kalibrationsresiduen fiir einen Flug ohne und mit Hinter-
grundbereinigung.

Aus der Differenz der maximalen und minimalen hintergrundbereinigten
HDO-Komponenten (Kmax,kmin) wahrend eines Fluges wird die maximale
dD-Messunsicherheit durch Fringes ohne Korrektur abgeschétzt:

Rmax — Fmin CH0,Kalibration

2 CH50 ,Messung

UI,max - (82)

CH,O0 Kalibration—b00£50 ppm:  Feuchtigkeit bei den Kalibrationen
CH»0,Messung: Feuchtigkeit bei einer Messung

Im Mittelwert aller Messungen mit CARIBIC betragt Ur max 140 %o bei 100 ppm.

. Aus der Standardabweichung der HDO-Komponenten s wéhrend eines Fluges wird

die mittlere dD-Unsicherheit durch Fringes ohne Korrektur abgeschétzt:

CH50,Kalibration

(83)
CH50,Messung

UI,mittel = 0'(’{)

%Der Einfluss von Hintergrundabsorption auf die einfallende Lichtintensitit wird nicht durch Subtraktion
des 2f-Hintergrundsignals korrigiert.

"Fine Bereinigung aller Kalibrationsresiduen um ihre HDO-Komponente wiirde die Residuumskorrektur
neutralisieren.
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Im Mittelwert aller Messungen mit CARIBIC betragt Ur mittel 85 %0 bei 100 ppm.

HDO-Bias-Korrektur

. Zeitstabile Fringekomponenten fiihren zu flugspezifischen Biases bei den Absorpti-

onslinien. Vor allem die Messungen der schwachen HDO-Absorptionslinie kénnen
dadurch verfdlscht werden und erfordern eine HDO-Bias-Korrektur:

R CHDO,Messung — HDO-Bias __ CHDO Messung — HDO-Bias
D pr—

~ 84)
0B (
CH2160,Messung - H2 O-Bias CHZH"O,Messung

mit €160 Messung > H,'60-Bias

Besonders stark wird der Bias-Effekt bei trockenen Bedingungen deutlich. Die Bias-
Korrektur wird daher aus den trockensten Messungen wahrend eines Fluges abgelei-
tet, indem diese auf einen Referenzwert wie z.B. D der Stratosphére gezogen werden.
Per Definition entsprechen die trockensten Messungen anschlieffend dem Referenz-
wert und enthalten keine niitzliche Information mehr. Hin zu hoheren Feuchtigkeiten
sinkt rasch die Unsicherheit durch Annahme eines Referenzwertes.

. Stabile Laborbedingungen mit konstanter Hintergrundfeuchtigkeit rechtfertigen nach

Korrektur wandernder Fringes abgesehen von der Unsicherheit Uy ; die Annahme ei-
nes konstanten HDO-Bias fiir eine Messreihe. Im Flug kénnte Unsicherheit bei der
exponentiell verlaufenden Residuenbereinigung den Korrektureffekt minimieren. Ent-
sprechende Unsicherheit wird abgeschétzt auf Grundlage von Messfliigen (N=21) die
ihr trockenste 5 %-Perzentil zwischen 4 und 8 ppm haben. Fiir diese Fliige werden
die dD-Messungen unter 8 ppm in 4 Abschnitte i=1,2,3,4 gleicher Messzeit geteilt,
fiir jeden Abschnitt der Mittelwert M; gebildet und abschliefsend die Standardabwei-
chung on(My, My, Ms, My) berechnet. oy betrigt 238 %¢. Dies entspricht etwa der
erwarteten Messunsicherheit durch wandernde Fringes (nach Korrektur, vgl. Ur; in
Abbildung 57) und deutet auf eine geringe zusitzliche Unsicherheit durch Anderung
der Hintergrundfeuchtigkeit nach der durchgefiihrten Hintergrundbereinigung hin.

Grundlage fiir die HDO-Bias-Korrektur bilden das trockenste 5 %-Perzentil. Es wird
fir jeden Flug bestimmt und die mittlere Feuchtigkeit (cq,0 trocken) und Isotopie
(0Dgrocken ) im 5 %-Perzentil berechnet. Fiir 21 Fliige liegt ¢f,0 trocken ZWischen 4 und
8 ppm. Die Standardabweichung o (d Diyocken ) fiir diese Fliige betrégt 1179 %o (1341 %o
ohne Korrektur wandernder Fringes). d Dipocken ist auf mittlere 238 %o gut definiert
(s. letzter Punkt). Durch Einschréankung auf den physikalisch sinnvollen Messbereich
mit dD von —1000 bis 0 %o oder Annahme einer UT/LS-Isotopie von 6D=—600 %o
ldasst sich daher die Messunsicherheit reduzieren.

Der HDO-Bias fiir einen Flug wird nun nach Gleichung 84 so bestimmt, dass 6 Diyocken
dem angenommenen Referenzwert entspricht. Durch Subtraktion des HDO-Bias von
allen HDO-Konzentrationsmessungen eines Fluges wird Ur 2(¢H,0 trocken) durch zeit-
stabile Fringekomponenten von 1179 %o bei 4 bis 8 ppm auf die Unsicherheit des
Referenzwertes U oy (CH,0,trocken) sowie 238 %o Unsicherheit Ur 2q(CH,0, trocken) bei
der Bestimmung von ¢ Diyocken reduziert. Vermutlich liegt der dD-Referenzwert im
Intervall —600+100 %0 [Moyer et al. 1996; Kuang 2003; Hanisco et al. 2007; Sayres
et al. 2010; Steinwagner et al. 2010; Randel et al. 2012]. Da im Fall starker kon-
vektiver Eishebung [Webster und Heymsfield 2003| oder besonders starker gradueller
Isotopenabreicherung nach Rayleigh der Referenzwert starker als 100 %o von der An-
nahme —600 %o abweichen kann und nur wenige in-situ Messungen von 6D der UT /LS



existieren, wird eine konservativere Uy 2p(CH,0 trocken) von 200 %o veranschlagt. Unter
Annahme quadratischer Fehleraddition folgt:

UI,2(CH20,trocken) - \/UI,2a(CHgO,trocken)2 + UI,2b(CHzO,trocken)2 - 311%0 (85)

bei 6 ppm.

5. Fiir Messungen bei hoherer Feuchtigkeit als c,0 trocken sinkt Ur o rasch und wird
abgeschétzt als:

CH50 trocken

(86)
CH50,Messung

UI,Q(CHQO,Messung) = 311%¢ -

B(?son.der? gering ist die Messunsicherheit fiir eine gegebene ¢p160 Messung 11 Fliigen
mit niedriger ¢y,0,trocken-

6. Fiir Fliige mit hoher ¢y,0 trocken liberwiegt ab c,0 trocken =22 ppm die Unsicherheit
durch Annahme eines Referenzwertes Uj o, die Messunsicherheit. Fiir diese Fliige
wird keine Bias-Korrektur durchgefiihrt und angenommen:

6 ppm

— (87)
CH50,Messung

UL?(CHzO,Messung) = 1179%o -

7. Die gesamte Unsicherheit durch optische Interferenzen U wird abgeschétzt als:

Ur=/U?, + U7, (88)

Ur,i: Unsicherheit durch wandernde Fringes nach Korrektur
Urj2:  Unsicherheit durch zeitstabile Fringekomponenten nach Korrektur

8. Die Annahme eines falschen Referenzwertes kann zu einer Datensatzsystematik fiih-
ren. Zur Abschitzung einer moglichen Datensatzsystematik Uy o, wird angenommen,
dass vollstéandiges Ur 2p(CH,0 trocken) von 200 %o systematischer Natur ist, also der
mittlere mit —600 %o angenommene Referenzwert fiir 6 Diyocken bel —400 oder —800 %o
liegen konnte.

Durch kiinftige Implementierung einer Nullluftmessung wird sich diese Unsicherheit
deutlich reduzieren lassen.

9. Bemerkung: Grundsétzlich ist es denkbar, als Endwert die mittlere Isotopie bei
trockenen Bedingungen zu verwenden. Diese Moglichkeit wird nicht genutzt, da
die statistische Unsicherheit des auf CARIBIC gemessenen mittleren Endwerts von
=760 %0 (Mittel von 6 Dirockens Mit CH,0 trocken ZWischen 4 und 8 ppm) £292 %o be-
tragt.

Abbildung 57 zeigt die iiber alle CARIBIC-Messungen gemittelten Uy 1, Ur 2, und Ur g
bei verschiedenen Feuchtigkeiten. Abbildungen 54 und 55 demonstrieren die hohe Effizienz
des beschriebenen Verfahrens mit Labormessungen und mit dD-Messungen auf CARIBIC.
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Tabelle 13: Parametrisierungen von Druck-Temperatur-Profilen fiir die Berechnung von Rayleigh-
Kurven. Die Parametrisierungen sind giiltig von 77 bis Ts. Bei Temperaturen unter 77 wird adia-
batische Expansion von Luft angenommen.

al a2 a3 Ty [°C] T2 [°C] Anzahl Profile
Tropen (<15°N/S) 0,0919 11,6635 561,8893 —63 +30 157
Subtropen (20-30°N)  0,1088 12,9987 591,1024  —59 126

Extratropen (>40°N) 0,0653 12,1648 696,0926 —62 +23 233

B. Sadulenmodelle zur Untersuchung von éD(H;0) der UT

B.1. Berechnung von Rayleigh-Kurven fiir unterschiedliche Klimazonen

Die 0D /H50-Relation des idealisierten Rayleigh-Modells [Rayleigh und Ramsay 1894, Dans-
gaard 1964, Johnson et al. 2001a| dient in dieser Arbeit als Referenz bei der Diskussion
von Isotopologen-Messungen. Das Modell nimmt eine abkiihlende Luftmasse an, aus der
Feuchtigkeit durch Kondensation entfernt wird, sobald eine relative Luftfeuchtigkeit von
100 % erreicht ist.

Nach Gleichung 11 wird graduelle Dehydrierung und Abreicherung schwerer Isotopologe
entlang mittlerer vertikaler Temperaturprofile angenommen, die mit CARIBIC gemessen
wurden:

dinR = (a(T) — 1)ding (89)

dinR: Anderung des Logarithmus des Isotopologenverhltnisses
a(T):  Fraktionierungsfaktor iiber Fliissigkeit nach Horita und Wesolowski [1994]
oder Eis nach Jancso und Van Hook [1974]

ding:  Anderung des Logarithmus des Volumenmischungsverhiltnisses von HyO

Der Séttigungsdampfdruck von HoO zur Berechnung der relativen Luftfeuchtigkeit wurde
entsprechend der Parametrisierungen von Tabazadeh et al. [1997] iiber Fliissigkeit bzw.
Marti und Mauersberger [1993] iiber Eis angenommen.

Da die Fraktionierungsfaktoren zu niedrigen Temperaturen hin ansteigen, ist die Abrei-
cherung schwerer Isotopologe stiarker, wenn ein grofer Teil der Dehydrierung bei niedrigen
Temperaturen stattfindet. Isotopische Abreicherung ist darum abhéngig von dem gewéhl-
ten Feuchtigkeits-Temperatur-Profil. Da die Sattigungsfeuchtigkeit von Druck und Tempe-
ratur abhéngt, bedeutet dies eine Abhéngigkeit der Isotopie vom Druck-Temperatur-Profil.
Fiir die Berechnung der Rayleigh-Kurven wurden mittlere Druck-Temperatur-Profile ver-
wendet, die aus Messungen wihrend 467 Starts und Landungen mit CARIBIC berechnet
wurden. Fiir Tropen, Subtropen und mittlere Breiten wurde jeweils ein mittleres Druck-
Temperatur-Profil bestimmt und parametrisiert als (Tabelle 13):

P=al-T*+a2-T +a3 (90)

P:  Druck in hPa
T: Temperatur in °C

Abbildung 64 zeigt Rayleigh-Kurven, welche fiir die drei Druck-Temperatur-Profile und
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unterschiedliche Feuchtigkeit am Boden berechnet wurden. In 10 bis 12km Hohe ist der
Einfluss des Druck-Temperatur-Profils auf 6D kleiner als £7 %o. Deutlich grofer ist der
FEinfluss der Feuchtigkeit am Boden. Zur Diskussion der CARIBIC-Messungen wird daher
immer eine Schar von Rayleigh-Kurven fiir unterschiedliche Bedingungen am Boden ge-
zeigt.

Zwischen —40°C und 0°C konnen sich bei geringer Konzentration von Kondensations-
keimen Mischphasenwolken ausbilden. Als Glazifizierungstemperatur wurden daher hier
—30°C angenommen. Entsprechend wurde bis —30 °C Isotopenfraktionierung und Dampf-
druck iiber Fliissigkeit [Horita und Wesolowski 1994] und unter —30°C Fraktionierung
tiber Eis [Jancso und Van Hook 1974] angenommen.

Wegen der stiarkeren Fraktionierung iiber Eis fiihrt eine héhere Glazifizierungstemperatur
zu niedrigerem JD /HO und wiirde die Abweichungen zu Rayleigh in Abschnitt 5 ein wenig
erh6hen. Eine niedrigere Glazifizierungstemperatur von —40°C wiirde die mittlere tropi-
sche Abweichung zu Rayleigh in Abschnitt 5 um 9% reduzieren (vgl. auch [Bolot et al.
2013]).

B.2. Referenzkurven

In Abschnitt 5 werden Rayleigh-Kurven als Referenz fiir kondensationsbedingte Dehydrie-
rung verwendet.

Grau schattierte Fliachen in den Abbildungen werden genutzt, um die Bandbreite an
Rayleigh-Kurven fiir unterschiedliche Bedingungen am Boden zu illustrieren. Die Kurven
wurden wie in Abschnitt B.1 beschrieben fiir das mittlere tropisches Druck-Temperatur-
Profil berechnet. Fiir die unterste Rayleigh-Kurve wurde am Boden eine Temperatur von
26,5 °C, relative Luftfeuchtigkeit von 80 % und kontinentales 6D von —130 % angenom-
men. Die hochste Rayleigh-Kurve entspricht 20 °C, relativer Luftfeuchtigkeit von 60 % und
marinem 6D von —80 %o.

Um die relative Abweichung zu Rayleigh zu berechnen, wurde ebenfalls das mittlere tropi-

sche Druck-Temperatur-Profil verwendet und am Boden eine Temperatur von 22 °C, eine
relative Luftfeuchtigkeit von 70 % und ein 6D von —130 %o angenommen.
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