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Zusammenfassung

Das mesoskalige Modellsystem KAMM/DRAIS wird im Rahmen dieser Arbeit um

das Aerosolmodul MADE erweitert, um das troposph�arische Aerosol sowohl bez�uglich

seiner Zusammensetzung als auch bez�uglich seiner Gr�o�enverteilung m�oglichst de-

tailliert zu behandeln. Insbesondere wird das Aerosolmodul MADE um die Behand-

lung der Substanz Ru� erg�anzt. Hierbei wird der Alterungsprozess von Ru� durch

Koagulation der Ru�teilchen mit l�oslichen Partikeln und durch Kondensation von

Schwefels�aure auf den Ru�partikeln, wodurch der Ru� von einer externen in eine

interne Mischung �ubergeht und seine hygroskopischen Eigenschaften �andert, para-

metrisiert.

Mit dem so erweiterten Modellsystem wird f�ur zwei Themenschwerpunkte die Wir-

kung des Aerosols auf die physikalischen und chemischen Bedingungen in der Tro-

posph�are untersucht. Beim ersten Themenschwerpunkt handelt es sich um die Quan-

ti�zierung des Einusses der heterogenen Hydrolyse von Disticksto�pentoxid (N2O5)

auf die troposph�arische Chemie bei Sommersmogbedingungen. Diese Reaktion ist

von besonderer Bedeutung, da sie in den atmosph�arischen Sticksto�haushalt ein-

greift, und sich damit auch auf die Photochemie auswirken kann. Die Untersuchun-

gen zeigen, dass es zur Beurteilung des Einusses der Hydrolyse von N2O5 nicht

ausreicht, nur die chemischen Prozesse allein zu betrachten, sondern dass ebenso die

Wirkung von Transportprozessen miteinbezogen werden muss. Es zeigt sich au�er-

dem, dass Substanzen, die bei der n�achtlichen Chemie eine Rolle spielen, stark davon

beeinusst werden, ob die Hydrolyse ber�ucksichtigt wird oder nicht, w�ahrend diese

Reaktion f�ur die Ozonkonzentration am Tage eher von untergeordneter Bedeutung

ist. So wird Sticksto�trioxid (NO3) bei Ber�ucksichtigung der Hydrolyse im Mittel

um 70 % reduziert, w�ahrend die Unterschiede beim Ozon maximal 5 % betragen.

Im zweiten Themenschwerpunkt werden die optischen Eigenschaften des Aerosols

behandelt. Auf der Basis der berechneten Aerosolverteilungen wird gezeigt, wie sich

die ExtinktionskoeÆzienten ableiten lassen. Ausgehend davon wird ein Verfahren zur

Bestimmung der Sichtweite entwickelt. Es zeigt sich, dass es bei der Bestimmung

der Sichtweite wichtig ist, der r�aumlichen Variabilit�at des ExtinktionskoeÆzienten

entlang des Sehstrahls Rechnung zu tragen. Schlie�lich wird die Kenntnis der Ex-

tinktionskoeÆzienten dazu eingesetzt, die Auswirkungen des Aerosols auf die an der

Erdober�ache ankommende solare Strahlung zu untersuchen. Die Ergebnisse zeigen,

dass die Strahlungsussdichte am Boden unter den betrachteten Bedingungen um

maximal 25 Wm�2 verringert wird. Von diesem E�ekt sind 30 % auf die Wirkung

der Ru�partikel zur�uckzuf�uhren.
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1 Einleitung

Mit fortschreitender Industrialisierung ver�andern anthropogene Emissionen in zu-

nehmendem Ma�e die chemische Zusammensetzung der Atmosph�are. Die Atmo-

sph�arenforschung konzentrierte sich f�ur lange Zeit auf die Untersuchung der Aus-

breitung und Umwandlung von gasf�ormigen Luftbeimengungen. Diese Schwerpunkt-

legung wurde durch Ph�anomene wie den Sommersmog, der in den 1940er Jahren zu

neuartigen Panzensch�aden in S�udkalifornien f�uhrte, beg�unstigt. In den folgenden

Jahren haben zahlreiche Studien zum Verst�andnis dieser photochemischen Prozes-

se beigetragen (Fiedler 1998, Fiedler 2000, Poppe und Zimmermann 2000, Vogel

et al. 2000). Chemie-Transport-Modelle haben inzwischen ein Stadium erreicht,

das die Prognose von Sommersmogepisoden erlaubt (Jakob et al. 2001, Brandt

et al. 2001, Kiilsholm et al. 2001) und es weiterhin m�oglich macht, in Verbindung

mit in-situ-Messungen zur Entscheidungs�ndung in umweltpolitischen Fragen bei-

zutragen (Obermeier et al. 1995).

In der Atmosph�are sind jedoch au�er den gasf�ormigen Luftbeimengungen auch ge-

waltige Mengen an festem und �ussigem Material, dem atmosph�arischen Aerosol,

suspendiert. Der Begri� Aerosol bedeutet w�ortlich
"
in Luft gel�ost\ und bezeichnet

im strengen Sinne ein Tr�ageruid mit darin suspendierten Partikeln. H�au�g wird

der Begri� jedoch f�ur die Partikel selbst verwendet. Der Kenntnisstand bez�uglich

der Vorg�ange in der Aerosolphase weist im Moment noch wesentlich gr�o�ere L�ucken

auf als der der Gasphase. Hohe Anforderungen werden an die Messtechnik gestellt,

da zur umfassenden Charakterisierung des atmosph�arischen Aerosols nicht nur die

Messung der Masse und der chemischen Zusammensetzung ausreicht, sondern auch

weitere Parameter, wie die Gr�o�enverteilung und der Mischungszustand des Ae-

rosols, bestimmt werden m�ussen. Die Beschreibung des atmosph�arischen Aerosols

mittels dreidimensionaler Modellierung erfolgt im Moment ebenfalls noch weniger

detailliert als die der Gasphasensubstanzen. In den letzten Jahren ist die Bedeutung

des atmosph�arischen Aerosols jedoch immer mehr ins wissenschaftliche Interesse

ger�uckt.

Die Wirkung der atmosph�arischen Aerosolpartikel auf die Luftqualit�at erstreckt sich

�uber einen weiten Bereich r�aumlicher Skalen und greift in zahlreiche Prozesse im
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System der Atmosph�are ein.

Das atmosph�arische Aerosol wirkt sich zum einen auf den Strahlungshaushalt der

Atmosph�are aus. Am einfachsten zu beobachten ist dies an der reduzierten Sichtweite

in belasteten Luftmassen. Aerosolpartikel verursachen einen direkten Klimaantrieb,

indem sie kurzwellige Sonnenstrahlung zur�uckstreuen und Strahlung absorbieren

(IPCC (Intergovernmental Panel of Climate Change) 2001). Weiterhin sind Aero-

solpartikel bei den Prozessen der Wolkenbildung wichtig, was gleichzeitig mit einem

indirekten Klimaantrieb verbunden ist.

Da ein Gro�teil des Aerosols, die so genannten Sekund�arpartikel, aus gasf�ormigen

Vorl�aufersubstanzen gebildet wird, besteht eine enge Verbindung zwischen Gas- und

Aerosolphase. An der Ober�ache des atmosph�arischen Aerosols laufen weiterhin

zahlreiche chemische und physikalische Umwandlungen ab, die sich auf den Spu-

rensto�haushalt auswirken. Die atmosph�arische Chemie kann daher nur verstanden

werden, wenn Gasphase und Aerosolphase gekoppelt betrachtet werden. Die Prozes-

se, die zur Entstehung des Ozonlochs in der Stratosph�are �uber der Antarktis f�uhren,

sind ein Beispiel daf�ur (Fischer 1994). Doch auch in der Troposph�are laufen hete-

rogene Reaktionen ab, deren Einuss auf die troposph�arische Chemie Gegenstand

aktueller Forschung ist (Schurath 1999).

Aktuelle epidemologische Studien zeigen, dass durch atmosph�arische Aerosolpartikel

akute und langfristige gesundheitliche E�ekte verursacht werden k�onnen (Dockery

und Pope 1996, Pope und Dockery 1996, Lippmann et al. 2000, Wichmann et al.

2000). Bei erh�ohter Aerosolbelastung steigt die Zahl der Menschen mit Erkran-

kungen der Atemwege und des Herz-Kreislauf-Systems. Die H�au�gkeit der Asth-

maanf�alle nimmt zu, vorzeitige Todesf�alle treten auf. Allerdings sind die genauen

Mechanismen, die zu einer Sch�adigung f�uhren, im Moment noch ungekl�art. So wird

beispielsweise diskutiert, ob die Gr�o�e der Partikel allein ausschlaggebend f�ur die

gesundheitsgef�ahrdende Wirkung ist oder ob und in welchem Ma�e die Zusammen-

setzung der Partikel eine entscheidende Rolle spielt. Die Europ�aische Kommission

hat aufgrund dieser Risiken im April 1999 die Richtlinie (1999/30/EG) verabschie-

det. Diese nennt Grenzwerte f�ur die Partikelmasse, die wesentlich tiefer liegen als die

Werte, die bisher in Deutschland galten. Diese Grenzwerte werden in Deutschland

und in anderen europ�aischen L�andern zur Zeit in vielen Gebieten �uberschritten. Es

d�urfte schwierig werden, die neuen EU-Werte in Deutschland einzuhalten, weil �uber

viele Quellen und Verbreitungsmuster der Aerosolpartikel noch zu wenig bekannt ist.

Das Umweltbundesamt spricht sich in diesem Zusammenhang auch f�ur den Einbau

von Partikel�ltern in Kraftfahrzeugen aus.
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Wie bei den Prozessen in der Gasphase, bietet die numerische Modellierung mit

einem komplexen Chemie-Transportmodell auch f�ur die Aerosolphase eine M�oglich-

keit, Erkenntnisse bez�uglich der Entstehung und Ausbreitung von Aerosolpartikeln

und ihrer Wechselwirkung mit der Umgebung zu gewinnen. Dabei ist es wichtig,

sowohl die Zusammensetzung als auch die Gr�o�enverteilung der Partikel zu ber�uck-

sichtigen.

Ziel dieser Arbeit ist es, mit Hilfe eines numerischen Modells die Aerosolverteilung in

der Mesoskala zu beschreiben und ihre Wirkung auf die chemische Zusammensetzung

der Troposph�are und auf den Strahlungshaushalt zu untersuchen.

Das regionale Modellsystem KAMM 1/DRAIS 2 (Tangermann-Dlugi und Fiedler

1983, Nester et al. 1987, Adrian und Fiedler 1991, Vogel et al. 1995), in Verbindung

mit dem Aerosolmodell MADE3 (Binkowski und Shankar 1995, Ackermann et al.

1998) stellt daf�ur eine eine geeignete Basis dar. Eine Beschreibung des Modellsystems

�ndet sich in Kapitel 3. Eine allgemeine �Ubersicht �uber den aktuellen Stand der

Modellierung von Aerosolprozessen wird in Kapitel 2.3 gegeben.

Bez�uglich der untersuchten Fragestellungen werden zwei Schwerpunkte gesetzt. Der

erste Schwerpunkt betri�t die Untersuchung der Wechselwirkung der Aerosolphase

und der Gasphase aufgrund einer heterogenen Reaktion, der Hydrolyse von N2O5 an

der Ober�ache von �ussigen Aerosolteilchen. W�ahrend f�ur eine Reihe der identi�zier-

ten, an der Ober�ache von Aersolen ablaufenden Reaktionen gezeigt werden konnte,

dass sie f�ur die atmosph�arische Chemie nicht relevant sind (Saatho� et al. 2001),

ist die Rolle der heterogenen Hydrolyse von N2O5 Gegenstand aktueller Forschung.

Dentener und Crutzen (1993) leiten aus ihrer Studie einen signi�kanten Einuss

dieser Reaktion auf die troposph�arische Chemie ab. Die besondere Bedeutung dieser

Reaktion liegt darin, dass sie in den Stickoxidhaushalt der Troposph�are eingreift

und somit modi�zierend auf die Bildung von Photooxidantien wirken kann. In die-

ser Arbeit wird die Relevanz dieser Reaktion f�ur die troposph�arische Chemie im

regionalen Bereich untersucht. Dabei ie�en aktuelle Labordaten f�ur die Reaktions-

wahrscheinlichkeiten (Wahner et al. 1998, Mentel et al. 1999) und im Gegensatz zu

Dentener und Crutzen (1993) berechnete Aerosolverteilungen ein. Die Ergebnisse

dieser Untersuchung werden im Kapitel 4 dargelegt.

Der zweite Schwerpunkt besteht in der Erweiterung des Aerosolmoduls MADE um

die Substanz Ru� (Kapitel 5). Bisher waren in MADE als chemische Substanzen

1Karlsruher Atmosph�arischesMesoskaligesModell
2Dreidimensionales Regionales Ausbreitungs Immissions Simulationsmodell
3Modales Aerosoldynamikmodell f�ur Europa
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Ammonium, Sulfat, Nitrat und Wasser vorgesehen. Die prim�ar emittierte Substanz

Ru� stellt einen wichtigen Bestandteil des troposph�arischen Aerosols dar und soll-

te daher im Rahmen eines numerischen Ausbreitungsmodells repr�asentiert werden.

Diese Erweiterung liefert einen wesentlichen Beitrag zur vollst�andigeren Behandlung

des troposph�arischen Aerosols mit einem numerischen Modell. Dabei wird besonders

auf die Parametrisierung des Alterungsprozesses von Ru� Wert gelegt, durch den die

hygroskopischen Eigenschaften der Ru�partikel ver�andert werden. Dies wirkt sich

auf das Wachstumsverhalten der Ru�partikel, auf ihre optischen Eigenschaften und

letztlich auf ihre Lebensdauer aus.

Aus den mit dem so erweiterten Modellsystem berechneten Aerosolverteilungen f�ur

das Modellgebiet Baden-W�urttemberg werden anschlie�end die optischen Eigen-

schaften des Aerosols bestimmt (Kapitel 6). Darauf aufbauend wird ein Verfahren

zur Bestimmung der Sichtweite aus den berechneten Aerosolverteilungen entwickelt

(Kapitel 6.1). Abschlie�end wird der durch die Aerosolbelastung verursachte Ein-

uss auf die Photolyseraten sowie die �Anderung des Strahlungsusses am Erdboden

untersucht (Kapitel 6.2). Hierbei wird der Einuss von Ru� quanti�ziert.



2 Grundlagen

W�ahrend Spurengase durch einen Parameter, n�amlich durch ihre Konzentration

charakterisiert werden k�onnen, bedarf es zur Beschreibung des atmosph�arischen

Aerosols der Kenntnis mehrerer Parameter. So spielen au�er der chemischen Zu-

sammensetzung die Gr�o�enverteilung, die Morphologie, der Phasenzustand und der

Mischungszustand des Aerosols eine entscheidende Rolle f�ur sein physikalisches und

chemisches Verhalten.

Grunds�atzlich k�onnen zwei unterschiedliche Kategorien von Aerosolpartikeln unter-

schieden werden. Als Prim�arpartikel bezeichnet man solche Partikel, die direkt in die

Umgebung emittiert werden. Dazu geh�oren Mineralstaub, Seesalz und Partikel, die

als Folge von Verbrennungprozessen entstehen. Werden die Partikel demgegen�uber

aus Vorl�aufersubstanzen in der Gasphase gebildet, spricht man von Sekund�arpar-

tikeln. Die unterschiedlichen Bildungsprozesse bedingen, dass sich die Durchmes-

ser der atmosph�arischen Aerosolpartikel �uber mehrere Gr�o�enordnungen erstrecken.

Zur Grobeinteilung des Aerosols werden h�au�g von Junge (1952b) oder Whitby und

Sverdrup (1973) gepr�agte Begri�e verwendet, die in Tabelle 2.1 gegen�ubergestellt

sind. Die gesamte Aerosolpopulation setzt sich demzufolge aus mehreren, sich �uber-

lagernden Einzelpopulationen zusammen, die sich durch unterschiedliche Quellen

auszeichnen und durch unterschiedliche Senken aus der Atmosph�are entfernt wer-

den. Diese Quellen und Senken bestimmen den Lebenslauf des Aerosols und werden

im folgenden Abschnitt 2.1 genauer erl�autert.

2.1 Lebenslauf des troposph�arischen Aerosols

Wie andere Spurensto�e unterliegt auch das Aerosol einem Kreislauf, der aus unter-

schiedlichen Quellen gespeist wird und �uber physikalische und chemische Transfor-

mationen bis zur Deposition reicht. Im vorangehenden Abschnitt wurden bereits die

beiden Produktionsmechanismen f�ur neue Partikel genannt, die Dispersion von fe-

stem oder �ussigen Material auf der einen Seite und die Nukleation von gasf�ormigen

Substanzen auf der anderen Seite (Junge 1952a). W�ahrend die Nukleation aus der
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Tabelle 2.1: Grobeinteilung des atmosph�arischen Aerosols nach dem Partikelradius.

(Nach Winkler (2000))

Radiusbereich in

�m

dt. Bezeichnung nach Junge

(1952b)

engl. Bezeichnung nach

Whitby und Sverdrup

(1973)

0,01 { 0,1 Aitkenpartikel Nucleation mode

0,1 { 1 Gro�e Partikel Accumulation mode

> 1 Riesenpartikel Coarse mode

Gasphase zu sehr kleinen Partikeln f�uhrt, deren Durchmesser im Nanometerbereich

liegen, ist das Dispersionsaerosol von seiner Gr�o�e her eher den Riesenpartikeln zu-

zuordnen. Allerdings sind die Grenzen beim Dispersionsaerosol ie�end. Auch im

Gr�o�enbereich von 0,1 { 1 �m sind Partikel zu �nden, die durch Dispersion entstan-

den sind. Eine der umfangreichsten Zusammenstellungen typischer Aerosolgr�o�en-

verteilungen sind bei Jaenicke (1988) zu �nden.

W�ahrend ihres Aufenthaltes in der Atmosph�are sind die Partikel zahlreichen Pro-

zessen ausgesetzt, die ihre Gr�o�enverteilung und ihre chemische Zusammensetzung

ver�andern. Kondensationsprozesse f�uhren zu einem Teilchenwachstum, umgekehrt

k�onnen �uchtige Substanzen auch wieder evaporieren und Partikelmasse und -radius

verringern. Die Abbildung 2.1 zeigt schematisch die Prozesse, die die Gr�o�enver-

teilung und die chemische Zusammensetzung des atmosph�arischen Aerosols modi-

�zieren. Die Lebensdauer von sehr kleinen Partikeln wird durch die Koagulation

aufgrund der Brownschen Bewegung begrenzt. Die E�ektivit�at der Koagulation

nimmt in einem Gemisch verschieden gro�er Partikel mit abnehmenden Teilchen-

radius schnell zu (Junge 1952a). Dieser Prozess bewirkt einen Massentransfer von

kleinen zu gro�en Teilchen. Ein weiterer e�ektiver Verlustprozess f�ur kleine Partikel

ist die trockene Deposition, da diese ebenfalls zu kleinen Radien hin stark zunimmt.

Bei sehr gro�en Teilchen ist der ma�gebliche Prozess, der zu ihrer Entfernung aus

der Atmosph�are f�uhrt, die Sedimentation. F�ur Teilchen im mittleren Gr�o�enbereich

(0,1 { 1 �m) sind weder Koagulation noch Sedimentation besonders e�ektiv, auch

die trockene Deposition weist in diesem Intervall ein Minimum auf. Die Partikel

sammeln sich demzufolge in diesem Gr�o�enbereich an, weswegen man hierbei vom

Akkumulationsbereich oder Akkumulationsmode spricht. Die Lebensdauer dieser

Partikel wird { wenn sie �uber die entsprechenden hygroskopischen Eigenschaften



2.1 Lebenslauf des troposph�arischen Aerosols 13

Emissionen von gasförmigen
Vorläufersubstanzen

Emissionen von
Primärpartikeln

dp < 0.01 mµ 0.01 < dµ µm mp < 0.1 0.1 < dµ µm mp < 1 1 < dµ µm mp < 10

Gasmoleküle WolkentropfenP A R T I K E L

homogene
Reaktionen

Nukleation Koagulation

trockene Deposition

Evaporation

nasse Deposition

Reaktionen im
Wolkentropfen

Reaktionen im
Wolkentropfen

Koagulation

heterogene Reaktionen

Kondensation Koaleszenz

Aktivierung

Abb. 2.1: Schema der mikrophysikalischen Prozesse, die die Gr�o�enverteilung und

die chemische Zusammensetzung des atmosph�arischen Aerosols bestimmen. dp be-

zeichnet den Durchmesser der Partikel. (Nach Raes et al. (2000))

verf�ugen { vor allem durch die nasse Deposition bestimmt.

Die unterschiedlichen Quellen von Grobpartikeln und Feinpartikeln haben zur Fol-

ge, dass sich auch die chemische Zusammensetzung der beiden Partikelsorten un-

terscheidet. Bei den Grobpartikeln dominieren Substanzen wie Na, Cl, Fe, Si, Ca

und Al. Dagegen besteht der Hauptanteil der Masse bei den Feinpartikeln aus Sulfat

(SO2�
4 ), Ammonium (NH+

4 ) und Nitrat (NO�3 ), sowie aus organischem und elemen-

tarem Kohlensto�. Die Tabelle 2.2 zeigt die Zusammensetzung der Massendichte

der Feinpartikel f�ur Reinluft, l�andliche und urbane Verh�altnisse. In allen F�allen

stellt Sulfat einen Gro�teil der Aerosolmasse dar. Bedingt durch landwirtschaftliche

Aktivit�at ist der Anteil von Ammonium f�ur l�andliche Gebiete gegen�uber den ande-

ren Gebieten erh�oht. Die Bedeutung von elementarem Kohlensto� (Cel) nimmt mit

wachsender Entfernung von den Quellgebieten ab. Organischer Kohlensto� (Corg)

macht im Mittel ein Drittel der Partikelmasse beim urbanen Aerosol aus.

Bei der Charakterisierung des Aerosols ist weiterhin wichtig zu wissen, ob die im

Aerosol vorhandenen Substanzen in interner oder externer Mischung vorliegen. Der

Mischungszustand ist beispielsweise wichtig, wenn die Aktivierung von Aerosolteil-

chen oder heterogene Reaktionen an der Ober�ache des Aerosols untersucht werden.

Unter einer komplett internen Mischung versteht man ein Aerosol, bei dem jedes in-
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Tabelle 2.2: Chemische Zusammensetzung und Massendichte troposph�arischer

Feinaerosolpartikel (dp < 2�m) in verschiedenen Regimen. (Nach Heintzenberg

(1989), Angaben in Massenprozent)

Massendichte SO2�
4 NH+

4 NO�3 Cel Corg Rest

in �gm�3 in % in % in % in % in % in %

Reinluft 4,8 22 7 3 0,3 11 56

l�andlich 15 37 11 4 5 24 19

st�adtisch 32 28 8 6 9 31 18

dividuelle Partikel aus mehreren Substanzen besteht und die Massenverh�altnisse

der verschienenen Substanzen nicht vom Radius abh�angen. Bei einer vollst�andig

externen Mischung liegen die verschiedenen Substanzen getrennt in verschiedenen

Partikeln vor. Jedes individuelle Teilchen besteht also im Gegensatz zur internen Mi-

schung aus einer reinen Substanz. Abbildung 2.2 stellt die beiden Mischungszust�ande

gegen�uber. Zwischen diesen beiden Extremen k�onnen beliebige Zwischenstufen an-

genommen werden. Messungen, die diese teilweise externe/interne Mischung des

Aerosols zeigen, wurden z.B. von Hughes et al. (2000) analysiert. Prozesse, die zu

einer externen Mischung f�uhren, sind Nukleation und Emission von Prim�arpartikeln.

Die Alterung des Aerosols f�uhrt zur Ausbildung einer internen Mischung. Dieses so

genannte Mischkernkonzept wurde schon von Junge (1952a) beschrieben. Zahlreiche

Messungen weisen au�erdem nach, dass in kontinentalem Aerosol Partikel mit un-

terschiedlichen hygroskopischen Eigenschaften existieren (Svenningsson et al. 1994).

In gealterten verschmutzten Luftmassen, wie man sie beispielsweise in Abluftfah-

externe Mischung interne Mischung

Abb. 2.2: Gegen�uberstellung der Mischungszust�ande der externen und internen Mi-

schung.
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nen �uber den Ozeanen �ndet, wird dieses Ph�anomen nicht beobachtet (Swietlicki

et al. 2000).

2.2 Bedeutung des troposph�arischen Aerosols

Das troposph�arische Aerosol greift in eine Vielzahl von atmosph�arischen Prozessen

ein. Am l�angsten ist die Rolle von Aerosolpartikeln als Kondensationskeime be-

kannt. Aus seinen Messungen mit einer Nebelkammer folgerte Aitken (1888), dass

es
"
ohne Aerosolpartikel keine Wolken und keinen Niederschlag\ gebe. K�ohler (1936)

zeigte, dass bei den in der Atmosph�are vorkommenden �Ubers�attigungen von weni-

gen Prozent nur solche Partikel aktiviert und zu Wolkentr�opfchen werden k�onnen,

die ausreichend hygroskopisch sind, d.h. die gen�ugend l�osliches Material enthalten,

um den Gleichgewichtsdampfdruck �uber dem L�osungstropfen zu verringern. Dies

bedeutet, dass die chemischen und physikalischen Eigenschaften des Aerosols die

Bildung bzw. auch die Vermeidung von Wolkentr�opfchen und damit vom Nieder-

schlag bestimmen (Georgii 1971). Zahlreiche Beobachtungen belegen dies inzwischen

(Rosenfeld 1999, Rosenfeld 2000).

Umgekehrt beeinussen Wolken ihrerseits die chemischen Eigenschaften von Aerosol-

partikeln, da innerhalb von Wolken zahlreiche chemische Umsetzungen statt�nden.

Gasf�ormige Substanzen wie z.B. SO2 k�onnen in den Wolkentr�opfchen gel�ost und in

der Nassphase oxidiert werden. Evaporiert die Wolke, bleibt eine ver�anderte Aerosol-

verteilung zur�uck. Au�erdem werden die Aerosolpartikel durch die Luftstr�omungen

in Wolken vertikal umverteilt und bei Niederschlagsereignissen aus der Atmosph�are

entfernt.

Ein weiterer wichtiger Aspekt der Bedeutung von Aerosolpartikeln ist die Modi�kati-

on des Strahlungsfeldes. Am einfachsten l�a�t sich dieser E�ekt durch die Reduktion

der Sichtweite in verschmutzten Gebieten wahrnehmen. L�age lediglich die Streu-

ung der solaren Strahlung an Luftmolek�ulen vor, so w�urde sich eine Sichtweite von

ca. 390 km ergeben. Dieser Wert wird in Reinluftgebieten durchaus erreicht. Durch

die zus�atzliche Streuung und Absorption der Strahlung an Aerosolpartikeln wird die

Sichtweite reduziert. Die Gr�o�enverteilung der Partikel spielt dabei eine entscheiden-

de Rolle. F�ur den Wellenl�angenbereich des sichtbaren solaren Spektrums von 280 nm

bis 700 nm, l�asst sich der Streuprozess f�ur Partikel unterhalb 0,3 �m im wesentlichen

durch Rayleighstreuung beschreiben, oberhalb von 0,3 �m spielt Miestreuung die

Hauptrolle. Neben der Gr�o�e der Partikel ist f�ur die Extinktionseigenschaften des
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Aerosols die Zusammensetzung der Partikel wichtig, da diese den Brechungsindex

bestimmt. Eine wichtige Einussgr�o�e ist daher die Hygroskopizit�at der Partikel, da

sie sowohl das Wachstum der Partikel mit steigender Luftfeuchte als auch das Re-

fraktionsverhalten bestimmt (Zdunkowski und Liou 1976, H�anel 1976, Pruppacher

und Klett 1978).

Aerosolpartikel k�onnen also auf zweifache Weise das Klima beeinussen, was als

direkter und indirekter Klimae�ekt bezeichnet wird (Seinfeld und Pandis 1997).

Unter dem direkten Klimae�ekt versteht man die F�ahigkeit der Aerosolpartikel, die

optische Dicke der Atmosph�are und damit den Strahlungshaushalt zu �andern. Als

indirekten Klimae�ekt bezeichnet man, dass Aerosolpartikel die Anzahl der Wolken-

tr�opfchen, die Lebensdauer der Wolken und die Wolkenalbedo beeinussen. Auch

dies wirkt sich auf den Strahlungshaushalt aus. Im Vergleich zum Klimaantrieb

durch Gase ist die Quanti�zierung des direkten und vor allem des indirekten An-

triebs durch Aerosolpartikel im globalen Mittel noch mit relativ gro�en Unsicherhei-

ten behaftet. Erste Absch�atzungen ergeben, dass die Wirkung des troposph�arischen

Aerosols zu einer Abk�uhlung der Troposph�are f�uhrt (IPCC (Intergovernmental Pa-

nel of Climate Change) 2001).

In einer Arbeit von Liepert et al. (1994) wird au�erdem eine signi�kante Verminde-

rung der Globalstrahlung am Erdboden an sieben Stationen des Deutschen Wetter-

diensts innerhalb der letzten 15 bis 39 Jahre nachgewiesen. Da die Globalstrahlung

einen wichtiger Faktor bei der Photosynthese von Panzen darstellt, kann die Ver-

minderung der Globalstrahlung Auswirkungen auf die Vegetation haben. In dieser

Studie wird weiterhin gezeigt, dass bei zwei Stationen haupts�achlich Tr�ubungse�ek-

te an wolkenlosen Tagen f�ur den Trend verantwortlich sind. Eine Studie von Stanhill

und Cohen (2001) zeigt weiterhin, dass eine signi�kante Verminderung der Global-

strahlung innerhalb der letzten 50 Jahre weltweit zu beobachten ist. Als wahrschein-

lichsten Grund sehen die Autoren ebenfalls die Ver�anderungen des Aerosolgehalts

der Atmosph�are und der damit verbundenen �Anderung der Wolkenbedeckung an.

Aus der Modi�kation der atmosph�arischen Strahlung folgt direkt ein Einuss des

Aerosols auf die Photolysefrequenzen der gasf�ormigen Luftbeimengungen (Ruggaber

et al. 1994). Dies bedeutet, dass Aerosolpartikel auch eine Auswirkung auf den

Haushalt der gasf�ormigen Spurensto�e haben. Dieser kann ebenfalls durch an der

Aerosolober�ache ablaufende heterogene Reaktionen beeinusst werden. In Frage

kommende Prozesse sind dabei z.B. die Reaktion von NO2, HNO3, NO3, N2O5,

HO2 und HOONO2 an Ru� (Saatho� et al. 2001) und die heterogene Hydrolyse

von N2O5 an w�assrigen Aerosolteilchen (Dentener und Crutzen 1993). Da alle ge-
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nannten Reaktionen den Sticksto�haushalt der Atmosph�are beeinussen, liegt die

Schlussfolgerung nahe, dass sie in die Bildungsprozesse von Ozon und anderer Pho-

tooxidantien eingreifen. Saatho� et al. (2001) zeigen jedoch, dass die Sto�ums�atze

durch die heterogenen Reaktionen an Ru� nicht ausreichen, um einen signi�kanten

Einuss auf Ozon zu erzielen. Demgegen�uber ist die Relevanz der Hydrolyse von

N2O5 Reaktion f�ur die troposph�arische Chemie noch nicht gekl�art. Die Bedeutung

dieser Reaktion f�ur den regionalen Bereich wird, basierend auf neueren Labordaten

f�ur die Reaktionswahrscheinlichkeiten, in Kapitel 4 quanti�ziert.

Auch f�ur den Ferntransport von Spurensto�en ist es von Bedeutung, ob die Sub-

stanzen in der Gasphase oder in der Partikelphase vorliegen. In der Partikelphase

ist die Aufenthaltsdauer der Spurensto�e in der Atmosph�are normalerweise gr�o�er

als in der Gasphase, weil die Partikel, wenn sie dem Akkumulationsbereich zuzuord-

nen sind, lediglich durch die nasse Deposition bei Niederschlagsereignissen e�ektiv

entfernt werden. Demzufolge k�onnen Spurensto�e in der Partikelphase �uber weitere

Strecken transportiert werden und weitab von den eigentlichen Quellen zur Versaue-

rung oder �Uberd�ungung von B�oden beitragen (K�otz 1991, Ackermann et al. 1995).

Da Aerosolpartikel au�erdem Tr�ager von elektrischen Ladungen sind, beeinussen

sie das luftelektrische Feld. In Gebieten mit hohen Aerosolbelastungen sinkt die elek-

trische Feldst�arke (Fischer 1977, Gringel 1977, Reiter 1977). Dieser Zusammenhang

er�o�net M�oglichkeiten f�ur die Messung von Aerosolpartikeln.

Schlie�lich geht aus epidemologischen Studien der letzten Jahre hervor, dass atmo-

sph�arische Aerosolpartikel f�ur akute und langfristige gesundheitliche E�ekte verant-

wortlich sein k�onnen (Pope und Dockery 1996, Dockery und Pope 1996, Wichmann

et al. 2000). Als ein wichtiger Parameter scheint sich weniger die Partikelzusam-

mensetzung als die Partikelgr�o�e herauszukristallisieren. W�ahrend Partikel mit ei-

nem Durchmesser oberhalb von 5 �m in Mund- und Rachenraum deponiert werden,

k�onnen kleinere Partikel tiefer in den Atmungstrakt eindringen. Sehr kleine Partikel

mit einem Durchmesser dp < 0; 1�m k�onnen sogar bis in die Alveolen gelangen.

Ungekl�art ist im Moment noch die Rolle, die die chemische Zusammensetzung bei

der Gesundheitssch�adigung spielt. Es zeichnet sich jedoch ab, dass die Gesamtmas-

sendichte ein schlechter Indikator f�ur die sch�adigende Wirkung von Aerosolpartikeln

ist, da der Gro�teil der Masse von weniger sch�adlichen Grobpartikeln stammt.

Der vorangehende Abriss �uber die Umweltrelevanz des troposph�arischen Aerosols

zeigt, dass Aerosolpartikel einen entscheidenden Einuss auf das Klima und auf die

Luftqualit�at aus�uben und daher auch in regionalen Ausbreitungsmodellen ber�uck-

sichtigt werden sollten. Im folgenden Abschnitt wird ein kurzer �Uberblick �uber den
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aktuellen Stand der Modellierung von Aerosolen gegeben.

2.3 Modellierung von Aerosolprozessen

Die Modellierung der Ausbreitung und der chemischen Umwandlung von gasf�ormi-

gen Luftbeimengungen wird schon seit den 1970er Jahren verfolgt und trug in den

letzten Jahrzehnten wesentlich zum Verst�andnis von Ph�anomenen wie dem Som-

mersmog oder der Klimawirksamkeit von Treibhausgasen bei. Ausbreitungsmodelle

werden heute unter anderem zur Beurteilung von Emissionsminderungsma�nahmen

eingesetzt (Obermeier et al. 1995) und haben inzwischen einen Standard erreicht, der

die Prognose von Schadsto�verteilungen im regionalen Bereich erlaubt (Kiilsholm

et al. 2001).

Um den neueren wissenschaftlichen Anforderungen zu gen�ugen, sollten Chemie-

Transport-Modelle neben der Ausbreitung und Umwandlung von Spurengasen auch

Aerosolprozesse beschreiben. Prozesse der Aerosoldynamik und - chemie k�onnen in

Boxmodellen detailliert behandelt werden (Bunz und Dlugi 1991, Naumann und

Bunz 1991, Bunz et al. 1995). Deren gleichzeitige Implementierung und Kopplung

mit der Gasphase und den meteorologischen Prozessen in Eulerschen 3D-Modellen

ist aufgrund der hohen Anforderungen an die Rechnerleistung nur eingeschr�ankt

m�oglich. Deshalb ist die Beschreibung von Aerosolprozessen in Chemie-Transport-

Modellen { wenn �uberhaupt vorhanden { stark vereinfacht. Au�erdem weist der

derzeitige Wissensstand bei bestimmten Prozessen noch erhebliche L�ucken auf. Un-

klar ist zum Beispiel der Mechanismus der Nukleation. Die beobachteten Raten

k�onnen mit der klassischen Theorie zur bin�aren Nukleation von H2SO4 und Wasser

nicht erkl�art werden. Zwar lassen sich auf der Grundlage eines tern�aren H2SO4-

H2O-NH3-Systems wesentlich h�ohere Nukleationsraten ableiten, der experimentelle

Beweis daf�ur steht jedoch noch aus (Kulmala et al. 2000).

Die Behandlung der anorganischen Chemie hat demgegen�uber ein ausgereiftes Stadi-

um erreicht, so dass die Implementierung von Gas-Aerosol-Gleichgewichtsmodellen

sogar in globalen Modellen m�oglich ist (Adams et al. 1999). Die ersten thermo-

dynamischen Modelle behandeln das Ammonium-Sulfat-Nitrat-Wasser System im

thermodynamischen Gleichgewicht (EQUIL, (Bassett und Seinfeld 1983); MARS,

(Saxena et al. 1986)). Sp�atere Modellentwickungen ber�ucksichtigen E�ekte wie den

Kelvine�ekt (KEQUIL, (Bassett und Seinfeld 1984), weitere chemische Substan-

zen (SCAPE, (Kim et al. 1993); EQUISOLV, (Jacobson et al. 1996); ISORRO-



2.3 Modellierung von Aerosolprozessen 19

PIA, (Nenes et al. 1998) oder die Abweichungen vom thermodynamischen Gleichge-

wicht (SCAPE2, (Meng et al. 1998)). Ein Modellvergleich von Zhang et al. (2000)

stellt aktuelle Versionen verschiedener thermodynamischer Gleichgewichtsmodelle

gegen�uber. Die verschiedenen Modelle produzieren in den meisten F�allen vergleich-

bare Ergebnisse. Signi�kante Unterschiede ergeben sich allerdings f�ur Bedingungen

mit niedrigen relativen Feuchten. Auch der Rechenzeitbedarf variiert f�ur die ver-

schiedenen Modelle, was ein wichtiges Auswahlkriterium ist, wenn sie in dreidimen-

sionalen Chemie-Transport-Modellen verwendet werden sollen.

Bez�uglich der organischen Substanzen sind jedoch viele Aspekte noch ungekl�art.

Schwierig ist die Beschreibung der organischen Substanzen aufgrund der Vielzahl

solcher Spezies in der Atmosph�are und aufgrund der Komplexit�at des thermodyna-

mischen Systems aus organischen Substanzen und Wasser. Experimentell bestimmte

Faktoren, die die Verteilung von organischen Substanzen zwischen Gas- und Aerosol-

phase beschreiben, sind verf�ugbar (Odum et al. 1996, GriÆn et al. 1999, Schell 2001).

Thermodynamische Modelle, die diese Partitionierung beschreiben, sind derzeit in

der Entwicklungsphase.

Um die zeitliche und r�aumliche �Anderung der Gr�o�enverteilung des Aerosols im Rah-

men eines numerischen Modells beschreiben zu k�onnen, muss die Gr�o�enverteilung

durch analytische Funktionen dargestellt werden. Die Anwendung in dreidimensio-

nalen atmosph�arischen Chemie-Transport-Modellen setzt voraus, dass der L�osungs-

algorithmus, der sich aus der Wahl der N�aherungsfunktionen ergibt, mit einer hin-

reichend geringen Rechenzeit verbunden ist. Daher haben sich f�ur die Anwendung

in Chemie-Transport-Modellen zwei Techniken durchgesetzt, die sektionale und die

modale Technik. Eine ausf�uhrliche Gegen�uberstellung dieser Techniken �ndet sich

bei Whitby et al. (1991). Beim sektionalen Ansatz wird der Gr�o�enbereich des Ae-

rosols in eine Reihe von Intervallen aufgeteilt, innerhalb derer eine konstante Vertei-

lungsfunktion angenommen wird. Die Qualit�at der L�osung { ebenso wie der Rechen-

aufwand { steigt mit der Anzahl der verwendeten Sektionen. Demgegen�uber wird

bei der modalen Technik davon ausgegangen, dass sich die Aerosolverteilung durch

eine �Uberlagerung von Einzelpopulationen ergibt, die jeweils durch eine analytische

Verteilungsfunktion angen�ahert werden k�onnen. Dieser Annahme liegt die Tatsache

zugrunde, dass Aerosolverteilungen h�au�g aus der �Uberlagerung verschiedener Quel-

len resultieren. Eine gute Beschreibung der Verh�altnisse kann dann erwartet werden,

wenn die f�ur jede Einzelverteilung gew�ahlte Funktion diese gut approximiert. Die

meisten Verteilungsfunktionen ben�otigen zur Charakterisierung nur wenige Para-

meter. Dies bedeutet, dass eine relativ geringe Anzahl von Di�erentialgleichungen



20 2. Grundlagen

erforderlich ist, um die Gesamtverteilung zu beschreiben, sofern wenige Einzelvertei-

lungen ausreichen, um die Gesamtverteilung anzun�ahern. W�urde eine gro�e Anzahl

von Einzelverteilungen ben�otigt, um die Aerosolverteilung zu repr�asentieren, kann

die Anzahl der Di�erentialgleichungen die gleiche Gr�o�enordnung erreichen wie bei

der sektionalen Technik. Die Vorteile der modalen Technik k�onnen also nur dann aus-

genutzt werden, wenn eine geringe Anzahl von Einzelverteilungen ausreicht, um die

Aerosolverteilung zu beschreiben. Bei der Wahl der Anzahl der Einzelverteilungen

gilt grunds�atzlich, dass f�ur jede Einzelpopulation, die durch ihren Gr�o�e und/oder

durch ihre chemische Zusammensetzung als solche zu erkennen ist, eine Einzelvertei-

lung vorzusehen ist. Die gew�ahlte Anzahl h�angt damit vom jeweiligen System, von

der Interpretation der Daten und von den Prozessen, die das System beeinussen

ab, aber auch von der zur Verf�ugung stehenden Rechenkapazit�at. Whitby (1978)

verwendet insgesamt drei Einzelverteilungen, davon repr�asentieren zwei Einzelver-

teilungen den Submikrometerbereich und eine den Bereich der Grobpartikel. Diese

Vereinbarung wurde auch in der bisherigen Formulierung des Aerosolmodells MA-

DE getro�en (Schell 2000). In Kapitel 5 wird gezeigt, wie durch die Einf�uhrung der

Substanz Ru� dieses Konzept erweitert wird. Die Abbildung 2.3 zeigt schematisch

die beiden Techniken zur n�aherungsweisen Beschreibung einer Gr�o�enverteilung.

Die Bezeichnung modale Technik wurde von Whitby und Sverdrup (1973) gepr�agt,

und die verwendeten Einzelverteilungen werden in diesem Zusammenhang in der

englischsprachigen Literatur als
"
Modes\ bezeichnet (Seinfeld und Pandis 1997,

Jaenicke 1988) (siehe auch Tab. 2.1). Allgemein ist in der Mathematik der Begri�

Mode f�ur Einzelfunktionen gebr�auchlich, durch deren �Uberlagerung eine Funktion

approximiert wird. Es hat sich ebenfalls in der deutschsprachigen Literatur durchge-

setzt, den Begri�
"
Mode\ zu verwenden (Roedel 1994, Ackermann 1997, Schell 2000,

Winkler 2000). Ein Konikt bez�uglich der Nomenklatur ergibt sich dadurch, dass

der Begri�
"
Mode\ oder

"
Modalwert\ in der Statistik eigentlich den Maximalwert

einer Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung bezeichnet. Nun sind die Aerosolgr�o�en-

verteilungen ebenfalls Dichteverteilungen, und so w�urde sich als deutscher Begri�

f�ur Mode
"
Dichtemittel\ oder

"
Dichteschwerpunkt\ anbieten (Jaenicke 2001). Um

sich nicht von der g�angigen Bezeichnung abzusetzen, wird jedoch in der vorliegenden

Arbeit ebenfalls der Begri� Mode verwendet.

Zur dreidimensionalen Modellierung von Aerosolprozessen existieren in der Literatur

Studien auf verschiedenen Skalen. Eine Reihe von Arbeiten besch�aftigt sich mit der

Modellierung von Spurengasen und Aerosolpartikel im Los Angeles Becken. Pilinis

und Seinfeld (1988) folgen dem sektionalen Ansatz und entwarfen das erste drei-
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Abb. 2.3: N�aherung einer Gr�o�enverteilung (dicke schwarze Linie) durch �Uberlage-

rung dreier Einzelverteilungen (d�unne schwarze Linien) und durch Sektionen (grau

hinterlegt).

dimensionale Eulersche atmosph�arische Aerosolmodell, das verschiedene chemische

Substanzen und die Gr�o�enverteilung der Partikel in drei Sektionen ber�ucksichtigt.

Weitere Studien, die die Modellierung der Gas- und Aerosolphase im Gro�raum Los

Angeles zum Gegenstand haben, wurden von Lurmann et al. (1997) und Meng et al.

(1998) durchgef�uhrt. Ein Vergleich der Struktur der zugrunde liegenden Modelle

�ndet sich in Meng et al. (1998). Die Meteorologie wird bei den genannten Studien

jedoch sehr vereinfacht und entkoppelt von den Prozessen der Gas- und Aerosolphase

behandelt.

Dem modalen Ansatz folgen Binkowski und Shankar (1995) und Ackermann et al.

(1998). Die Aerosolverteilung wird durch drei Moden (Aitkenmode, Akkumulati-

onsmode, Grobpartikelmode) repr�asentiert. Einzelheiten dieses Modells werden in

Kapitel 3 ausgef�uhrt. Bei Binkowski und Shankar (1995) steht die Modellierung von

Gasphase und Aerosolphase f�ur das Gebiet von Nordamerika im Mittelpunkt. Das

Aerosolmodell ist in das Modellsystem Models-3 (Binkowski und Roselle 2001) ein-

gebettet. Es wird von der Environmental Protection Agency (EPA) unter anderem

zur Beurteilung der Wirkung von Emissionsreduktionsszenarien auf die Aerosolpar-
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tikelkonzentration, zur Untersuchung der Sichtbeeintr�achtigung und f�ur Studien zur

Ammoniumdeposition eingesetzt. Ackermann et al. (1998) betreiben im Rahmen des

EURAD-Programms Modellstudien f�ur Europa, bei denen z.B. der Ferntransport

von S�auren in Europa untersucht wird. Durch Schell (2001) erfolgte eine Erweite-

rung des Aerosolmoduls um organische Substanzen.

Die erste Simulation einer globalen Verteilung von biogenem und anthropogenen Sul-

fat wurde von Langner und Rohde (1991) durchgef�uhrt. Charlson et al. (1991) unter-

suchte die E�ekte auf den Strahlungshaushalt. Im weiteren folgten zahlreiche Simula-

tionen f�ur die globale Massenverteilung verschiedenener Aerosoltypen, wie z.B. See-

salz, Mineralstaub und Kohlensto� (Tegen et al. 1997, Tegen und Fung 1994, Liousse

et al. 1996, Adams et al. 1999). Trotz der Vereinfachung, jeden Aerosoltyp einzeln

zu behandeln, lassen sich aus diesen Simulationen doch erste Erkenntnisse �uber

globale und regionale Budgets und den Beitrag von anthropogenen Quellen ablei-

ten. W�ahrend fr�uher die Aerosoldynamik bei globalen Simulationen au�er Betracht

gelassen wurde, �ndet sie bei Raes et al. (2000) �uber einen modalen Ansatz Ber�uck-

sichtigung.

Ein umfassendes Modellsystem wurde von Jacobson (2001a) entwickelt. Das Mo-

dellsystem GATOR-GCMM vereinigt das globale Modell GATORG (Jacobson 2000,

Jacobson 2001a) und das regionale Modell GATORM (Jacobson et al. 1996, Jacobson

1997a, Jacobson 1997b) zu einem genesteten Modell, das die Gas- und Aerosolphase,

meteorologische Prozesse und Strahlungsprozesse vollst�andig gekoppelt behandelt.

Allerdings folgt das meteorologische Modell auch auf der kleinsten Skala einem hy-

drostatischen Ansatz.



3 Modellbeschreibung

Im Folgenden wird kurz auf das verwendete Modellsystem KAMM/DRAIS und

ausf�uhrlich auf das Aerosolmodul MADE eingegangen.

3.1 Das Modellsystem KAMM/DRAIS

Der meteorologische Antrieb des Modellsystems KAMM/DRAIS wird von dem nicht-

hydrostatischen mesoskaligen Modell KAMM geliefert. Es ist mit einem Ober�achen-

vegetationsmodul nach dem Vorbild von Deardor� (1978) gekoppelt (Lenz 1996,

Sch�adler 1989), das die unteren Randbedingungen f�ur Temperatur und Feuchte zur

Verf�ugung stellt. Die Ausbreitung von Spurengasen wird im Modellteil DRAIS be-

handelt. F�ur die Berechnung der chemischen Umwandlungen wird der Gasphasen-

mechanismus RADM2 (Stockwell et al. 1990) verwendet. Die daf�ur ben�otigten Pho-

tolysefrequenzen werden nach einem Verfahren von Ruggaber et al. (1994) bestimmt.

W�ahrend die anthropogenen Emissionen im voraus berechnet und als Eingabeda-

ten zur Verf�ugung gestellt werden, werden die Emissionen der biogenen gasf�ormi-

gen organischen Verbindungen (VOC1) abh�angig von der Landnutzung, den ak-

tuellen Temperaturen und Strahlungs�ussen w�ahrend jeder Simulation berechnet

(Vogel et al. 1995). Zur Parametrisierung der NO-Emissionen wird das von Lud-

wig et al. (2001) modi�zierte Schema von Yienger und Levy (1995) verwendet. Die

trockene Deposition wird mittels eines Referenzblatt-Modells parametrisiert (B�ar

und Nester 1992). Die Abbildung 3.1 zeigt eine schematische Darstellung des Modell-

systems.

Das gesamte gekoppelte Modellsystem KAMM/DRAIS wurde in der Vergangen-

heit mehrfach durch Vergleiche mit Messdaten �uberpr�uft (Nester et al. 1995, Fiedler

et al. 2000, Corsmeier et al. 2001). Au�erdem wurde das Modellsystem f�ur zahlreiche

Untersuchungen zu verschiedenen Aspekten der Ausbreitung von Luftschadsto�en

eingesetzt. Vogel (1991) f�uhrte detaillierte Studien zur Ozonbildung in der Abluftfah-

ne einer Stadt durch. Dabei wurde schwerpunktm�a�ig darauf eingegangen, welchen

1englisches Akronym f�ur Volatile Organic Compounds
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’Großräumiges Wetter’
Beobachtungen

Wettervorhersage

Bewegungsgleichungen
Energiegleichung

’KAMM’

Boden-
Vegetationsmodell

Orographie

Landnutzungsdaten

biogene Emissionen

anthropogene Emissionen

Bilanzgleichungen
der reaktiven Substanzen

’DRAIS’

Depositionsmodell

Chemiemodell
’RADM2’

Aerosolmodell
’MADE’

Photolyseraten
’STAR’

Wind, Temperatur, Feuchte, Turbulenz, Strahlung,
Konzentrationen, Deposition, Aerosolverteilungen

Abb. 3.1: Schematische Darstellung des Modellsystems KAMM/DRAIS.

Anteil Advektion, turbulente Di�usion und chemische Umwandlungen an der Ozon-

bildung haben. Die Ergebnisse wurden mit Messdaten des TULLA2-Experiments

(Fiedler 1987) verglichen. Schwartz (1996) analysierte die Massenbilanz von chemi-

schen Substanzen f�ur ein Modellvolumen im mesoskaligen Bereich. Ziel dabei war

es, die Prozesse zu quanti�zieren, die das zeitliche Verhalten der Substanzen in

der Atmosph�are bestimmen. Bei Kuntze (2000) stand die Analyse des Einusses

der Topogra�e auf den vertikalen Austausch der Spurensto�e und auf die ablaufen-

den Reaktionen im Vordergrund. Grundlage dieser Arbeit war eine Episode, wie sie

w�ahrend des Experiments TRACT 3 durch Messungen belegt werden kann (Fiedler

und Borrell 2000). In einer Arbeit von Wilms-Grabe (2000) wurde die Entwick-

lung eines Verfahrens zur vierdimensionalen Datenassimilation beschrieben, wodurch

ein kleinerskaliges an ein gr�o�erskaliges Modell gekoppelt werden kann. Hammer

(2001) untersuchte die Oxidantienbildung bei Hochdruckwetterlagen. Hierbei lag der

Schwerpunkt darauf, Verfahren zu entwickeln, die es m�oglich machen, den Erfolg von

Emissionsminderungsma�nahmen anhand von Konzentrationsmessungen verschie-

dener Substanzen abzusch�atzen. Die Verfahren wurden auf zwei Feldmesskampa-

2Transport und Umwandlung von Luftschadsto�en im Lande Baden-W�urttemberg

und aus Anrainerstaaten
3Transport of Air Pollutants over Complex Terrain
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gnen angewendet, FluMOB 4 und BERLIOZ 5. Die Emissionen einer Stadt wurden

im Rahmen des Experiments EVA 6 f�ur die Stadt Augsburg bestimmt. Auch bei

diesem Experiment wurden mit KAMM/DRAIS zur Erg�anzung und Unterst�utzung

der Messdatenauswertung Simulationen durchgef�uhrt (Slemr et al. 2001).

3.2 Das Aerosoldynamikmodul MADE

Im Kapitel 2.2 wurde die Bedeutung des troposph�arischen Aerosols kurz darge-

legt. Es ist also w�unschenswert, in einem mesoskaligen Ausbreitungsmodell neben

gasf�ormigen Luftbeimengungen auch die Prozesse zu ber�ucksichtigen, die zur Ent-

stehung von Aerosolpartikeln und der Modi�kation ihrer Verteilung f�uhren. Dabei

ist sowohl die Information �uber die chemische Zusammensetzung als auch �uber die

Gr�o�enverteilung des Aerosols von Interesse. Das Aerosolmodul MADE erlaubt die

Berechnung dieser Gr�o�en, wobei sich die Anforderungen an die Rechnerleistung in

einem zur Anwendung in komplexen dreidimensionalen Chemie-Transport-Modellen

vertretbaren Rahmen halten. MADE basiert auf Konzepten von Whitby et al. (1991)

und wurde von Binkowski und Shankar (1995) im Rahmen des Models-3 Modellsy-

stems f�ur Nordamerika entwickelt. Von Ackermann et al. (1998) erfolgte eine Wei-

terentwicklung und Anwendung auf den europ�aischen Kontinent. So wurde zus�atz-

lich zur vorhandenen Behandlung von Ammonium, Sulfat und Wasser die reversible

Bildung von Ammoniumnitrataerosol mit ihrem Einuss auf die Aerosoldynamik

in MADE implementiert. Au�erdem wurde eine Weiterentwicklung bez�uglich der

dynamischen Prozesse vergenommen, indem eine ge�anderte Behandlung der Koagu-

lation eingef�uhrt wurde, die einen physikalisch motivierten Ansatz zum Mischen von

unterschiedlichen Moden liefert.

MADE folgt dem modalen Ansatz. Die gesamte Gr�o�enverteilung der Partikel wird

durch drei Lognormalverteilungen angen�ahert, die mit Aitkenmode, Akkumulations-

mode und Grobaerosolmode bezeichnet werden. Sie werden im Folgenden mit den

Indizes i, j und c abgek�urzt.

Das Aerosol im Submikrometerbereich wird also durch zwei Moden repr�asentiert und

enth�alt die chemischen Substanzen Sulfat, Nitrat, Ammonium und Wasser im ther-

modynamischen Gleichgewicht. Es wird weiterhin angenommen, dass die Partikel

4Flugzeugmessungen von Ozon im Raum Berlin
5Berliner Ozon Experiment
6Evaluierung der berechneten Emissionen der Stadt Augsburg
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innerhalb eines Modes als komplett interne Mischung vorliegen. Eine Erweiterung

durch sekund�are organische Substanzen erfolgte von Schell (2001). Diese Erweite-

rung bleibt in der vorliegenden Arbeit jedoch unber�ucksichtigt.

Die Neubildung von Partikeln erfolgt durch die Nukleation im Schwefels�aure-Wasser-

System nach einem Parametisierungsschema von Kerminen undWexler (1994). Durch

Koagulation aufgrund Brownscher Bewegung k�onnen Aitkenmode und Akkumula-

tionsmode miteinander wechselwirken. Kondensation von Schwefels�auredampf auf

die Partikel, die Bildung von Ammoniumsulfat und Ammoniumnitrat, sowie die

Anlagerung von Wasser verursachen ein Partikelwachstum. Weiterhin werden die

Verteilungen durch den Transport und die Deposition beeinusst. Der Grobparti-

kelmode ist von Wechselwirkungen mit dem Aitkenmode und dem Akkumulations-

mode abgekoppelt. Es wird angenommen, dass die Grobpartikel weder mit Partikeln

aus Aitken- und Akkumulationsmode koagulieren, noch wird Kondensation auf den

Grobpartikeln ber�ucksichtigt. Die Quelle der Grobpartikel ist die direkte Emission

von Prim�arpartikeln, wobei zwischen einem marinen, einem mineralischen und einem

durch anthropogene Aktivit�aten verursachten Beitrag unterschieden wird. Durch Se-

dimentation werden die Grobpartikel wieder aus der Atmosph�are entfernt.

3.2.1 Mathematische Beschreibung

Vorbereitend zur Modellbeschreibung von MADE sollen im folgenden Abschnitt eini-

ge Grundlagen zur mathematischen Beschreibung von Aerosolverteilungen dargelegt

werden. Da Aerosolteilchen im Allgemeinen aus einer gro�en Anzahl von Monome-

ren zusammengesetzt sind, kann die Anzahldichte einer Aerosolpopulation durch

eine kontinuierliche Verteilungsfunktion beschrieben werden.

n(dp) ddp = Anzahl der Partikel pro m�3 Luft

im Gr�o�enbereich von dp bis dp + ddp.

dp bezeichnet den Durchmesser der Partikel. Die Gesamtanzahldichte N der Partikel

ergibt sich aus der Integration von 0 bis 1:

N =

Z
1

0

n(dp) ddp (3.1)

Analog zur Gr�o�enverteilungsdichtefunktion f�ur die Anzahl lassen sich Gr�o�enver-

teilungsdichtefunktionen ns(dp) f�ur die Ober�ache und nv(dp) f�ur das Volumen de-

�nieren. Die Annahme dabei ist, dass die Aerosolpartikel kugelf�ormig sind. Durch
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Integration ergibt sich die Gesamtober�achedichte S bzw. die Gesamtvolumendichte

V :

S =

Z
1

0

ns(dp) ddp =

Z
1

0

�d2
p
n(dp) ddp (3.2)

V =

Z
1

0

nv(dp) ddp =

Z
1

0

�

6
d3
p
n(dp) d(dp): (3.3)

Wird der Durchmesser in �m angegeben und die Partikelanzahldichte N in cm�3, so

ergibt sich f�ur die Einheiten von n(dp), ns(dp) und nv(dp) cm
�3 �m�1, �m2 cm�3 �m�1

und �m3 cm�3 �m�1. F�ur S und V ergeben sich die Einheiten �m2 cm�3 und �m3 cm�3.

Wird durch

Mk =

Z
1

0

dk
p
n(dp) ddp (3.4)

das k-te Moment der Verteilung n(dp) de�niert, ist die Aerosolober�achendichte und

die Aerosolvolumendichte also dem 2. bzw. 3. Moment der Verteilung proportional:

S = �M2 (3.5)

V =
�

6
M3 (3.6)

In der Literatur existieren verschiedene, aus semi-empirischen Ans�atzen resultie-

rende Verteilungsdichtefunktionen zur Charakterisierung der Gr�o�enverteilung von

Aerosolpartikeln. Junge (1963) schlug als Verteilungsdichtefunktion f�ur die Anzahl

von gealterten Aerosolpartikeln eine Potenzverteilung der Form

n(dp) = ad�b
p

a; b > 0 (3.7)

vor, wobei a und b freie Parameter sind. Der Parameter b liegt im Bereich von 2 bis

5 (Pruppacher und Klett 1978).

Weitere Beispiele sind die Verteilung nach Rosin und Rammler (1933)

n(dp) = abdb�1
p

exp
�
�adb

p

�
a; b > 0; (3.8)

die Nukiyama-Tanasawa-Verteilung (Nukiyama und Tanasawa 1939)

n(dp) = ad2
p
exp

�
�b d�3

p

�
a; b > 0; (3.9)

oder die Gamma-Verteilung

n(dp) = adb
p
exp (�cdp) a; b; c > 0: (3.10)

a,b und c bezeichnen jeweils empirische Konstanten.
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Whitby (1978) schlug vor, die Aerosolverteilung durch eine �Uberlagerung von lo-

garithmischen Normalverteilungen zu approximieren. Die Gr�o�enverteilungsdichte-

funktion f�ur die Anzahl im Mode l ist danach folgenderma�en de�niert:

nl(dp) =
Nlp

2� dp ln �gl
exp

 
�(ln dp � ln dpg;l)

2

2 ln 2�gl

!
(3.11)

Nl ist die Gesamtanzahldichte der Partikel im Mode l, �gl die geometrische Stan-

dardabweichung der Verteilung, dpg;l der Mediandurchmesser. Aus der De�nition

der Verteilung folgt, dass �gl das Verh�altnis des Durchmessers, unterhalb dessen

sich 84.1 % der Partikel be�nden, zum Mediandurchmesser darstellt. Die geometri-

sche Standardabweichung ist damit eine dimensionslose Gr�o�e. 68 % der Partikel

be�nden sich im Gr�o�enbereich von dpg;l=�gl � dp � dpg;l�gl. F�ur die geometrische

Standardabweichung �g gilt:

ln�g =

�
1

N

Z
1

0

n(dp)(ln dp � ln dpg)
2 ddp

� 1

2

(3.12)

Formal kann von einer dimensionsbehafteten Gr�o�e kein Logarithmus gebildet wer-

den. Der Ausdruck ln dp ist daher so zu interpretieren, dass mit einem
"
Referenz-

durchmesser\ von 1 �m normiert wurde.

Da der Wertebereich f�ur den Durchmesser um mehrere Zehnerpotenzen variiert, ist

es weiterhin von Vorteil, die Verteilung als Funktion des Logarithmus des Durch-

messers darzustellen. Somit ergibt sich:

n�
l
(ln dp) =

Nlp
2� ln �gl

exp

 
�(ln dp � ln dpg;l)

2

2 ln 2�gl

!
(3.13)

Die Gesamtanzahldichte N der Partikel berechnet sich nun aus:

N =

Z
1

�1

n�(ln dp) d ln dp (3.14)

Wird N in cm�3 angegeben, so ergibt sich f�ur n�(ln dp) die Einheit cm
�3. W�ahrend

viele der empirischen Verteilungen die Aerosolpopulation nur in bestimmten Spezi-

alf�allen gut beschreiben, hat sich gezeigt, dass die Lognormalverteilung die meisten

Gr�o�enverteilungen ausreichend genau approximiert. Der Vorteil der Lognormalver-

teilung liegt unter anderem darin, dass die Aerosolpopulation nicht nur bez�uglich

der Anzahldichte durch die Lognormalverteilung approximiert werden kann, sondern

dass diese Approximation ebenfalls f�ur die Verteilungsdichtefunktion der Ober�ache
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und des Volumens gilt. Die geometrische Standardabweichung bleibt dabei f�ur al-

le drei Verteilungen gleich. F�ur die Mediandurchmesser der Ober�achendichte- und

Volumendichteverteilung gilt ausgehend vom Mediandurchmesser dpg f�ur die An-

zahldichteverteilung:

ln dpg;k = ln dpg + k ln2 �g mit k = 2; 3 (3.15)

Analog zum Durchmesser als unabh�angige Variable ist eine Darstellung der Parti-

kelanzahldichte in Abh�angigkeit von der Partikelmasse oder vom Partikelvolumen

m�oglich.

Ziel ist es nun, die zeitliche �Anderung der Gr�o�enverteilung des Aerosols zu berech-

nen. Da die Lognormalverteilung durch die drei Parameter N , �g und dpg festge-

legt wird, w�urden daher Gleichungen f�ur die zeitliche �Anderung dieser Parameter

ben�otigt:

@

@t
N = :::

@

@t
�g = :::

@

@t
dpg = :::

Das Problem besteht aber darin, dass bei der gleichzeitigen Betrachtung von mehre-

ren Prozessen (z.B. der Koagulation und der Di�usion) die Gleichungen f�ur die

zeitlichen �Anderungen von �g und dpg nicht formuliert werden k�onnen (Whitby

et al. 1991). Dieses Problem kann umgangen werden, indem ausgenutzt wird, dass

die drei Parameter der Verteilung aus der Berechnung von drei Momenten bestimmt

werden k�onnen.

Wird in Gleichung (3.4) f�ur die Verteilungsdichtefunktion die Lognormalverteilung

nach Gleichung (3.13) eingesetzt, so ergibt sich f�ur das k-te Moment Mk der Lo-

gnormalverteilung:

Mk =

Z
1

�1

dk
p
n�(ln dp) d(ln dp) = N dk

pg
exp

�
k2

2
ln 2�g

�
: (3.16)

Gesucht ist also nun eine Gleichung, die beschreibt, wie sich die Momente der Vertei-

lung zeitlich �andern. Im folgenden Abschnitt wird gezeigt, wie diese Gleichung aus

der Gleichung f�ur die zeitliche �Anderung der Gr�o�enverteilung hergeleitet werden

kann.
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3.2.2 Die Aerosoldynamikgleichung

Die Gleichungen, die die zeitliche �Anderung der Gr�o�enverteilung des Aerosols be-

schreiben, werden als Aerosoldynamikgleichungen bezeichnet. An dieser Stelle soll

gezeigt werden, wie aus der Aerosoldynamikgleichung die Gleichungen f�ur die zeit-

liche �Anderung der Momente abgeleitet werden kann. Ausgegangen wird dabei von

einer diskreten Form der Aerosoldynamikgleichung. Die diskrete Form der Aero-

soldynamikgleichung f�ur die zeitliche Entwicklung der Anzahlkonzentration Nk eines

k-mers (bestehend aus k Monomeren) lautet nach Friedlander (1977):

@Nk

@t
= �r � ~vNk| {z }

Advektion

� r � ~ckNk| {z }
�au�ere Kr�afte

+r �DkrNk| {z }
Di�usion

+
1

2

k�1X
j=1

�k�j;jNk�jNj �Nk

1X
j=1

�k;jNj

| {z }
Koagulation

+ ek+1Nk+1 � ekNk| {z }
Evaporation

+ Sk|{z}
Quelle

(3.17)

Hierbei ist ~v die Str�omungsgeschwindigkeit der Luft, ~ck die Driftgeschwindigkeit des

Partikels aufgrund �au�erer Kr�afte, Dk der Di�usionskoeÆzient des Partikels und

� der KoagulationskoeÆzient. ek ist der Fluss von Monomeren pro Fl�ache, die ein

k-mer verlassen. Sk bezeichnet die Emissionsrate von k-meren.

Unter einem Monomer ist in diesem Zusammenhang die kleinste Einheit zu verste-

hen, die ein Wachstum eines k-mers hervorrufen kann. Dies kann ein Atom, ein Mo-

lek�ul oder eine Gruppe von Molek�ulen sein. Als k-mer wird die Zusammenlagerung

von k Monomeren bezeichnet. Diese diskrete Form der Aerosoldynamikgleichung ist

allerdings aufgrund des gro�en Wertebereichs von k in der Praxis selten anwend-

bar. Da Aerosolteilchen im Allgemeinen aus einer gro�en Anzahl von Monomeren

zusammengesetzt sind, kann die Anzahldichte einer Aerosolpopulation durch eine

kontinuierliche Verteilungsdichtefunktion n(vp) beschrieben werden.

n(vp) dvp = Anzahl der Partikel pro m�3 Luft

mit einem Partikelvolumen zwischen vp und vp + dvp.

Die zeitliche �Anderung dieser Funktion ist durch die kontinuierliche Aerosoldyna-
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mikgleichung gegeben (Friedlander 1977):

@n(vp)

@t
= �r � ~vn(vp)| {z }

Advektion

�r � ~c(vp)n(vp)| {z }
�au�ere Kr�afte

+r �D(vp)rn(vp)| {z }
Di�usion

+
1

2

Z
vp

0

�(vp � ~vp; ~vp)n(vp � ~vp)n(~vp)d~vp �
Z
1

0

�(vp; ~vp)n(vp)n(~vp)d~vp| {z }
Koagulation

+

�
@

@t
n(vp)

�
g| {z }

Partikelwachstum

+ _nS(vp)| {z }
Quellen

(3.18)

W�ahrend bei der kontinuierlichen Aerosoldynamikgleichung ein expliziter Term f�ur

das Partikelwachstum vorgesehen ist, ist dieser Term bei der diskreten Aerosoldy-

namikgleichung implizit in den Termen f�ur die Koagulation und die Evaporation

enthalten.

Gleichung (3.18) ist die Ausgangsbasis f�ur die Gleichung, die die zeitliche �Anderung

der integralen Momente Mk (siehe Gl. 3.4) beschreibt. Dazu muss Gleichung 3.18

in Abh�angigkeit des Durchmessers dp ausgedr�uckt, mit dk
p
multipliziert und �uber dp

integriert werden (Friedlander 1977). Die zeitliche �Anderung der Momente l�asst sich

dann schreiben als:

@

@t
Mk =�r � ~vMk �r �

Z
1

0

dk
p
~c(dp)n(dp)ddp +r �

Z
1

0

dk
p
D(dp)rn(dp)ddp

+
1

2

Z
1

0

Z
1

0

(d3
p1 + d3

p2)
k

3�(dp1; dp2)n(dp1)n(dp2)ddp1ddp2

� 1

2

Z
1

0

Z
1

0

(dk
p1 + dk

p2)�(dp1; dp2)n(dp1)n(dp2)ddp1ddp2

+

Z
1

0

ddk
p

dvp

@

@t
(vp)n(dp)ddp +

Z
1

0

dk
p
_nS(dp)ddp (3.19)

F�ur sph�arische Partikel gilt hierbei

ddk
p

dvp
=

6

�

ddk
p

dd3
p

=
2k

�
dk�3
p

: (3.20)

3.2.3 Formulierung der aerosoldynamischen Prozesse in MA-

DE

In MADE wird die Gesamtverteilung der Partikelanzahldichte durch der Summe von

drei lognormalen Einzelverteilungen, dem Aitkenmode, dem Akkumulationsmode
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und dem Grobpartikelmode angen�ahert:

nges(dp) =

3X
l=1

Nlp
2� dp ln �gl

exp

 
�(ln dp � ln dpg;l)

2

2 ln 2�gl

!
(3.21)

Jede dieser Einzelverteilungen wird jeweils durch die drei Parameter Mediandurch-

messer dpg;l, Gesamtanzahldichte der Partikel Nl und geometrische Standardabwei-

chung �gl eindeutig festgelegt. Wie im vorangehenden Abschnitt beschrieben, k�onnen

durch die Kenntnis von drei beliebigen Momenten der Einzelverteilungen die drei

Parameter der Verteilung bestimmt werden. Das Problem, die zeitliche �Anderung

der Anzahldichteverteilung zu beschreiben, wird also auf die L�osung der prognosti-

schen Gleichungen der Momente zur�uckgef�uhrt. Im Gegensatz zu fr�uheren Versionen

des Aerosolmoduls MADE wird hier die geometrische Standardabweichung konstant

gehalten, d.h. nur noch zwei Momente pro Mode m�ussen prognostisch berechnet

werden, was den Rechenaufwand deutlich reduziert. Diese Vereinfachung hat den

Nachteil, dass �Anderungen der Breite eines Modes nicht wiedergegeben k�onnen, was

auch der Modellvergleich von Zhang et al. (1999) zeigt. Bei dieser Studie handelt es

sich allerdings um einen Vergleich, bei dem Boxmodellversionen von verschiedenen

Aerosoldynamikmodellen verglichen wurden. Im Gegensatz dazu werden im Mo-

dellsystem KAMM/DRAIS auch Transportprozesse ber�ucksichtigt. Zudem liegt die

horizontalen Maschenweiten bei KAMM/DRAIS in der Gr�o�enordnung von 1 km.

Die berechneten Aerosolverteilungen stellen somit die mittleren Verh�altnisse f�ur ein

relativ gro�es Gittervolumens dar. Da also keine kleinskaligen Prozesse betrachtet

werden, wird davon ausgegangen, dass die Vereinfachung, die geometrische Stan-

dardabweichung konstant zu halten, vertretbar ist. Die Werte f�ur die geometrische

Standardabweichung von Aitken-, Akkumulations- und Grobpartikelmode betragen

1,7, 2,0 bzw. 2,5 (Schell 2000). Die zu l�osenden Erhaltungsgleichungen werden f�ur

die Gesamtanzahldichte, die dem nullten Moment des betrachteten Modes entspricht

und f�ur die Massendichte der Einzelsubstanzen, die dem dritten Moment propor-

tional ist, formuliert. Als Massendichte wird hierbei die Masse des Aerosols pro

Volumeneinheit Luft bezeichnet.

Die Bilanzgleichungen f�ur das nullte Moment

Um die Bilanzgleichungen f�ur die Momente der einzelnen Moden zu erhalten, muss

Gleichung (3.21) in Gleichung (3.19) eingesetzt werden. Bei den Termen, die die

Koagulation beschreiben, muss ausmultipliziert und nach Gewinn und Verlust f�ur

die einzelnen Moden separiert werden. (F�ur eine ausf�uhrliche Darstellung dieser
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Herleitung siehe Whitby et al. (1991).) Au�erdem wird die Divergenzfreiheit des

Str�omungsfeldes vorausgesetzt und eine Reynoldsmittelung durchgef�uhrt. F�ur die

Aerosolprozesse werden nur die Terme der gemittelten Gr�o�en mitgef�uhrt. Der Di�u-

sionsterm in Gleichung (3.19) wird gegen�uber der turbulenten Di�usion vernachl�asigt.

Die Gleichungen f�ur das mittlere nullte Moment M0
7 der jeweiligen Moden lauten

schlie�lich:

@
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(3.22a)

� v̂sed0;i
@M0;i
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� Ca0;ii � Ca0;ij +Nu0
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(3.22b)

� v̂sed0;j
@M0;j

@z
� Ca0;jj
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@t
M0;c = ��u
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@y
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Khx
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@

@z
Khz
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(3.22c)

� v̂sed0;c
@M0;c

@z

Hierbei bedeuten:

M0;i, M0;j, M0;c das nullte Moment des Aitkenmodes, Akkumulati-

onsmodes, Grobpartikelmodes in m�3,

�u, �v, �w die Komponenten der mittleren Windgeschwin-

dingkeit in m s�1,

Khx, Khy, Khz die Di�usionskoeÆzienten f�ur W�arme in m2 s�1,

mit Khx = Khy = 2; 3Khz (Dorwarth 1985),

v̂sed0;i , v̂sed0;j , v̂sed0;c die Sedimentationsgeschwindigkeiten f�ur das nullte

Moment des Aitkenmodes, Akkumulationsmodes,

Grobpartikelmodes in m s�1,

7Auf eine Kennzeichnung der aus der Reynoldsmittelung resultierenden mittleren Gr�o�en mit

einem Querstrich wird im Folgenden f�ur die Variablen der Momente verzichtet.
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Ca0;ii, Ca0;jj die lokalzeitliche �Anderung des nullten Moments

des Aitkenmodes und Akkumulationsmodes durch

intramodale Koagulation,

Ca0;ij die lokalzeitliche �Anderung des nullten Moments

des Aitkenmodes durch intermodale Koagulation

und

Nu0 die lokalzeitliche �Anderung des nullten Moments

durch Nukleation.

Die Komponenten der mittleren Windgeschwindigkeit und die Di�usionskoeÆzien-

ten werden von KAMM/DRAIS bereitgestellt. Wie bei der turbulenten Di�usion

von gasf�ormigen Luftbeimengungen geht man auch bei den Aerosolteilchen davon

aus, dass ihre turbulente Di�usion durch den Di�usionskoeÆzienten f�ur W�arme be-

schrieben werden kann. Der Prozess der Kondensation taucht in den Gleichungen

(3.22) nicht auf, weil sich dadurch nur das dritte Moment �andert, nicht jedoch das

nullte Moment. Die trockene Deposition ie�t als untere Randbedingung in das

Gleichungssystem ein. Als weitere Randbedingung k�onnen Emissionen vorgegeben

werden.

Bevor die Behandlung der Prozesse der Koagulation, der Kondensation und der Se-

dimentation sowie der Produktion von Partikeln durch Nukleation dargestellt wird,

sollen die Bilanzgleichungen f�ur das dritte Moment beschrieben werden.

Die Bilanzgleichungen f�ur das dritte Moment/ die Massendichte

Die Gleichungen f�ur das dritte Moment lauten:
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(3.23a)
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(3.23b)

� v̂sed3;j
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+ Ca3;ij + Co3;j
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@
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� v̂sed3;c
@M3;c

@z

Hierbei bedeuten:

M3;i, M3;j, M3;c das dritte Moment des Aitkenmodes, Akkumulati-

onsmodes, Grobpartikelmodes in m�3,

v̂sed3;i , v̂sed3;j , v̂sed3;c die Sedimentationsgeschwindigkeiten f�ur das dritte

Moment des Aitkenmodes, Akkumulationsmodes,

Grobpartikelmodes in m s�1,

Ca3;ij die lokalzeitliche �Anderung des dritten Moments

des Aitkenmodes durch intermodale Koagulation,

Co3;i;Co3;j die lokalzeitliche �Anderung des dritten Moments

des Aitkenmodes und des Akkumulationsmodes

durch Kondensation und

Nu3 die lokalzeitliche �Anderung des dritten Moments

durch Nukleation.

F�ur ein Aerosol, das aus mehreren Substanzen besteht, ergibt sich das gesamte

dritte Moment M3;l eines Modes l aus der Summe der Einzelmomente der einzelnen

aerosolbildenden Spezies.

M3;l =

nsubs(l)X
n=1

M3;ln =

nsubs(l)X
n=1

mn;l

�

6
�n

l = i; j; c (3.24)

mn;l ist die Massendichte der Substanz n im Mode l, die mit dem Einzelmoment

M3;ln �uber die Dichte �n als Proportionalit�atsfaktor verkn�upft ist. F�ur nsubs(l) gilt:

nsubs(i) = 4;

nsubs(j) = 4;

nsubs(c) = 3:

So ergibt sich in MADE beispielsweise das dritte Moment des AitkenmodesM3;i aus

der Summe der Einzelmomente von Sulfat, Ammonium, Nitrat und Wasser. Die Zu-

sammensetzung der verschiedenen Moden ist zur �Ubersicht in Tabelle 3.1 zusammen-

gestellt. Weiter wird in MADE folgenderma�en vorgegangen: Statt der Gleichungen
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Tabelle 3.1: �Ubersicht der chemischen Zusammensetzung der verschiedenen Moden.

Der maritime, mineralische und anthropogene Anteil des Grobpartikelmodes ist mit

mar., min. und anth. abgek�urzt.

Mode SO2�
4 NH+

4 NO�3 Wasser mar. min. anth.

i � � � �
j � � � �
c � � �

f�ur die dritten Momente werden f�ur die Moden i und j die Erhaltungsgleichungen f�ur

die Massendichte von Sulfat, die dem Volumen und damit dem dritten Moment von

Sulfat proportional ist, gel�ost. F�ur die Massendichten von Ammonium und Nitrat

werden nur die Transportgleichungen prognostisch gel�ost. Bez�uglich der Aerosol-

prozesse werden f�ur diese Substanzen keine prognostischen Gleichungen formuliert,

da von einem thermodynamischen Gleichgewicht dieser Substanzen ausgegangen

wird. Ihre Konzentrationen werden stattdessen, wie in Kapitel 3.2.4 beschrieben,

aus Gleichgewichtsbetrachtungen berechnet. Diese Vorgehensweise ist m�oglich, weil

die Annahme der vollst�andig internen Mischung getro�en wurde. F�ur den Grobpar-

tikelmode werden die prognostischen Gleichungen f�ur die Einzelbestandteile (mari-

ner, mineralischer und anthropogener Anteil) der Massendichte gel�ost. Im Einzelnen

lauten die Gleichungen f�ur die Massendichten folgenderma�en:
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Khz
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(3.25c)

� v̂sedn;c
@mn;c

@z
n = 1; 2; 3

Hierbei bedeuten:

msulf;i, msulf;j die Massendichte von Sulfat im Aitkenmode, Ak-

kumulationsmode, in �gm�3,

mn;c die Komponenten der Massendichte im Grobparti-

kelmode in �gm�3,

n=1: mariner Anteil,

n=2: mineralischer Anteil,

n=3: anthropogener Anteil,

v̂sedsulf;i, v̂sedsulf;j , v̂sedn;c die Sedimentationsgeschwindigkeiten f�ur die Masse

f�ur Aitkenmode, Akkumulationsmode, Grobparti-

kelmode in m s�1,

Cam;ij die Transferrate von Sulfatmasse pro Volumen-

einheit vom Aitken- in den Akkumulationsmode

durch intermodale Koagulation,

Com;i, Com;j die lokalzeitliche �Anderung der Massendichte von

Sulfat im Aitken- und Akkumulationsmode durch

Kondensation von Schwefels�aure und

Num die lokalzeitliche �Anderung der Massendichte von

Sulfat durch Nukleation.

Im Folgenden wird dargestellt, wie die Terme, die die �Anderungen durch Koagu-

lation, Kondensation, Nukleation, Sedimentation und Deposition beschreiben, im

Modell berechnet werden. Zur �ubersichtlicheren Darstellung wird der Index p zur

Bezeichnung des Durchmessers dp in den n�achsten Abschnitten weggelassen.

Koagulation

Die mathematische Formulierung der Koagulation stellt im Allgemeinen ein au�eror-

dentlich schwieriges Problem dar. Wird die Betrachtung jedoch auf die Koagulation

durch Brownsche Bewegung eingeschr�ankt und wird weiterhin angenommen, dass

die Verteilung lognormal bleibt, vereinfacht sich das Problem (Whitby et al. 1991).

Im Aerosolmodul MADE ist die Vereinbarung getro�en, dass bei intramodaler Ko-

agulation das neuentstandene Partikel im selben Mode verbleibt, bei intermodaler
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Koagulation wird das neue Partikel dem Mode mit dem gr�o�eren Durchmesser zu-

gerechnet. Daher taucht der Term Ca0;ij nur bei Gleichung (3.22a) als Verlustterm

auf.

Intramodale und intermodale Koagulation werden durch folgende Gleichungen be-

schrieben.

� Intramodale Koagulation

Ca0;ii =
1

2

Z
1

0

Z
1

0

�(d1; d2)ni(d1)ni(d2) dd1dd2 (3.26)

Ca0;jj =
1

2

Z
1

0

Z
1

0

�(d1; d2)nj(d1)nj(d2) dd1dd2 (3.27)

� Intermodale Koagulation

Ca0;ij =

Z
1

0

Z
1

0

�(d1; d2)ni(d1)nj(d2) dd1dd2 (3.28)

Ca3;ij =

Z
1

0

Z
1

0

(d1)
3�(d1; d2)ni(d1)nj(d2) dd1dd2 (3.29)

Der in den Gleichungen (3.25a) und (3.25b) ben�otigte Transferterm Cam;ij

l�asst sich aus der Kenntnis von Ca3;ij folgenderma�en bestimmen:

Cam;ij = msulf;i

Ca3;ij

M3;i

(3.30)

Wie in (3.24) de�niert, bezeichnetM3;i das dritte Moment des Aitkenmodes, welches

sich aus der Summe der Einzelmomente der Komponenten (Sulfat, Ammonium,

Nitrat und Wasser) ergibt.

F�ur die Verteilungen ni(d), nj(d) wird eine Lognormal-Verteilung angenommen, der

KoagulationskoeÆzient �(d1; d2) wird parametrisiert. Die Formulierung des Koagu-

lationskoeÆzienten �(d1; d2) h�angt vom jeweiligen Gr�o�enregime ab, das durch die

Knudsenzahl Kn, gebildet aus dem Verh�altnis der mittleren freien Wegl�ange des

umgebenden Gases �air und dem Durchmesser der Partikel d, ausgedr�uckt werden

kann:

Kn =
2�air

d
(3.31)
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Tabelle 3.2: Einteilung der Gr�o�enregime durch die Knudsenzahl.

Werte von Kn Gr�o�enregime

> 10 freimolekulares Regime (fm)

1 { 10 �Ubergangsregime

0,1 { 1 nahes Kontinuumsregime (nc)

< 0,1 Kontinuumsregime

Unter Standardbedingungen gilt �air = 0; 065�m. F�ur Knudsenzahlen gr�o�er als 10

k�onnen die Partikel als sich frei bewegende Molek�ule angesehen werden und ma-

thematisch durch den Formalismus der kinetischen Gastheorie beschrieben werden.

F�ur Knudsenzahlen kleiner als 0,1 ist die Vorstellung, dass sich die Partikel in ei-

nem Fluid suspendiert be�nden, anwendbar. Um die Koagulation mathematisch zu

beschreiben, m�ussen die KoagulationskoeÆzienten f�ur alle Gr�o�enregime vorliegen.

Dabei sind die Ausdr�ucke f�ur ein einzelnes Regime eher kompakt und erlauben

h�au�g, dass die sich ergebenden Integrale der modalen Dynamikgleichungen analy-

tisch gel�ost werden k�onnen. Generalisierte Ausdr�ucke sind dagegen komplexer und

erfordern meist die numerische Auswertung der Koagulationsintegrale. Der in MA-

DE nach Whitby et al. (1991) verwendeten Methode liegt folgender Ansatz zugrun-

de: Es zeigt sich, dass die Koagulationsintegrale (3.26) bis (3.29) f�ur die Grenzf�alle

des freimolekularen Regimes und des Kontinuumsregimes einzeln analytisch gel�ost

werden k�onnen. Um den gesamten Gr�o�enbereich abzudecken, bedienen sich Whit-

by et al. (1991) einer Methode, die von Pratsinis (1988) vorgeschlagen wurde. Die

Koagulationsrate wird demnach als das harmonische Mittel aus den Ausdr�ucken f�ur

das freimolekulare Regime und das Kontinuumsregime dargestellt. Pratsinis (1988)

zeigt, dass der Unterschied zwischen der Methode des harmonischen Mittels und der

oft verwendeten Methode nach Fuchs-Sutugin (Fuchs und Sutugin 1971) im �Uber-

gangsbereich in der Gr�o�enordnung von 15 % liegt. Kazakov und Frenklach (1998)

untersuchten die G�ute der N�aherung au�er f�ur die Lognormalverteilung systematisch

f�ur eine Reihe weiterer Verteilungsfunktionen (u.a. Exponential-, Gamma-, Weibull-

verteilung) und stellten eine hinreichende �Ubereinstimmung zwischen der Methode

des harmonischen Mittels und der Fuchs-Sutugin-Methode fest. Der Rechenzeitbe-

darf f�ur die gen�aherte Methode unterschreitet den der detaillierten Fuchs-Sutugin-

Methode jedoch drastisch und macht sie daher in dreidimensionalen Ausbreitungs-

modellen anwendbar.
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Kontinuumsregime. Der KoagulationskoeÆzient f�ur den Kontinuumsbereich und

den Bereich des nahen Kontinuums ist gegeben durch:

�nc(d1; d2) = 2�(D1 +D2)(d1 + d2); (3.32)

wobei die einzelnen Gr�o�en gegeben sind durch:

Di =
kbTCi

3��di
i = 1; 2 (3.33a)

Ci = 1 + AiKni i = 1; 2 (3.33b)

Ai = 1; 392 (Kngi)
0;0783 i = 1; 2 (3.33c)

Kni =
2�air

di
i = 1; 2 (3.33d)

Kngi =
2�air

dgi
i = 1; 2 (3.33e)

Di ist der Di�usionskoeÆzient der Partikel, kb die Boltzmannkonstante, T die Tem-

peratur, Ci der Cunningham-Korrekturfaktor, � die dynamische Viskosit�at von Luft.

Wird Gleichung (3.32) in die Gleichungen (3.26) { (3.29) eingesetzt, so ergeben sich

die Koagulationsraten Ca0;ii, Ca0;jj, Ca0;ij und Ca3;ij f�ur den Grenzfall des Kontinu-

umsregimes. Sie werden im Folgenden mit Canc0;ii, Ca
nc
0;jj, Ca

nc
0;ij und Canc3;ijbezeichnet.

Insbesondere ist der Ausdruck Canc0;ij gegeben durch:
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Z
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Z
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0
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Mit:

Knc =
2kbT

3�
:

Canc0;ii und Canc0;jj berechnen sich analog und werden hier nicht weiter ausgef�uhrt.
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Der Transferterm f�ur das dritte Moment ergibt sich zu:

Canc3;ij =

Z
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0

Z
1

0
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Freimolekulares Regime. F�ur das freimolekulare Regime ergibt sich nach Fried-

lander (1977) folgender Ausdruck f�ur den KoagulationskoeÆzienten:

~�fm(d1; d2) =

s
3kbT

�p

�
1

d31
+

1

d32

�
(d1 + d2)

2
(3.36)

Diese Form des KoagulationskoeÆzienten macht die analytische Auswertung der

Gleichungen (3.26) { (3.29) jedoch unm�oglich. Eine gen�aherte Form f�ur ~�fm(d1; d2),

die die analytische Auswertung der Integrale (3.26) { (3.29) erlaubt, ist durch die

N�aherung s�
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� 1
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(3.37)

gegeben.

�fm(d1; d2) =

s
3kbT

�p

 p
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d22
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!
(3.38)

Analog zum Grenzfall des Kontinuumsregime werden mit Cafm0;ii, Ca
fm
0;jj, Ca

fm
0;ij und

Cafm3;ij die Koagulationsraten f�ur den Grenzfall des freimolekularen Regimes bezeich-

net.
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F�ur das nullte Moment gilt:

Cafm0;ij =
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Mit:

Kfm =

s
3kbT

�p
:

�p bezeichnet die Dichte der Partikel.

Der Transferterm f�ur das dritte Moment berechnet sich aus:

Cafm3;ij =

Z
1

0

Z
1

0

(d1)
3�fm(d1; d2)ni(d1)nj(d2) dd1dd2 (3.40)

=M0;iM0;jKfmb
(1)
3 (dgi)

7

2

"
e
49

8
ln2(�gi) +

s
dgj

dgi
e
36

8
ln2(�gi)e

1

8
ln2(�gj)

+ 2
dgj

dgi
e
25

8
ln2(�gi)e

4

8
ln2(�gj ) +

dgj
2

dgi
2
e
9

8
ln2(�gi)e

16

8
ln2(�gj)

+

 s
dgi

dgj

!3

e
100

8
ln

2(�gi)e
9

8
ln

2(�gj) + 2

s
dgi

dgj
e
64

8
ln

2(�gi)e
1

8
ln

2(�gj)

#

:=M0;iM0;j �Rfm
3;ij(dgi; dgj; �gi; �gj)

b
(1)
0 und b

(1)
3 sind Korrekturterme, die wegen der Approximation des Koagulations-

koeÆzienten eingef�uhrt wurden. Im Modell wird b
(1)
0 = 0,8 und b

(1)
3 = 0,9 gesetzt.

Wie oben beschrieben, ergeben sich die Terme Ca0;ii, Ca0;jj, Ca0;ij und Ca3;ij durch

die Bildung des harmonischen Mittels aus den Ausdr�ucken f�ur die beiden Regime:
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Ca0;ii =
Canc0;ii �Cafm0;ii
Canc0;ii + Cafm0;ii

(3.41a)

Ca0;jj =
Canc0;jj � Cafm0;jj
Canc0;jj + Cafm0;jj

(3.41b)

Ca0;ij =
Canc0;ij � Cafm0;ij
Canc0;ij + Cafm0;ij

(3.41c)

Ca3;ij =
Canc3;ij � Cafm3;ij
Canc3;ij + Cafm3;ij

(3.41d)

F�ur Kn ! 0 gilt Cafm0;ii !1, und damit Ca0;ii ! Canc0;ii. F�ur Kn !1 gilt Canc0;ii !
1, und damit Ca0;ii ! Cafm0;ii. Eine analoge Betrachtung kann f�ur die Gleichungen

(3.41b) { (3.41d) durchgef�uhrt werden. Die Verlustterme f�ur die Anzahldichte (Ca0;ii,

Ca0;jj, Ca0;ij) und der Transferterm des dritten Moments bzw. die Massendichte

(Ca3;ij, Cam;ij) durch Koagulation sind also Funktionen der Mediandurchmesser,

der geometrischen Standardabweichungen und der Anzahldichten selbst.

Kondensation

Durch Kondensation erfolgt ein Wachstum der Partikel und damit eine �Anderung

des dritten Moments. Das nullte Moment bleibt davon unbeeinusst.

Die Wachstumsraten des dritten Moments eines Modes l werden in MADE nach

Whitby et al. (1991) folgenderma�en berechnet:

Co3;l =
6

�
 T

Z
1

0

 (d)nl(d)dd =
6

�
 T Il l = i; j (3.42)

Dabei bezeichnet  T den gr�o�enunabh�angigen Anteil, der nur von thermodynami-

schen Variablen abh�angt und  (d) den gr�o�enabh�angigen Anteil. Es gilt:

 T =
Mwps(Sv � 1)

�kondR�T
(3.43)

Mw ist die Molmasse des kondensierenden Gases, ps der S�attigungsdampfdruck,

Sv das S�attigungsverh�altnis, �kond die Dichte des kondensierten Materials, R� die

universelle Gaskonstante und T die Temperatur.  (d) wird im Kontinuumsregime

und im freimolekularen Regime wiederum unterschiedlich repr�asentiert.

 nc(d) = 2�Dv d (3.44)

 fm(d) =
���c

4
d2 (3.45)
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Mit diesen Ausdr�ucken kann das Integral Il in (3.42) ausgewertet werden. � bezeich-

net den AkkomodationskoeÆzienten, �c die mittlere molekulare Geschwindigkeit und

Dv den Di�usionskoeÆzienten des kondensierenden Gases. Im vorliegenden Fall han-

delt es sich um Schwefels�auredampf.

Es ergibt sich je ein Ausdruck f�ur das Kontinuumsregime und f�ur das freimolekulare

Regime:

Conc3;l =
6

�
 T Il;nc =

6

�
 T 2�DvM1;l (3.46)

Cofm3;l =
6

�
 T Il;fm =

6

�
 T

���c

4
M2;l (3.47)

Wiederum wird das harmonische Mittel aus beiden Einzelausdr�ucken gebildet, um

die Wachstumsrate f�ur den gesamten Gr�o�enbereich zu erhalten:

Co3;l =
6

�
 T Il =

6

�
 T

Il;fm � Il;nc
Il;fm + Il;nc

(3.48)

Die gesamte Wachstumsrate des dritten Moments und damit der Masse setzt sich

aus dem Anteil von Aitkenmode und Akkumulationsmode zusammen.

Co3 = Co3;i + Co3;j (3.49)

Zur Berechnung von Co3;i und Co3;j fehlt an dieser Stelle noch ein Ausdruck f�ur  T .

Hierbei wird folgenderma�en verfahren:

Es wird angenommen, dass die Kondensationsprozesse im Vergleich zur Produkti-

on kondensierbarer D�ampfe aus der Gasphase schnell ablaufen und dass sich ein

Gleichgewichtszustand

Co3 = _M3 (3.50)

einstellt, wobei _M3 die Produktionsrate des dritten Moments des kondensierbaren

Materials ist:

_M3 =
6

�

_Ckond

�kond
(3.51)

_Ckond ist in diesem Fall die Produktionsrate der kondensierbaren D�ampfe (in der

vorliegenden Modellversion handelt es sich dabei ausschlie�lich um Schwefels�aure-

dampf), �kond ist deren Dichte.

Dies wird ausgenutzt, um dimensionslose KoeÆzienten 
i und 
j zu bilden.


i =
Co3;i

Co3
=

Co3;i
_M3

=
Ii

Ii + Ij
(3.52)


j =
Co3;j

Co3
=

Co3;j
_M3

=
Ij

Ii + Ij
(3.53)
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Dies hat den Vorteil, dass sich der Term  T , der aus nur schwer zug�anglichen Gr�o�en

bestimmt werden m�usste, herausk�urzt. Berechnet werden m�ussen also lediglich die

Integrale Ii und Ij sowie die Produktionsrate des zur Kondensation zur Verf�ugung

stehenden Materials. Die Wachstumsraten f�ur das dritte Moment der einzelnen Mo-

den sind schlie�lich gegeben durch:

Co3;i = _M3
i (3.54)

Co3;j = _M3
j (3.55)

F�ur den Massenzuwachs aufgrund von Kondensation gilt:

Com;i = �kond
�

6
_M3
i (3.56)

Com;j = �kond
�

6
_M3
j (3.57)

Nukleation

Die Nukleation wird nach einem Schema von Kerminen und Wexler (1994) para-

metrisiert. Dabei wird von der Gleichung f�ur die �Anderungsrate der Schwefels�aure-

dampfkonzentration csulf ausgegangen.

@csulf(t)

@t
= P � csulf(t)L (3.58)

P ist die Produktionsrate f�ur Schwefels�auredampf aus der Gasphase und csulf(t)L

die Verlustrate durch Kondensation. Dabei gilt unter Verwendung der im vorherge-

henden Abschnitt eingef�uhrten Bezeichnungen:

csulf(t)L = �kondCo3 = �kond t(Ii + Ij); (3.59)

was auf die Beziehungen

csulf = �kond t und L = Ii + Ij (3.60)

f�uhrt. Ein Verlustterm durch Nukleation wird in Gleichung (3.58) vernachl�assigt, da

die lokalzeitliche �Anderung von csulf dadurch nur sehr klein ist. Unter der Annahme,

dass 1
L
klein genug ist und P und L �uber ein Zeitintervall konstant gehalten werden

k�onnen, kann Gleichung (3.58) integriert werden und ergibt:

csulf(t0 +�t) = css � (css � csulf(t0)) exp (�L�t) mit css =
P

L
(3.61)
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Kerminen und Wexler (1994) geben auch eine empirische Beziehung nach Wexler

et al. (1994) an, mit der die kritische Konzentration ckrit von Schwefels�aure, bei

deren �Uberschreitung Nukleation eintritt, berechnet werden kann:

ckrit = 0; 16 exp

�
0; 1T � 3; 5

RH

100
� 27; 7

�
; (3.62)

wobei die Temperatur T in K und die relative Feuchte RH in Prozent angegeben wer-

den muss. Gleichung (3.62) basiert auf Messungen von Jaecker-Voirol und Mirabel

(1989). Wenn css die Konzentration ckrit �uberschreitet, werden von der Di�erenz der

Konzentrationen css� ckrit neue Partikel gebildet. Der Rest der Sulfatmasse konden-

siert auf den existieren Partikeln. Von den neugebildeten Partikeln ist also zun�achst

nur die Massendichte bekannt. Um auf die Anzahldichte zu schlie�en, muss ihnen

{ wiederum unter der Annahme einer Lognormalverteilung { ein Mediandurchmes-

ser und eine geometrischen Standardabweichung zugewiesen werden. Beobachtete

Nuklationsmoden haben Mediandurchmesser von dpg � 0,01 �m und Standardab-

weichungen von �g � 1,6 (Whitby 1978). Diese Werte werden f�ur die neugebildeten

Partikel verwendet und damit die Anzahldichte der nukleierten Partikel berechnet.

Sedimentation und Deposition

Wird ein monodisperses Aerosol betrachtet, so wird die Deposition von zwei Gr�o�en

bestimmt, erstens vom Brownschen Di�usionskoeÆzienten

D =
kbTCc

3��d
(3.63)

und zweitens von der Sedimentationsgeschwindigkeit

vsed =
g Cc

18�

�
�p

�air
d2
�
: (3.64)

Hierbei bezeichnet
�p

�air
das Verh�altnis der Partikeldichte und der Luftdichte, g die

Erdbeschleunigung und � die kinematische Viskosit�at.

F�ur den Cunningham-Korrekturfaktur wird hier die linearisierte Form

Cc = 1; 0 + 1; 246
2�air

d
(3.65)

verwendet.

F�ur ein polydisperses Aerosol werden diese Gr�o�en �uber das k-te Moment (Mk) der

Gr�o�enverteilung n(ln d) gemittelt (Kramm et al. 1992), und es ergibt sich f�ur den
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polydispersen Di�usionskoeÆzienten und die polydisperse Sedimentationsgeschwin-

digkeit des k-ten Moments:

D̂k =
1

Mk

Z
1

1

D(d) dkn�(ln d)d ln d (3.66)

v̂sed;k =
1

Mk

Z
1

1

vsed d
kn�(ln d)d ln d (3.67)

Werden die Integrationen unter der Annahme von lognormalen Verteilungsdichte-

funktionen durchgef�uhrt, so ergibt sich mit Kng =
2�air
dg

f�ur den polydispersen Di�u-

sionskoeÆzienten:

D̂k =
kbT

3��dg

�
exp

�
(�2k + 1)

2
ln2 �g

�
+ 1; 246Kng exp

�
(�4k + 4)

2
ln2 �g

��
(3.68)

und f�ur die polydisperse Sedimentationsgeschwindigkeit

v̂sed;k =
g

18�

�
�p

�air
d2
g

��
exp

�
(4k + 4)

2
ln2 �g

�
+ 1; 246Kng exp

�
(2k + 1)

2
ln2 �g

��
:

(3.69)

D̂k wird weiter unten bei der Berechnung des Grenzschichtwiderstands, bei dem die

Schmidtzahl eingeht, ben�otigt.

Die Depositionsgeschwindigkeit des k-ten Moments eines polydispersen Aerosols be-

rechnet sich nach Slinn und Slinn (1980):

v̂dep;k = (ra + r̂d;k + rar̂d;kv̂sed;k)
�1

+ v̂sed;k; (3.70)

wobei ra der aerodynamische Widerstand ist. Er h�angt von meteorologischen Gr�o�en,

wie der Windgeschwindigkeit und der thermischen Schichtung ab und wird von

KAMM geliefert. Der Grenzschichtwiderstand wird nach

r̂d;k =

�
(Sc

�2=3

k
+ 10�3=Stk)

�
1 + 0; 24

w2
�

u2
�

�
u
�

�
�1

: (3.71)

berechnet. Dabei ist die Schmidtzahl gegeben durch Sck = �=D̂k und die Stokeszahl

durch Stk =
u
2
�

g�
vsed;k. w� und u� bezeichnen die konvektive Geschwindigkeit und die

Schubspannungsgeschwindigkeit.
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3.2.4 Formulierung der Aerosolchemie in MADE

In MADE wird das chemische Gleichgewicht eines Sulfat-Nitrat-Ammonium-Wasser-

Systems betrachtet. Die Annahmen sind dabei, dass sich ein Gleichgewicht einstellt

und dass E�ekte in Abh�angigkeit von der Gr�o�e der Partikel, wie der Kelvine�ekt,

vernachl�assigbar sind.

Die Sekund�arsubstanz Sulfat (SO2�
4 ) wird durch die Reaktion der Gasphasensub-

stanzen SO2 und OH, die zun�achst zu Schwefels�auredampf (H2SO4) reagieren, ge-

bildet. Da Schwefels�aure eine geringe Fl�uchtigkeit besitzt (Roedel 1979), h�alt sie

sich bevorzugt in der Partikelphase auf, kondensiert also wie oben beschrieben, auf

existierenden Partikeln oder bildet durch Nukleation neue Partikel.

Dagegen sind Nitrat (NO�3 ) und Ammonium (NH+
4 ) bedeutend �uchtiger und ver-

teilen sich dementsprechend auf die Gas- und Partikelphase. Diese Verteilung h�angt

von den Konzentrationen von Sulfat, Ammonium, Nitrat, der relativen Feuchte und

der Temperatur ab. Zus�atzlich zu den drei genannten Substanzen kann das Aerosol

eine erhebliche Menge an Wasser enthalten, d.h. das Aerosol kann in der Fl�ussig-

phase vorliegen. In den verschiedenen Phasen wird von folgenden Komponenten

ausgegangen:

� Fl�ussigphase: NH+
4 (aq), H

+(aq), HSO�4 (aq), SO
2�
4 (aq), NO�3 (aq), H2O(aq).

� Feste Phase: (NH4)2SO4(s), NH4NO3(s).

� Gasphase: NH3(g), HNO3(g), H2SO4(g).

Ziel ist es, durch Gleichgewichtsbetrachtungen, die tats�achliche Zusammensetzung

bei den herrschenden Umgebungsbedingungen zu bestimmen.

Die Gleichgewichtsreaktionen und die dazugeh�origen Konstanten basieren auf Kim

et al. (1993) und sind in der Tabelle 3.2.4 zusammengefasst. Die Bestimmung der

Gleichgewichtskonzentrationen folgt einer so genannten
"
Bulk-Betrachtung\, d.h.

dass nur die Gesamtmassendichten, summiert �uber alle Moden, nicht jedoch die

Gr�o�enverteilung in die Betrachtung eingehen. Nachdem die Gleichgewichtskonzen-

trationen von Ammonium, Nitrat und Wasser berechnet sind, werden die resultieren-

den Massendichten gem�a� am Massenanteil von Sulfat in den verschiedenen Moden

aufgeteilt.

Sulfat kommt bevorzugt neutralisiert durch zwei Ammoniumionen vor (�ussig oder

fest). Das heisst, dass jedes Mol Sulfat zwei Mol Ammoniak aus der Gasphase entfer-

nen wird, wenn das Ammoniakangebot dazu ausreicht. Sulfat ist dann vollkommen
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neutralisiert. Daher ist es sinnvoll, zwei Regime bez�uglich des Verh�altnisses von Am-

monium und Sulfat zu betrachten. Im ammoniumreichen Regime (molares Verh�altnis

von Ammonium und Sulfat gr�o�er als 2) wird die Schwefels�aure vollst�andig neutra-

lisiert. Das �ubersch�ussige Ammoniak kann, wenn HNO3 verf�ugbar ist, Ammoni-

umnitrat (NH4NO3) bilden. Im ammoniumarmen Regime (molares Verh�altnis von

Ammonium und Sulfat kleiner als 2) kann das vorhandene Sulfat nicht neutralisiert

werden, so dass daraus ein saures Aerosol resultiert. Der Nitratgehalt h�angt dann

sehr stark von der relativen Feuchte ab, denn nur wenn Wasser im Aerosol vorhan-

den ist, kann HNO3 im sauren Bisulfataerosol in merklichen Mengen aufgenommen

werden.

In Abh�angigkeit vom Verh�altnis von NH+
4 und SO2�

4 und vom Wassergehalt des

Aerosols sind also insgesamt vier F�alle zu unterscheiden:

(a) Ammonium�uberschuss, trockenes Aerosol,

(b) Ammonium�uberschuss, Substanzen in L�osung,

(c) Ammoniumde�zit, trockenes Aerosol,

(d) Ammoniumde�zit, Substanzen in L�osung,

F�ur diese vier F�alle wird nun ausgef�uhrt, wie die Aufteilung von HNO3=NO
�

3 und

NH3=NH
+
4 zwischen Gas- und Aerosolphase im einzelnen berechnet wird. Bekannt

sind in jedem Fall die Summe der Massen HNO3+NO�3 und NH3+NH+
4 . F�ur diese

Summen soll folgende abk�urzende Schreibweise verwendet werden. [...] bezeichnet

hier die molaren Konzentrationen einer Spezies in molm�3:

[TN] = [HNO3(g)] +
�
NO�3

�
; [TA] = [NH3(g)] + [NH+

4 ] (3.72)

F�ur alle F�alle gilt grunds�atzlich, dass die Massendichte des Sulfats im Aerosol aus

der prognostischen Gleichung (3.25a) und (3.25b) als bekannt vorliegt und die ande-

ren Substanzen, orientiert an diesem Wert, ins Gleichgewicht gebracht werden. Auf

die Berechnung des Wassergehalts, die wiederum die Kenntnis der Substanzen im

Aerosol voraussetzt, wird im Anschluss an die folgende Darstellung eingegangen.

(a) Ammonium�uberschuss, trockenes Aerosol

Durch die Bildung von Ammoniumsulfat ((NH4)2SO4) wird ein Teil des Ammo-

niaks aus der Atmosph�are entfernt. Berechnet werden muss die Aufteilung des rest-

lichen NH3(g) und HNO3(g) zwischen Gas- und Partikelphase. Das zur Bildung von

NH4NO3 zur Verf�ugung stehende
"
freie\ Ammonium ist durch

[TA]f = [NH3(g)] + [NH+
4 ]f = [TA]� 2[SO2�

4 ] (3.73)
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de�niert.

Betrachtet wird nun die Reaktionsgleichung 1 in Tabelle 3.2.4. Im Gleichgewicht

gilt:

[NH3(g)] [HNO3(g)] = K1(T ): (3.74)

Mit (3.72) und (3.73) ergibt sich:

([TA]f � [NH+
4 ]f)([TN]� [NO�3 ]) = K1(T ) (3.75)

Es muss weiterhin gelten, dass

[NO�

3 ] = [NH+
4 ]f (3.76)

Somit ergibt sich die Gleichung f�ur NO�3 (oder NH+
4 ) zu:

[NO�3 ] = [NH+
4 ]f =

1

2

�
[TA]f + [TN]�

�
([TA]f + [TN])

2 � 4 ([TA]f [TN]�K1)
� 1
2

�
(3.77)

�Uber (3.72) und (3.73) sind auch die Gasphasenkonzentrationen von HNO3(g) und

NH3(g) festgelegt.

(b) Ammonium�uberschuss, Substanzen in L�osung

Ammoniumsulfat und Ammoniumnitrat be�nden sich hier in L�osung, d.h. die Kon-

zentration der SO2�
4 -, NH+

4 - und NO�3 -Ionen m�ussen neben dem Wassergehalt des

Aerosols bestimmt werden, sowie die in der Gasphase verbleibendende Konzentra-

tionen von NH3(g) und von HNO3(g).

Wenn der Fall vorliegt, dass sich die Substanzen in L�osung be�nden, muss im All-

gemeinen davon ausgegangen werden, dass es sich dabei um nicht-ideale L�osungen

handelt (Seinfeld und Pandis 1997). Daher m�ussen Gleichgewichtsbedingungen von

der Form wie (3.74) nicht mit Konzentrationen, sondern mit Aktivit�aten formuliert

werden. Wird eine Gleichgewichtsreaktion der Form

[AB]
 [A+] + [B�] (3.78)

betrachtet, so ergibt sich ihre Gleichgewichtskonstante zu:

K(T ) =
aA+aB�

aAB
=

(A+[A+]w)(B�[B
�]w)

AB[AB]w
(3.79)

Hierbei bedeuten:
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aA+,aB� ,aAB Aktivit�aten von A+, B� und AB in der L�osung

A+, B� , AB Aktivit�atskoeÆzienten von A+, B� und AB

[A+]w, [B
�]w, [AB]w Molalit�aten von A+, B� und AB in mol kg�1.

Die Molalit�at der L�osung der Spezies Ai ist de�niert als die Anzahl der Mole der

Substanz Ai pro Kilogramm L�osungsmittel. Das Produkt der Aktivit�atskoeÆzienten

A+B� wird h�au�g zu einem mittleren Aktivit�atskoeÆzienten 2
�

zusammengefasst.

Die Aktivit�atskoeÆzienten h�angen von der Ionenst�arke I der L�osung ab, wobei I

de�niert ist als:

I =
1

2

X
i

z2
i
[Ai]w (3.80)

zi bezeichnet die Ladung des Ions i. In MADE werden die Aktivit�atskoeÆzienten

nach Methoden von Bromley (1973) berechnet, die in Kim et al. (1993) detailliert

beschreiben sind.

Die Gleichgewichtsbedingung f�ur diesen Fall lautet:

K�

2 (T ) =
[NH+

4 ]w [NO
�

3 ]w
2

NH
+

4
NO

�

3

[NH3(g)][HNO3(g)]
(3.81)

K�

2 l�asst sich aus den in Tabelle 3.2.4 gegebenen Gleichgewichtsbeziehungen folgen-

derma�en bestimmen:

K�

2 = K4K2

K3

K5

(3.82)

Au�erdem muss die Ladungsbilanz ausgeglichen sein:

[NH+
4 ]w = 2[SO2�

4 ]w + [NO�3 ]w (3.83)

Ersetzt man in Gleichung (3.81) NH3(g) durch TA � [NH+
4 ] und [HNO3(g)] durch

[TN] � [NO�

3 ] und eleminiert [NH+
4 ]w durch Gleichung (3.83), so ergibt sich eine

quadratische Gleichung f�ur [NO�3 ]:

a2[NO
�

3 ]
2 + a1[NO

�

3 ] + a0 = 0 (3.84)

mit

a2 = 1� ~K�

2 (3.85)

a1 = 2[SO2�
4 ] + ~K�

2

�
[TN] + [TA]� 2[SO2�

4 ]
�

(3.86)

a0 = � ~K�

2 [TN]
�
[TA]� 2[SO2�

4 ]
�

(3.87)

~K�

2 = K�

2

W 2

2
NH

+

4
NO

�

3

(3.88)
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Mit Gleichung (3.83) kann nun auch [NH+
4 ]w und �uber Gleichung (3.72) die Gaspha-

senkonzentrationen bestimmt werden.

Das Problem bei der Umsetzung dieses Verfahrens liegt darin, dass sowohl der Was-

sergehalt als auch die Aktivit�atskoeÆzienten bekannt sein m�ussen. Beide Gr�o�en

h�angen jedoch wiederum von der Zusammensetzung der L�osung ab. Im Modell wird

dieses Problem gel�ost, indem die Berechung des Wassergehalts, der Aktivit�atskoeÆ-

zienten und der gel�osten Substanzen iterativ durchgef�uhrt wird, und zwar so lange,

bis die �Anderung der Aktivit�atskoeÆzienten eine vorgegebene Schwelle unterschrei-

tet.

(c) Ammoniumde�zit, trockenes Aerosol

Das gesamte NH3(g) wird aus der Atmosph�are entfernt und liegt als Ammonium im

Aerosol vor, Nitratbildung ist nicht m�oglich, d.h. das gesamte HNO3(g) bleibt in der

Gasphase.

In diesem Fall gilt, dass kein gasf�ormiges Ammoniak mehr existiert und auch kein

Nitrat im Aerosol gebildet werden kann.

[NO�3 ] = 0 (3.89)

[NH3(g)] = 0 (3.90)

(d) Ammoniumde�zit, Substanzen in L�osung

Wenn nicht gen�ugend Ammonium vorhanden ist, um Sulfat zu neutralisieren, liegt

ein saures Aerosol vor. HNO3 kann sich jedoch im �ussigen Aerosol l�osen und so zu

Nitrationen im Aerosol f�uhren. Bestimmt werden m�ussen nun die Konzentrationen

der SO2�
4 -, HSO�4 -, NH

+
4 -, H

+-, NO�3 -Ionen, der Wassergehalt und die verbleibenden

Konzentration von HNO3(g) in der Gasphase.

F�ur Ammoniak in der Gasphase gilt auch in diesem Fall: [NH3(g)] = 0. Um die

weiteren unbekannten Gr�o�en zu bestimmen, muss zun�achst die Molalit�at der H+-

Ionen berechnet werden. Aus

K6(T ) =
[H+]w[H

+]w[SO
2�
4 ]w

3

H+SO
2�
4

[H+]w[HSO
�

4 ]w
2

H+HSO
�

4

(3.91)

und

K4(T ) =
[NO�3 ]w[H

+]w
2

H+NO
�

3

[HNO3(g)]
(3.92)
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folgen die Molalit�aten [SO2�
4 ]w und [NO�3 ]w zu:

[SO2�
4 ]w =

~K6[TS]w

[H+]w + ~K6

(3.93)

und

[NO�3 ]w =
~K4[TN]

([H+]w) + ~K4W
(3.94)

mit:

[TS]w = [SO2�
4 ]w + [HSO�4 ]w (3.95)

~K6 = K6

2
H+HSO

�

4

3
H+SO

2�
4

(3.96)

~K4 =
K4

2
H+NO

�

3

(3.97)

Werden diese Ausdr�ucke in die Ladungsbilanz

[NH+
4 ]w + [H+]w = [SO2�

4 ]w + [TS]w + [NO�3 ]w (3.98)

eingesetzt, ergibt sich eine kubische Gleichung f�ur [H+]w:

[H+]3
w
+ a2[H

+]2
w
+ a1[H

+]w + a0 = 0 (3.99)

mit

a2 = ~K6 + ~K4W + [NH+
4 ]w � [TS]w (3.100)

a1 =
�
[NH+

4 ]w � [TS]w
� �

~K4W + ~K6

�
(3.101)

� ~K6[TS]w � ~K4[TN] + ~K6
~K4W (3.102)

a0 = ~K6
~K4W

�
[NH+

4 ]w � [TS]w
�

(3.103)

� ~K6
~K4W [TS]w � ~K6

~K4[TN] (3.104)

Ist [H+]w bekannt, kann auch [NO�3 ]w aus Gleichung (3.94) berechnet werden und

damit die verbleibende Konzentration von HNO3(g).

Berechnung des Wassergehalts

Es kann davon ausgegangen werden, dass die umgebende relative Feuchte unbeein-

usst von der Wasseraufnahme der Partikel ist (Bassett und Seinfeld 1983). Unter
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dieser Annahme und unter Vernachl�assigung des Kelvine�ekts ergibt das Gleichge-

wicht zwischen Gas- und Aerosolphase, dass sich die Wasseraktivit�at aw gleich der

relativen Feuchte RH einstellt:

aw = RH: (3.105)

RH muss dabei in Werten zwischen 0 und 1 angegeben werden. Eine �ubliche Me-

thode, aus dieser Tatsache den tats�achlichen Wassergehalt des Aerosols zu ermitteln

(H�anel und Zankl 1979), ist die so genannte ZSR-Beziehung (Zdanovskii 1948, Sto-

kes und Robinson 1966), die darauf basiert, dass die Wassermenge, die in einem

Partikel bei gegebener relativen Feuchte vorhanden ist, proportional zu der Masse

des hydrophilen Materials ist: X
i

mi

m0i(aw)
= 1: (3.106)

wobei mi die Molalit�at des i-ten Elektrolyts in der Mehrkomponentenl�osung und

m0i(aw) die Molalit�at einer Einkomponentenl�osung der Spezies i mit der Wasserak-

tivit�at aw ist. Der Begri� Molalit�at wurde oben de�niert als die Anzahl der Mole

einer Substanz pro Kilogramm L�osungsmittel. Wird sowohl die Anzahl der Mole

der Substanz als auch die Masse des L�osungsmittels auf eine Volumeneinheit Luft

bezogen, so kann Gleichung (3.106) dazu verwendet werden, den Wassergehalt des

Aerosols zu bestimmen.

W =
X
i

Mi

m0i(aw)
(3.107)

W ist die Massendichte des Wassers im Aerosol pro Volumeneinheit Luft (in kg

m�3 und Mi die Anzahl der Mole der Substanz i pro Volumeneinheit Luft (in mol

m�3 Luft). Die Werte f�ur m0i(aw) werden auf der Basis von Labormessungen von

Giauque et al. (1960), Tang und Munkelwitz (1994) und Nair und Vohra (1975)

berechnet.

3.3 Numerische L�osungsverfahren in MADE

Wie bei den Erhaltungsgleichungen f�ur die gasf�ormigen Luftbeimengungen, den Be-

wegungsgleichungen und der Temperaturgleichung wird auch bei der L�osung der

Erhaltungsgleichungen f�ur das nullte Moment und die Sulfatmasse in den einzel-

nen Moden eine additive Operatorenzerlegung angewendet. Advektion, turbulente

Di�usion und die aerosoldynamischen Prozesse werden nacheinander numerisch in-

tegriert (Yanenko 1971). Die Behandlung der Advektion und der turbulenten Dif-

fusion erfolgt in der gleichen Weise wie die der gasf�ormigen Luftbeimengungen. Bei
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der Advektion handelt es sich um ein von Sweby (1984) entwickeltes und von Hu-

gelmann (1988) adaptiertes Flusskorrekturverfahren. Die turbulente Di�usion wird

durch r�aumlich zentrierte Di�erenzenquotienten approximiert. Die Anfangs- und

Randbedingungen f�ur die Substanzen der Gasphase sind in Vogel et al. (1995) be-

schrieben. Den L�osungsalgorithmus f�ur diese Substanzen beschreibt Hass (1991). In

den folgenden Abschnitten wird auf die numerische Behandlung der zeitlichen �Ande-

rungen des nullten Momentes und der Massendichten von Sulfat durch die Prozesse

der Koagulation, Kondensation, Nukleation und durch die Emission eingegangen.

3.3.1 L�osung der Gleichungen f�ur das nullte Moment

Bei der L�osung des aerosoldynamischen Teils f�ur das nullte Moment des Aitken- und

Akkumulationsmodes zeigt sich, dass eine analytische L�osung f�ur die Berechnung der

Werte f�ur den neuen Zeitschritt existiert.

� Aitkenmode

@M0;i

@t
= ci � R0;iiM

2
0;i � R0;ijM0;jM0;i

= ci � aiM
2
0;i � biM0;i (3.108)

mit ci = Nu0 + e0;i, wobei e0;i die lokalzeitliche �Anderung der Partikelan-

zahldichte durch Emission von Partikeln in den Aitkenmode bezeichnet. Die

KoeÆzienten R0;ii und R0;ij h�angen entsprechend (3.34) und (3.39) von den

Mediandurchmessern und den geometrischen Standardabweichungen der Ver-

teilungen ab und gehen aus der Bildung des harmonischen Mittels der Aus-

dr�ucke f�ur das freimolekulare und das Kontinuumsregime hervor.

� Akkumulationsmode

@M0;j

@t
= cj �R0;jjM

2
0;j

= cj � ajM
2
0;j (3.109)

mit cj = e0;j, wobei e0;j die lokalzeitliche �Anderung der Partikelanzahldichte

durch Emission von Partikeln in den Akkumulationsmode bezeichnet.

Gleichung (3.108) stellt eine Ricatti-Di�erentialgleichung dar. Bez�uglich ci 6= 0 und

ci = 0 muss eine Fallunterscheidung getro�en werden.
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� ci 6= 0

M0;i(t0 +�t) =
r1 + r2r3 exp(Æ�t)

ai (1 + r3 exp(Æ�t))
(3.110)

mit:

Æ =
q
b2
i
+ 4aici (3.111)

r1 =
2aici

bi + Æ
(3.112)

r2 = �
bi + Æ

2
(3.113)

r3 = �
r1 � aiM0;i(t0)

r2 � aiM0;i(t0)
(3.114)

� ci = 0

M0;i(t0 +�t) =
biM0;i(t0) exp(�bi�t)

bi + aiM0;i(t0) (1� exp(�bi�t))
(3.115)

Gleichung (3.109) hat f�ur cj 6= 0 die gleiche L�osung wie (3.108), nur dass b = 0

gesetzt wird. F�ur den Fall cj = 0 gilt:

M0;j(t0 +�t) =
M0;j(t0)

1 + ajM0;j(t0)�t
(3.116)

3.3.2 L�osung der Gleichungen f�ur die Massendichte

� Aitkenmode

@msulf;i

@t
= Pi � Limsulf;i (3.117)

mit:

Pi = Num + em;i + Com;i (3.118)

Li =
Ca3;ij

M3;i

(3.119)

em;i ist die lokalzeitliche �Anderung der Massendichte von Sulfat im Aitkenmode

durch Emission von Partikeln.

� Akkumulationsmode

@msulf;j

@t
= Pj (3.120)
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mit:

Pj = em;j + Com;j + Limsulf;i (3.121)

em;j ist die lokalzeitliche �Anderung der Massendichte von Sulfat im Akkumu-

lationsmode durch Emission von Partikeln.

� Grobpartikelmode

@mn;c

@t
= Pn;c n = 1; 2; 3 (3.122)

mit:

Pn;c = en;c (3.123)

en;c ist die lokalzeitliche �Anderung der Massendichte im Grobpartikelmode durch

Emission von Partikeln. (n=1: mariner Anteil, n=2: mineralischer Anteil, n=3: an-

thropogener Anteil)

F�ur die L�osung von (3.117) werden die KoeÆzienten �uber einen Zeitschritt konstant

gehalten, und es ergibt sich:

msulf;i(t0 +�t) =
Pi
Li

+

�
msulf;i(t0)�

Pi
Li

�
exp (�Li�t) (3.124)

Die L�osung von (3.120) und (3.122) ergibt sich durch eine Euler-Vorw�arts-Integration.

Gleiches gilt f�ur die Anzahldichte im Grobpartikelmode.

3.3.3 Kopplung des Moduls MADE an KAMM/DRAIS

Das Aerosolmodul MADE wird an das Modellsystem KAMM/DRAIS gekoppelt,

indem zu jedem Zeitschritt von dem Modul zur Behandlung der Gasphase (RADM2)

die Gasphasenkonzentrationen von H2SO4, NH3, HNO3, die Produktionsrate von

H2SO4, die Temperatur und die relative Feuchte �ubergeben wird. Somit wird die

Aerosolphase vollst�andig gekoppelt behandelt.

Bei der Initialisierung wird folgenderma�en verfahren. Nach einem Vorlauf der Gas-

phase von einigen Stunden wird die dann vorhandene Massendichte von H2SO4 auf

die Aerosolphase verteilt, und zwar zu 98 % in den Akkumulationsmode und zu

2 % in den Aitkenmode. Dieser Festlegung liegt die Tatsache zugrunde, dass sich
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der Gro�teil der Masse des Sekund�araerosol im Gr�o�enbereich des Akkumulations-

modes be�ndet. Die anderen Aerosolkomponenten werden mit einem Minimalwert

initialisiert und erst im n�achsten Zeitschritt durch die oben ausgef�uhrten Gleich-

gewichtsberechnungen bestimmt. Da die geometrischen Standardabweichungen be-

kannt sind, kann durch Vorgabe von Mediandurchmessern dgi;ini, dgj;ini und dgc;ini zur

Initialisierung die Teilchenanzahl in den Moden berechnet werden. Die gew�ahlten

Zahlenwerte im Modell lauten:

dgi;ini = 0; 01�m;

dgj;ini = 0; 07�m;

dgc;ini = 1; 0�m:

Das in diesem Kapitel beschriebende Modellsystem stellt die Basis f�ur die folgen-

den Untersuchungen dar. Eine Besonderheit des Modellsystems ist die vollst�andige

Kopplung der meteorologischen Prozesse mit den Prozessen der Gasphase und der

Aerosolphase. Die im Aerosolmodul MADE repr�asentierten Substanzen Sulfat, Am-

monium, Nitrat und Wasser decken einen Gro�teil der Masse des in Mitteleuropa

vorkommenden Aerosols ab (vgl. Tab. 2.2). Eine weitere bedeutende Komponente,

der Ru�, ist noch nicht ber�ucksichtigt. Um die Beschreibung des troposph�arischen

Aerosols mit dem Modellsystem KAMM/DRAIS zu verbessern, wird diese Substanz

neu eingef�uhrt. Die dazu notwendigen Modellerweiterungen werden im Kapitel 5

dargestellt.





4 Modellierung heterogener

Reaktionen im regionalen

Bereich

Wie eingangs erw�ahnt, ist die Fragestellung, inwieweit heterogene Reaktionen, die

an der Ober�ache von Aerosolpartikeln ablaufen, f�ur die troposph�arische Chemie

von Bedeutung sind, noch nicht hinreichend gekl�art und Gegenstand aktueller For-

schung. In Laborstudien wird versucht, m�ogliche ablaufende Reaktionen zu identi-

�zieren und zu quanti�zieren (Schurath und Naumann 1998, Schurath 1999). Eine

Reihe von Studien besch�aftigt sich dabei mit heterogenen Reaktionen an der Ober-

�ache von Ru�partikeln (Bekki 1997, Aumont et al. 1999, Lary et al. 1997, Long-

fellow et al. 2000, Kamm et al. 1999, Saatho� et al. 2001). Weitere Beispiele sind

die heterogene Bildung von HONO (Kle�mann et al. 1998) und die Hydrolyse von

N2O5 (Mentel et al. 1999, Robinson et al. 1997, Behnke et al. 1997).

W�ahrend Saatho� et al. (2001) zeigen, dass von den Reaktionen an Ru�partikeln nur

geringe Auswirkungen auf die troposph�arische Photochemie zu erwarten ist, ist die

Bedeutung der heterogenen Hydrolyse von N2O5 noch nicht gekl�art. Im folgenden

Kapitel wird mit Hilfe numerischer Simulationen untersucht, welchen Einuss die

heterogene Hydrolyse von N2O5 an der Ober�ache von �ussigen Aerosolpartikeln auf

Substanzen sowohl in der Gas- als auch in der Aerosolphase besitzt. Zun�achst wird

eine kurze Zusammenfassung der Theorie zur Berechnung der Raten heterogener

Reaktionen dargestellt (Hendricks 1997).

4.1 Berechnung der Raten heterogener Reaktio-

nen

Die Wechselwirkung von atmosph�arischen Spurengasen mit Aerosolpartikeln wird

von mehreren physikalischen und chemischen Prozessen bestimmt. Dazu geh�oren
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der Gasu� zum Aerosol, die Adsorption der jeweiligen Substanz an der Aero-

solober�ache oder die Absorption ins Innere des Aerosolteilchens, die eventuelle

R�uckf�uhrung der Substanz in die Gasphase, der Transport innerhalb des Aerosolvo-

lumens und die chemische Transformation der gasf�ormigen Substanz. Wie schon in

Kapitel 3.2.3 dargestellt, kann das Verhalten von Aerosolpartikeln mit der Knudsen-

zahl, d.h. dem Verh�altnis der freien Wegl�ange des Tr�agergases � zur Partikelgr�o�e

dp charakterisiert werden:

Kn =
2�

dp
(4.1)

Je nach Knudsenzahl existieren zwei unterschiedliche Formulierungen f�ur den Mas-

sentransfer zwischen Gas und Aerosol, eine gaskinetische Betrachtung f�ur Kn � 1

und eine di�usive Betrachtung f�ur Kn� 1. Diese werden in den folgenden Abschnit-

ten beschrieben.

Der gaskinetische Fluss

Die Herz-Knudsen-Gleichung beschreibt den gaskinetischen Nettomolek�ulu� F
gas
net

eines Gases i auf eine Fl�acheneinheit (Pruppacher und Klett 1978):

F gas
net =

1

4
�i�ci(NiS �N ev

iS
): (4.2)

Hierbei bedeuten:

NiS Molek�ulzahldichte des Gases i �uber der Grenz�ache in m�3,

N ev
iS

S�attigungsmolek�ulzahldichte des Gases i bez�uglich der

Grenz�ache in m�3,

�ci mittlere Molek�ulgeschwindigkeit in m s�1,

�i MassenakkomodationskoeÆzient der Substanz i.

Mit:

i = �i

�
1� N ev

iS

NiS

�
(4.3)

folgt aus Gleichung (4.2):

F gas
net =

1

4
i�ciNiS (4.4)

i wird als Reaktionswahrscheinlichkeit bezeichnet und kann nach Erreichen eines

station�aren Zustands mit F gas
net = const. interpretiert werden als der Bruchteil der
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auf das Partikel tre�enden Gasmolek�ule, die vom Partikel absorbiert und chemisch

transformiert werden. (Schwartz 1986). Diese Gr�o�e muss in Laborexperimenten

bestimmt werden. F�ur die Anzahl der an der Ober�ache eines Aerosolteilchens mit

Radius r pro Zeiteinheit umgesetzten Molek�ule des Gases i Zi;kin gilt:

Zi;kin = �r2i�ciNiS (4.5)

Gleichung (4.5) l�asst sich auf eine Population sph�arischer Aerosolpartikel �ubertra-

gen. Ist die Ober�achendichte S einer Aerosolverteilung bekannt, bezeichnet

Ri;kin =
1

4
i�ciSNiS (4.6)

die Anzahl der pro Zeit- und Gasvolumeneinheit an der Aerosolober�ache chemisch

umgesetzten Molek�ule des Gases i. Die Reaktionskonstante ki f�ur die heterogene

Transformation des Gases i ergibt sich somit zu:

ki =
1

4
i�ciS (4.7)

Bei der Behandlung von heterogenen Reaktionen in gro�skaligen Atmosph�arenmo-

dellen ergibt sich h�au�g das Problem, dass die lokale Konzentration NiS nicht exakt

bekannt ist und durch die makroskopische Gasphasenkonzentration NiM approxi-

miert werden muss. Gleichung (4.6) wird also gen�ahert durch

Ri;kin � kiNiM : (4.8)

Diese Betrachtung ist eine gute N�aherung f�ur gro�e Knudsenzahlen. Ist die mittlere

freie Wegl�ange jedoch klein verglichen mit der Partikelgr�o�e, ergeben sich Abwei-

chungen. In diesem Fall kann NiS wesentlich kleiner sein als NiM . Um das Partikel

bildet sich ein Konzentrationsgradient, der einen di�usiven, zum Partikel gerichteten

Gasu� hervorruft. Die dann ad�aquate Formulierung wird im n�achsten Abschnitt

erl�autert.

Der di�usive Flu�

Gleichung (4.8) ist nur anwendbar, wenn die Gasphasenkonzentration des zum Aero-

solpartikel ie�enden Gases i in der Umgebung des Partikels nur unwesentlich durch

die Anwesenheit des Partikels modi�ziert wird. Dies tri�t f�ur gro�e Knudsenzahlen

zu (Fuchs und Sutugin 1971).

Eine analytische L�osung f�ur kleine Knudsenzahlen wurde von Maxwell (1877) be-

schrieben. Der di�usive Fluss von Gasmolek�ulenZi;di� auf die Aerosolober�ache eines
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sich in einem unendlich ausgedehnten Gasvolumen be�ndlichen einzelnen sph�ari-

schen Partikels ergibt sich im station�aren Zustand als:

Zi;di� = 4�rDvi (Ni1 �NiS) : (4.9)

Hierbei bedeuten:

Dvi Di�usionskoeÆzient der Substanz i in der Gasphase in m2 s�1,

Ni1 Molek�ulzahldichte des Gases i in unendlich gro�er Entfernung

zum Aerosolpartikel in m�3,

r Radius des Aerosolpartikels,

Zi;di� Anzahl der Molek�ule des Gases i pro Zeiteinheit, die

auf dem Partikel mit Radius r abgelagert werden.

Im Extremfall wird die Gaskonzentration im Falle einer chemischen Umwandlung an

der Partikelober�ache oder im Partikel an der Partikelober�ache verschwinden, d.h.

NiS = 0. Wird die Konzentration Ni1 mit der makroskopischen Gaskonzentration

NiM gleichgesetzt, folgt (Lovejoy und Hansen 1995):

Zi;di� = 4�rDviNiM (4.10)

Flusskorrektur

Die Gleichungen (4.5) und (4.10) beschreiben zwei Extremf�alle. In der Literatur

werden verschiedene Vorgehensweisen beschrieben, wie die Formulierungen f�ur kleine

und gro�e Knudsenzahlen gekoppelt werden k�onnen, um den �Ubergangsbereich zu

beschreiben. Fuchs und Sutugin (1971) ermittelten ein Verfahren f�ur die Absorption

von Neutronen von einem sph�arischen Schwarzk�orper. Dieses Verfahren kann auf die

Wechselwirkung von atmosph�arischen Spurengasen mit Aerosolpartikeln �ubertragen

werden. Nach Lovejoy und Hansen (1995) gilt f�ur die Anzahl von Molek�ulen des

Gases i, die pro Zeiteinheit an der Ober�ache eines sph�arischen Partikels umgesetzt

werden:

Zi = i�r
2�ciNiM �

�
1 + i� (Kn)

�
�1
; (4.11)

� (Kn) =
0; 75 + 0; 283Kn

Kn (Kn + 1) :
(4.12)

F�ur Kn!1 geht Gleichung (4.11) in Gleichung (4.5) �uber. Im Fall Kn! 0 ergibt

sich mit

Dvi �
1

3
�ci�i =

1

3
�cirKn (4.13)
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Gleichung (4.10) (Seinfeld 1986). �i ist die mittlere freie Wegl�ange der Molek�ule des

Gases i.

Aus Gleichung (4.7) f�ur die Reaktionskonstante f�ur die Betrachtung einer ganzen

Aerosolpopulation wird somit:

kkorr
i

= ki � fkorr (4.14)

mit

fkorr =
�
1 + i� (Kn)

�
�1
: (4.15)

Der Korrekturfaktor fkorr bewirkt, dass Gleichung (4.7) auch f�ur kleine Knudsenzah-

len angewendet werden kann. Wie im folgenden Abschnitt 4.2 gezeigt werden wird,

ist im Einzelfall also, zu testen, ob f�ur die gegebenen Verh�altnisse die Korrektur fkorr

ber�ucksichtigt werden muss oder vernachl�assigt werden kann.

4.2 Hydrolyse von N2O5 an �ussigen Aerosolpar-

tikeln

Eine der Ober�achenreaktionen, von der man einen signi�kanten Einu� auf die

Gasphase vermutet, ist die heterogene Hydrolyse von N2O5 (Schurath 1999). Unter

Hydrolyse versteht man allgemein die Zerlegung einer Substanz durch Reaktion mit

Wasser (R�ompp 1999). Bei der heterogenen Hydrolyse von N2O5 entsteht aus dieser

Reaktion an der Ober�ache von �ussigen Aerosolpartikeln HNO3. Dies bedeutet,

dass diese Reaktion in den Stickoxidhaushalt der Troposph�are eingreift. Nun ist seit

langem bekannt, da� die troposph�arische Chemie auf nichtlineare Weise vom Ange-

bot der Stickoxide (NO+NO2 = NOx) abh�angt (Ehhalt und Drummond 1982). Die

Stickoxide kontrollieren das Angebot der Peroxiradikale HOx und damit die Produk-

tion von Photooxidantien wie z.B. Ozon. Es stellt sich also die Frage, wie bedeutend

der Einuss der Hydrolyse von N2O5 f�ur die Vorg�ange der troposph�arischen Chemie

ist. Dieser Frage wird im Folgenden nachgegangen.

Zun�achst werden die beteiligten Reaktionsmechanismen erl�autert. Danach werden

die Vorgehensweise der hier durchgef�uhrten Untersuchung und abschlie�end die Er-

gebnisse dargestellt.

Der wichtigste Reaktionsweg, auf dem NOx tags�uber aus der Atmosph�are entfernt

wird, ist die Bildung von HNO3 aus der Reaktion von NO2 mit OH. M bezeichnet
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dabei einen zur Energie- und Impulserhaltung notwendigen, nicht reaktiven Sto�-

partner (z.B. Sticksto�):

NO2 +OH +M �! HNO3 +M (4.16)

W�ahrend der Nachtstunden, wenn kein OH vorhanden ist, gewinnen andere Reak-

tionen an Bedeutung. Charakteristisch f�ur die n�achtliche Chemie ist die Entstehung

von NO3 aus der Reaktion von NO2 und O3. Tags�uber liegt NO3 nur in verschwin-

dend geringen Konzentrationen vor, weil es sehr schnell photolysiert wird. Nachts

reagiert es weiter mit NO2 und bildet schlie�lich N2O5. N2O5 unterliegt seinerseits

einem thermischen Zerfall und bildet wieder NO2 und NO3. Weiterhin wird NO3

durch Reaktion mit Kohlenwassersto�verbindungen (VOC) abgebaut.

NO2 +O3 �! NO3 +O2 (4.17)

NO3 +NO2 �! N2O5 (4.18)

N2O5 �! NO3 +NO2 (4.19)

NO3 + V OC �! Produkte (4.20)

W�ahrend die Reaktion von N2O5 mit Wasserdampf in der Gasphase sehr langsam

abl�auft, vermutet man einen betr�achtlichen Verlust von N2O5 an der Ober�ache von

�ussigen Aerosolpartikeln (Platt et al. 1984). Damit stellt die heterogene Hydrolyse

von N2O5 einen weiteren Abbaupfad f�ur die Stickoxide in der Atmosph�are dar, da

das gebildete HNO3 letztendlich der trockenen oder nassen Deposition unterliegt.

N2O5 +H2O
aerosol����! 2HNO3 (4.21)

Die Reaktionswahrscheinlichkeit N2O5
f�ur diese Reaktion wurde f�ur Ober�achen

von verschiedenen w�assrigen L�osungen mit unterschiedlichen Techniken gemessen

(Mozurkevich und Calvert 1988, Van Doren et al. 1990, Robinson et al. 1997, Behnke

et al. 1997, Hu und Abbatt 1997). F�ur die meisten L�osungen bewegt sich der Wert

f�ur N2O5
in der Gr�o�enordnung von einigen 10�2. Mentel et al. (1999) geben einen

Wert von N2O5
= 0,02 an, wobei sich dieser Wert f�ur nitrathaltige L�osungen weiter

um eine Gr�o�enordnung verringert.

Die Reaktionskonstante von Reaktion (4.21) wird folgenderma�en parametrisiert

und wird im Folgenden mit P1 abgek�urzt:

kN2O5
=

1

4
� �cN2O5

� N2O5
� S; (4.22)
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wobei �cN2O5
die mittlere molekulare Geschwindigkeit von N2O5 und S die Ober-

�achendichte des Aerosols ist. Eine Korrektur nach Fuchs und Sugutin (Gl. (4.14))

wird nicht vorgenommen, da die Absch�atzung zeigt, dass der Fehler bei einem N2O5

von 0,02 f�ur Partikel von einem Durchmesser der Gr�o�enordnung dp = 1 �m im

Bereich von wenigen Prozent bleibt. Die Vernachl�assigung der Korrektur stellt au-

�erdem eine Absch�atzung nach oben dar, d.h. der E�ekt der Hydrolyse wird auf

keinen Fall untersch�atzt.

Um den Nitrate�ekt zu ber�ucksichtigen, wird entsprechend dem Verh�altnis von Ni-

trat zu Sulfat ein gewichtetes gew eingef�uhrt:

gew = f � 1 + (1� f) � 2; (4.23)

mit 1 = 0,02, 2 = 0,002 (Mentel et al. 1999), f =
m

SO
2�
4

m
SO

2�
4

+m
NO

�

3

.

mSO2�

4
und mNO�

3
sind hierbei die Massendichten von Sulfat und Nitrat im Aerosol.

Die Parametrisierung

kN2O5
=

1

4
� �cN2O5

� gew � S; (4.24)

wird mit P1� bezeichnet. Es werden im Folgenden sowohl Ergebnisse von Simulatio-

nen unter Ber�ucksichtigung des Nitrate�ekts als auch unter Ausschluss des Nitrat-

e�ekts diskutiert.

Da die meisten bisher existierenden Chemie-Transport-Modelle f�ur die regionale Ska-

la bisher nur die Umwandlungen in der Gasphase betrachteten, konnte die N2O5-

Hydrolyse, wenn �uberhaupt, nur sehr grob parametrisiert ber�ucksichtigt werden.

Basierend auf Messungen von Platt et al. (1984) schlagen Chang et al. (1987) bei-

spielsweise folgende Parametrisierung (P2) vor:

kN2O5
=

"
600min � exp

 
�
�
RH

28

�2:8
!
+ a

#
�1

(4.25)

RH bezeichnet die relative Feuchte in %. kN2O5
resultiert in der Einheit min�1.

Diese Parametrisierung basiert auf der Annahme, dass die relative Feuchte mit der

Ober�achendichte des Aerosols korrelliert ist. Chang et al. (1987) benutzen f�ur den

Parameter a einen Wert von a = 5 min, was zu einem asymptotischen Wert von

kN2O5
von 0,2 min�1 f�uhrt, wenn die relative Feuchte 60 % �ubersteigt. Die Wahl des

Parameters a basiert auf dem damals aktuellen Wert f�ur N2O5
= 0,1.

Dentener und Crutzen (1993) untersuchten mit einer vereinfachten Parametrisierung

der globalen Verteilung der Aerosolober�ache die Bedeutung von Reaktion (4.21) f�ur

die globale Skala. Ihre Berechnungen basieren ebenfalls auf einem Wert f�ur N2O5
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von 0,1 nach Mozurkevich und Calvert (1988). Dentener und Crutzen zeigen in ihrer

Studie, dass die N2O5-Hydrolyse die troposph�arische Chemie in der n�ordlichen He-

misph�are stark beeinusst und beispielsweise zu einer Reduktion von Ozon von 20 %

imWinter und 13 % im Sommer f�uhrt. Ausgehend von diesen Ergebnissen empfehlen

sie die Ber�ucksichtigung der Reaktion in regionalen Sommersmogmodellen.

Die aktuellen Messungen von Wahner et al. (1998) und Mentel et al. (1999) zeigen,

dass der Wert f�ur N2O5
nach unten zu korrigieren ist. Ziel der vorliegenden Studie

ist es daher, den Einu� der Hydrolyse von N2O5 auf die troposph�arische Chemie f�ur

den regionalen Bereich und sommerliche Bedingungen systematisch zu untersuchen.

Dabei werden die aktuellen Me�werte f�ur N2O5
ber�ucksichtigt. Das Modellsystem

KAMM/DRAIS wird dazu eingesetzt, die Verteilung von gasf�ormigen Spurensto�en

und Aerosolpartikeln im regionalen Bereich r�aumlich und zeitlich detailliert aufgel�ost

zu simulieren.

Die Untersuchung gliedert sich in drei Abschnitte. Um die E�ekte, die rein auf

die chemischen Umwandlungen zur�uckzuf�uhren sind, von den E�ekten durch den

Transport zu trennen, werden zun�achst Boxmodellrechnungen mit dem Chemie-

mechanismus RADM2 durchgef�uhrt. Daran schlie�en sich Simulationen mit einer

eindimensionalen Modellversion von KAMM/DRAIS an, bei denen als zus�atzlicher

Proze� die vertikale Di�usion hinzukommt. Hierbei wird besonders auf die Analy-

se der sich ergebenden Vertikalpro�le verschiedener Spurengaskonzentrationen mit

bzw. ohne Hydrolyse Wert gelegt. Zuletzt wird das Problem anhand einer dreidi-

mensionalen Simulation f�ur das Gebiet von Baden-W�urttemberg untersucht. Hier

kommen als zus�atzliche E�ekte die Advektion und die r�aumlich inhomogene Vertei-

lung der Emissionen hinzu.

4.2.1 Boxmodellsimulationen

Mit dem Boxmodell wurden Simulationen einer Dauer von jeweils vier Tagen durch-

gef�uhrt. Die Anfangskonzentrationen der chemischen Spezies, der Tagesgang der

Photolyseraten und die Emissionen entsprechen dabei dem Fall PLUME1 des Mo-

dellvergleichs von Kuhn et al. (1998). Temperatur, Feuchte und Druck werden

w�ahrend der Simulation konstant gehalten. Deposition und Transportprozesse wer-

den nicht betrachtet. Die NO-Emissionen werden von Lauf zu Lauf variiert, um

verschiedene Verschmutzungsgrade zu untersuchen. Die verf�ugbare Ober�ache des

Aerosols wird bei den Boxmodelll�aufen fest vorgegeben. Abbildung 4.1 zeigt die

Ozonmaxima des zweiten Tages f�ur die durchgef�uhrten Simulationen zusammen mit
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Abb. 4.1: Maximalwerte der Ozonkonzentration in Abh�angigkeit von NOy f�ur un-

terschiedliche Parametrisierungen der heterogenen Hydrolyse von N2O5. Die dick

durchgezogene Linie zeigt die Ergebnisse bei Vernachl�assigung der Hydrolyse.

den zeitgleich dazugeh�orenden NOy-Werten. NOy bezeichnet die Summe der re-

aktiven Sticksto�verbindungen in der Troposph�are. Ein Referenzfall bei dem der

heterogene Verlust von N2O5 nicht statt�ndet, wird mit drei Szenarien verglichen:

a) Parametrisierung P2 gem�a� (4.25) mit a = 5 min, d.h. kN2O5
= 0,2 min�1.

b) Parametrisierung P1 gem�a� (4.22), mit S = 600 �m2 cm�3.

Dies ergibt kN2O5
= 0,047 min�1.

c) Parametrisierung P1 gem�a� (4.22), mit S = 200 �m2 cm�3.

Dies ergibt kN2O5
= 0,015 min�1.

Man erkennt in allen vier F�allen, dass die Ozonkonzentration mit steigender NO-

Quellst�arke bis zu einem gewissen NOy-Wert zunimmt und danach wieder abf�allt.

Das chemische Regime unterhalb und oberhalb dieses �Ubergangswerts wird NOx-

limitiert bzw. NOx-�ubers�attigt genannt (Vogel et al. 1999). Die Ergebnisse zeigen,

dass die Sensitivit�at von Ozon bez�uglich der Hydrolyse von N2O5 vom photochemi-

schen Regime abh�angt. Durch diese Reaktion wird dem System NOx entzogen, was
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im NOx-limitierten Fall zu einer Abnahme von Ozon f�uhrt, im NOx-�ubers�attigten

Fall zu einer Zunahme. Dies entspricht dem nichtlinearen Verhalten des NOx-HOx-O3

Systems. Aus der Abbildung 4.1 wird auch ersichtlich, dass die alte Parametrisierung

nach Gleichung (4.25) (Fall a) eine obere Grenze darstellt, die mit der neuen Para-

metrisierung nur erreicht werden kann, wenn sehr gro�e Ober�achen zur Verf�ugung

stehen. Insgesamt betrachtet, ist die Sensitivit�at im NOx-�ubers�attigten Regime am

gr�o�ten. Hier treten im Falle der Parametrisierung P1 nach Gleichung (4.22) mit

der aktuellen Reaktionswahrscheinlichkeit Unterschiede bis zu 70 % auf (Fall b).

Aus den Boxmodelll�aufen k�onnen bez�uglich der Ozonkonzentration folgende Schlussfol-

gerungen getro�en werden:

� Im NOx-limitierten Fall f�uhrt die heterogene Hydrolyse von N2O5 zu einer

Abnahme von Ozon. Die relativen �Anderungen sind jedoch gering.

� Im NOx-�ubers�attigten Bereich verursacht die Hydrolyse von N2O5 eine Zunah-

me von Ozon, wobei die Ozonkonzentration in diesem Bereich am sensitivsten

auf die Hydrolyse reagiert.

� Die f�ur gew�ohnlich verwendete Parametrisierung, die auf �alteren Messdaten

von N2O5
basiert, �ubersch�atzt die Wirkung der Hydrolyse von N2O5.

4.2.2 Eindimensionale (1D-) Simulationen

Die Boxmodellrechnungen zeigen den Einuss der Hydrolyse, wenn ausschlie�lich

die chemischen Prozesse ber�ucksichtigt werden. Um den Einuss der Reaktion je-

doch m�oglichst realistisch zu beurteilen, m�ussen auch die in der Atmosph�are vor-

handenen Transportprozesse in die Beurteilung einbezogen werden. Deshalb werden

im n�achsten Schritt Modellrechnungen mit einer eindimensionalen Version des Mo-

dellsystems KAMM/DRAIS durchgef�uhrt. Hier tritt im Vergleich zu den Boxmo-

dellrechnungen als zus�atzlicher Prozess die turbulente vertikale Durchmischung auf.

Zus�atzlich zum Tagesgang variieren die Konzentrationen der Substanzen in der Gas-

und Aerosolphase nun mit der H�ohe.

F�ur die 1D-Simulationen wurde die N2O5- Reaktion in das Aerosolmodul MADE

implemetiert, welches wiederum vollst�andig gekoppelt mit einer 1D-Version des Mo-

dellsystems KAMM/DRAIS betrieben wird. In vertikaler Richtung werden 45 Re-

chenschichten verwendet, deren Gitterweite von 17 m nahe am Erdboden bis zu
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400 m am Oberrand des Modellgebiets in 12 km H�ohe variiert. Die Ober�achendich-

te des Aerosols ist nun zeit- und h�ohenabh�angig. Die Gesamtober�ache des Aerosols

setzt sich aus den Ober�achen des Aitken- und des Akkumulationsmodes zusam-

men. Der Grobpartikelmode bleibt hier au�er Betracht, da der Wassergehalt dieser

Partikel gering ist, was es unwahrscheinlich macht, dass die Hydrolyse von N2O5

statt�ndet. Es werden sommerliche, wolkenlose Verh�altnisse betrachtet, die rela-

tive Feuchte betr�agt �uber 55 %. Die Emissionen der Gasphasensubstanzen haben

einen Tagesgang und entsprechen den mittleren Bedingungen in Baden-W�urttem-

berg (Pregger et al. 1999). Da die Boxmodellergebnisse darauf hinweisen, dass der

Einuss der Hydrolyse vom photochemischen Regime abh�angt, werden zwei Emis-

sionsszenarien betrachtet, ein NOx-limitierter und ein NOx-�ubers�attigter Fall. F�ur

den NOx-�ubers�attigten Fall werden die NO-Emissionen des NOx-limitierten Falls

mit dem Faktor 7 multipliziert.

Der Ausgangsfall bezieht sich auf die Simulationen ohne Hydrolyse. Ausgehend da-

von wurden Simulationen mit einem konstanten N2O5
(N2O5

= 0,2) und einem

gem�a� Gleichung (4.23) gewichteten N2O5
durchgef�uhrt. In allen F�allen wird der

dritte Simulationstag betrachtet, bei dem die Ozonkonzentrationen typische Werte

f�ur Sommersmogwetterlagen in Mitteleuropa erreichen.

Vertikalpro�le

Zuerst werden die n�achtlichen Pro�le der Spezies untersucht, die bei der N2O5-

Produktion eine Rolle spielen bzw. die direkt von der heterogenen Hydrolyse von

N2O5 betro�en sind. Die Abbildung 4.2 zeigt Vertikalpro�le von NO2, internen Al-

kenen, O3, N2O5, NO3, HNO3, der Aerosolober�achendichte und des Nitratgehaltes

im Aerosol um 3:00 MEZ f�ur den NOx-�ubers�attigten Fall und f�ur die einzelnen Be-

handlungen der Hydrolyse (keine Hydrolyse, P1, P1�). Zu diesem Zeitpunkt erreicht

die n�achtliche Grenzschicht eine H�ohe von 139 m und die Residuumsschicht eine

H�ohe von 2000 m.

NO2, O3 und NO3 werden als die Vorl�aufersubstanzen von N2O5 und HNO3 als Pro-

dukt der heterogenen Hydrolyse von N2O5 gezeigt. Die internen Alkene sind Reak-

tionspartner von NO3 und wurden als Repr�asentanten f�ur die Kohlenwassersto�ver-

bindungen ausgew�ahlt, weil die Terpenemissionen, die w�ahrend der gesamten Nacht

freigesetzt werden, in diese RADM2-Klasse gruppiert werden. Die Ober�achendich-

te des Aerosols bestimmt die Reaktionsrate der Hydrolyse von N2O5 und wird des-

halb ebenfalls in Abbildung 4.2 dargestellt. Das Vertikalpro�l der Ober�achendichte
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weist gegen�uber den Pro�len der Gasphasensubstanzen einen besonderen Verlauf

auf. Maximale Werte werden zum dargestellten Zeitpunkt im oberen Bereich der

Residuumsschicht und nahe dem Erdboden erreicht. Der Grund daf�ur ist zun�achst

die Bildung von Ammoniumnitrat, die von der Verf�ugbarkeit von NH3 und HNO3,

von der Temperatur und von der relativen Feuchte abh�angt. Niedrige Tempera-

turen und hohe relative Feuchten beg�unstigen die Bildung von Ammoniumnitrat.

Au�erdem wird die Ober�ache in diesen Schichten erh�oht, weil aufgrund der hohen

relativen Feuchten der Wassergehalt des Aerosols ansteigt. In der Abbildung 4.3 sind

die gleichen Pro�le bis zur H�ohe von 500 m zu sehen, um eine bessere Au�osung der

n�achtlichen Grenzschicht zu erhalten. Die Diskussion bezieht sich zun�achst auf die

Simulationen, bei denen der Nitrate�ekt ber�ucksichtigt wird.

NO2 und interne Alkene. Da die Stickoxide und die internen Alkene nahe am

Erdboden emittiert werden, be�ndet sich das Konzentrationsmaximum von NO2

und der internen Alkenen ebenfalls nahe am Boden. Die Konzentrationen beider

Substanzen nehmen oberhalb des Maximums mit der H�ohe ab, wobei die Abnahme

bei den internen Alkenen schneller erfolgt als bei NO2, da NO2 im Gegensatz zu den

internen Alkenen auch chemisch produziert wird.

Ozon. W�ahrend der Nacht wird Ozon innerhalb einer relativ achen Schicht von

150 m abgebaut. Die verminderte vertikale Durchmischung, die Reaktion von Ozon

mit frisch emittiertem NO und die Deposition von Ozon an der Erdober�ache f�uhrt

zu einem starken vertikalen Gradienten. Innerhalb der Residuumsschicht existieren

noch hohe Ozonkonzentrationen vom Tag zuvor.

N2O5 und NO3. Die maximale Konzentration von NO3 tritt 139 m �uber Grund,

am Oberrand der n�achtlichen Grenzschicht, auf. Maximale Konzentrationen von

N2O5 �nden sich dagegen in etwa 50 m H�ohe. Dar�uber nimmt N2O5 sehr schnell

ab und beh�alt ab einer H�ohe von 200 m in der gesamten Residuumsschicht nahezu

konstante Werte bei. Demgegen�uber verl�auft die Abnahme der NO3-Konzentration

langsam mit der H�ohe. Um dieses Verhalten zu erkl�aren, m�ussen die Beitr�age der

Reaktionen, die an der N2O5�NO3-Chemie beteiligt sind, quanti�ziert werden. Zu

diesem Zweck werden in Abbildung 4.4 die Vertikalpro�le von (a) NO3, von (b) der

chemischen Produktion von NO3 durch die Reaktion von O3 mit NO2 (Reaktion

(4.17)), (c) vom Verlust von NO3 durch Reaktion mit VOC, (d) von der chemischen
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Abb. 4.2: Vertikalpro�le von NO2, internen Alkenen, O3, NO3, N2O5, HNO3,

der Aerosolober�achendichte S und NO�3 f�ur verschiedene Parametrisierungen der

heterogenen Hydrolyse, NOx-�ubers�attigter Fall, Zeitpunkt: 3. Simulationstag, 3:00

MEZ.
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Abb. 4.3: Wie Abb. 4.2, aber f�ur das H�ohenintervall 0 { 500 m.
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Produktion von NO3 aufgrund der Reaktionen (4.18) und (4.19) und (e) der Re-

aktionsrate der heterogenen Hydrolyse dargestellt. Der Verlust von NO3 durch die

Reaktionen (4.18) und (4.19) (d.h. negative Werte in Abb. 4.4d) bedeutet eine ent-

sprechende Produktion von N2O5. Die Abbildungen 4.4a { 4.4e zeigen jeweils Pro�le

um 21:00, 00:00 und 3:00 MEZ.

Man erkennt, dass die Produktion von NO3 sofort nach Sonnenuntergang beginnt.

Hier treten auch die Maximalwerte der Nettoproduktion von NO3 auf. Die h�ochsten

Werte der NO3-Konzentration werden jedoch erst gegen Mitternacht erreicht, wenn

die Nettoproduktion schon wieder langsam abnimmt. Das NO3, das in den Morgen-

stunden oberhalb der n�achtlichen Grenzschicht auftritt, wurde demnach schon vor

Mitternacht produziert.

Innerhalb der n�achtlichen Grenzschicht sind folgende Verh�altnisse anzutre�en: Ob-

wohl die NO3-Produktion durch Reaktion (4.17) in der n�achtlichen Grenzschicht sehr

e�ektiv ist, f�uhrt der Abbau von NO3 durch VOC und durch NO2 zu einer relativ

niedrigen Nettoproduktionsrate, die w�ahrend der Nacht weiter abnimmt. Die �Uber-

lagerung von Produktion und Verlust f�uhrt schlie�lich dazu, dass sich um 3:00 MEZ

ein Maximum der NO3-Konzentration in einer H�ohe von 139 m einstellt. Im weite-

ren Verlauf der Nacht wird die Produktion von NO3 nahe der Erdoberf�ache weiter

verlangsamt, weil Ozon durch die Reaktion mit NO verbraucht und au�erdem depo-

niert wurde und deshalb nicht mehr als Vorl�aufersubstanz von NO3 zur Verf�ugung

steht. Das au��allige Maximum von NO3 am Oberrand der n�achtlichen Grenzschicht

steht in guter �Ubereinstimmung mit Messungen von v. Friedeburg et al. (2001), die

Messungen von Vertikalpro�len von NO3 bei Heidelberg durchf�uhrten.

Das Pro�l von N2O5 wird durch den Nettoe�ekt der Raten der Reaktionen (4.18) und

(4.19), sowie durch die Rate der heterogenen Hydrolyse (Reaktion (4.21)) bestimmt.

Die Abbildung 4.3 zeigt ein scharfes Maximum der N2O5-Konzentration in der H�ohe

von 50 m, das im wesentlichen durch die gleichzeitige Verf�ugbarkeit von NO2 und

NO3 bestimmt wird.

HNO3. Ebenso wie NO3 nimmt auch HNO3 langsamer mit der H�ohe ab als N2O5.

Im Gegensatz zu NO3 und N2O5 ist HNO3 jedoch eine Substanz, die haupts�achlich

tags�uber gebildet wird. In der Residuumsschicht ist deshalb HNO3 vom Vortag vor-

handen. Zus�atzlich wird HNO3 auch w�ahrend der Nacht durch die Reaktion von

NO3 mit VOC und durch die Reaktion von NO3 und HO2 aufgebaut. Die Pro�-

le mit Hydrolyse geben zus�atzlich den Gewinn von HNO3 durch den heterogenen

Verlust von N2O5 wieder.
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Abb. 4.4: Vertikalpro�le f�ur NO3 und f�ur die Reaktionsraten ausgew�ahlter Reak-

tionen zu verschiedenen Zeitpunkten, NOx-�ubers�attigter Fall.



4.2 Hydrolyse von N2O5 an �ussigen Aerosolpartikeln 77

0 20 40

NO in ppb2

0

100

200

300

400

500

z
in

m

  

0 2 4 6 8

interne Alkene in ppb

0

100

200

300

400

500

z
in

m

   

0 20 40 60 80 100 120

O in ppb3

0

100

200

300

400

500

z
in

m

0,0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5

NO in ppb3

0

100

200

300

400

500

z
in

m

  

0 1 2 3

N O in ppb2 5

0

100

200

300

400

500

z
in

m

      

0 2 4 6 8 10 12

HNO in ppb3

0

100

200

300

400

500

z
in

m

 

0 200 400 600 800 1.000

S in m cmµ 2 -3

0

100

200

300

400

500

z
in

m

   

0 2 4 6 8 10 12

NO in g m3
- -3µ

0

100

200

300

400

500

z
in

m

   keine Hydrolyse
   P1
   P1*

Abb. 4.5: Wie Abb. 4.3, aber f�ur den NOx-limitierten Fall.
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Abb. 4.6: Vertikalpro�le der Reaktionskonstanten kN2O5
der Reaktion (4.21) f�ur die

Parametrisierungen nach Gleichung (4.24) (P1 �) und nach Gleichung (4.25) (P2)

mit a = 5 min bzw. a = 17 min (links) und Vertikalpro�l der relativen Feuchte

(rechts), Zeitpunkt: 3. Simulationstag, 3:00 MEZ.

Der Vergleich vom NOx-limitierten Fall (Abb. 4.5) und NOx-�ubers�attigten Fall (Abb.

4.3) ergibt, dass die Konzentrationen aller in Abbildung 4.3 gezeigter Substanzen

mit Ausnahme von Ozon bedeutend h�ohere Werte annehmen als im NOx-limitierten

Fall, da die Stickoxide in gr�o�erer Menge verf�ugbar sind. Dies wirkt sich auch auf

die Aerosolphase aus, da sich im NOx-�ubers�attigten Fall mehr Nitrat und Wasser

im Aerosol ansammelt und sich damit auch eine gr�o�ere Aerosolober�achendichte

ergibt.

Um zu �uberpr�ufen, inwieweit die Parametrisierungen nach Gleichung (4.24) (P1�)

und nach Gleichung (4.25) (P2) �ubereinstimmen, werden in der Abbildung 4.6 die

Vertikalpro�le der Reaktionskonstanten kN2O5
f�ur die beiden Parametrisierungen

gegen�ubergestellt. Bez�uglich der Parametrisierung nach P2 sind die Pro�le f�ur die

Parameter a = 5 min und a = 17 min dargestellt. Das au��allige Minimum in den

Pro�len f�ur die Parametrisierung P2 ist auf das Vertikalpro�l der relativen Feuchte

(Abb. 4.6), die in diesem Fall ja der entscheidende Parameter ist, zur�uckzuf�uhren.

Es wird deutlich, dass f�ur den vorliegenden Fall die urspr�ungliche Parametrisierung

nach Gleichung (4.25) mit a = 5 min stark von der Parametrisierung nach Gleichung

(4.24) abweicht, was zwangsl�au�g ebenfalls zu Abweichungen in den Sto�ums�atzen

f�uhren muss. Zwar kann versucht werden, durch die Wahl des Parameters a eine

Anpassung der Pro�le zu erzielen; der Wert des Parameters a wird jedoch von Fall
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Abb. 4.7: Vertikalpro�le von Ozon f�ur die verschiedenen Parametrisierungen der

heterogenen Hydrolyse von N2O5, NOx-limitierter Fall (links) und NOx-�ubers�attig-

ter Fall (rechts), 14:00 MEZ.

zu Fall variieren, so dass kein universeller Wert angegeben werden kann. Es kann

daher nicht erwartet werden, dass die Parametrisierung nach Gleichung (4.25) zu

einer ad�aquaten Beschreibung der Spurensto�konzentrationen f�uhrt.

Die Ergebnisse f�ur die Ozonpro�le am Nachmittag, die in Abbildung 4.7 zu sehen

sind, stimmen qualitativ mit den Ergebnissen der Boxmodellrechnungen �uberein.

Auch bei den 1D-Simulationen zeigt sich also die Abh�angigkeit der Sensitivit�at der

Ozonkonzentration bez�uglich der N2O5-Hydrolyse vom photochemischen Regime.

Insgesamt sind die Di�erenzen der Ozonkonzentration im NOx-�ubers�attigten Be-

reich gr�o�er als im NOx-limitierten Bereich. Jedoch sind Konzentrationunterschiede

generell schw�acher ausgepr�agt als bei den Boxmodellsimulationen.

Es lassen sich somit folgende Schlussfolgerungen bez�uglich des Einusses der hete-

rogenen Hydrolyse von N2O5 tre�en:

Wie erwartet, zeigt sich bei N2O5, NO3 und NO2 eine Reduktion der Konzentratio-

nen, wenn die Hydrolyse ber�ucksichtigt wird, w�ahrend HNO3, die Aerosolober�ache

und der Nitratgehalt des Aerosols zunehmen. Der Vergleich der einzelnen Pro�le mit

und ohne Hydrolyse ergibt:

� Die Ober�achendichte des Aerosols und der Nitratgehalt erreichen in der n�acht-

lichen Grenzschicht erheblich h�ohere Werte, wenn die Hydrolyse von N2O5

ber�ucksichtigt wird. Die Zunahme betr�agt bei der Ober�achendichte ungef�ahr
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35 %, beim Nitratgehalt 60 %.

� Gro�e Di�erenzen ergeben sich in allen H�ohen bei HNO3 (etwa 30 %).

� Der Einuss auf N2O5 ist in beiden Regimen innerhalb der Grenzschicht be-

tr�achtlich. Mit Hydrolyse ergibt sich etwa 50 % weniger N2O5.

� Ebenso wird die Konzentration von NO3 entscheidend durch die Hydrolyse

modi�ziert. Mit Hydrolyse wird die NO3-Konzentration um etwa 30 % ver-

mindert. Dies ist f�ur die n�achtliche Chemie und den Abbau der VOC von

besonderer Bedeutung.

� Demgegen�uber { und im Vergleich zu den Boxmodellrechnungen { zeigt die

Ozonkonzentration nur eine geringe Sensitivit�at. Dies ist dadurch erkl�arbar,

dass wegen der Variabilit�at in der Vertikalen und dem Tagesgang das Ange-

bot an Aerosolober�ache und N2O5 r�aumlich und zeitlich nicht optimal zu-

sammentre�en. Die EÆzienz der Reaktion ist also bei den eindimensionalen

Simulationen gegen�uber den Boxmodellrechnungen stark reduziert.

� Der Vergleich der Rechnungen mit und ohne Nitrate�ekt zeigt, dass die Dif-

ferenzen im NOx-limitierten Bereich klein sind, wenn der Nitrate�ekt ver-

nachl�assigt wird. Im NOx-�ubers�attigen Regime werden bei NO3, N2O5 und

HNO3 gro�e Di�erenzen erreicht.

Obwohl die Auswirkungen der Hydrolyse von N2O5 auf Ozon, einem Produkt der

Photochemie, nur klein sind, zeigt sich, dass diese Reaktion f�ur andere Substanzen

und vor allem f�ur die n�achtliche Chemie durchaus von Bedeutung ist. Die Konzen-

trationen von HNO3 werden modi�ziert und damit der Nitratgehalt des Aerosols.

Ein gro�er E�ekt ist bei den Konzentrationen von NO3 zu verzeichnen, was sich

wiederum auf die Radikalchemie in der Nacht auswirkt. Dies ist besonders f�ur den

Abbau der biogenen VOC wichtig, da sie im Gegensatz zu den anthropogenen VOC

w�ahrend der ganzen Nacht emittiert werden k�onnen.

4.2.3 Dreidimensionale (3D-) Simulationen

Im n�achsten Schritt wird der Einu� der Hydrolyse von N2O5 anhand von dreidimen-

sionalen Simulationen untersucht. Damit wird auch der horizontale Transport und

die r�aumliche Variation der Emissionen mitber�ucksichtigt. Das ausgew�ahlte Modell-

gebiet umfasst S�udwestdeutschland und angrenzende Regionen in Frankreich und
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der Schweiz. Es deckt ein Gebiet von 248 x 248 km2 ab. Der Vorteil bei der Wahl

dieses Modellgebiets liegt darin, dass detaillierte Informationen bez�uglich der Einga-

bedaten, wie der Emissionsdaten (Pregger et al. 1999) und der Landnutzungsdaten

(Parlow et al. 1995), vorliegen. Die Gel�andeh�ohe variiert von 110 m im Rheintal

bis zu 1500 m im s�udlichen Schwarzwald und in den Vogesen. Die horizontale Ma-

schenweite betr�agt 4 x 4 km2. Die vertikale Maschenweite schwankt zwischen 20 m

in Bodenn�ahe und einigen 100 m am Oberrand des Modellgebiets, welches in 8 km

H�ohe liegt.

Die Abbildungen 4.8 und 4.9 zeigen die Verteilungen der Emissionen von SO2, NOx,

NH3 und der Gesamtsumme der VOC (biogen und anthropogen) um 8:00 MEZ

(Pregger et al. 1999). Die Werte beziehen sich dabei auf eine Fl�ache von 4 x 4 km2.

W�ahrend die Emissionen von SO2 und NOx die Lage der Ballungsgebiete und der

Verkehrswege widerspiegeln, liegen hohe NH3-Emissionen in den l�andlichen Regionen

des Modellgebiets vor. Es wird eine sommerliche Wetterlage mit einer �ostlichen An-

str�omung betrachtet. Die Windgeschwindigkeit des geostrophischen Windes betr�agt

5 m s�1. Das Windfeld in Bodenn�ahe wird stark von der Orogra�e und den daraus

resultierenden Sekund�arzirkulationen an den Gebirgsh�angen beeinusst. Besonders

macht sich der kanalisierende E�ekt des Rheintals bemerkbar (Abb. 4.10). Dieses

Ph�anomen wurde bei dem Experiment MESOKLIP Vogel et al. (1987) untersucht

und bei Adrian (1994) theoretisch behandelt.

Die solare Einstrahlung und die Photolyseraten sind f�ur den 3. Juli berechnet. Die

Maximaltemperatur im Rheintal erreicht ungef�ahr 28 ÆC. Die relative Feuchte in

der untersten Modellschicht variiert zwischen 60 % und 90 % in der Nacht und

zwischen 40 % und 60 % am Tag. Es werden die Ergebnisse von zwei Modellrech-

nungen verglichen. Den Basisfall stellt die Simulation dar, bei der keine Hydrolyse

von N2O5 statt�ndet. Damit verglichen wird eine Rechnung, bei der die Hydrolyse

mit Nitrate�ekt ber�ucksichtigt ist. Analog zu Kapitel 4.2.2 werden zuerst die Ho-

rizontalverteilungen einiger ausgew�ahlter Spezies um 3:00 MEZ dargestellt. Dabei

wird jeweils die H�ohe ausgew�ahlt, bei der die maximalen Konzentrationen auftre-

ten. Eine Diskussion der Verteilungen anderer Spezies, insbesondere derer in der

Aerosolphase, folgt in Kapitel 5.3.

Die Abbildung 4.11 zeigt die Horizontalverteilung von N2O5 und die Verteilung der

Ober�achendichte des Aerosols f�ur ca. 150 m �uber Grund f�ur den Basisfall. Die

Konzentrationen von N2O5 variieren zwischen 0,15 ppb in l�andlichen Regionen und

2,6 ppb zwischen Mannheim und Saarbr�ucken. Die Ober�achendichte des Aerosols

variiert in dieser Schicht zwischen 190 �m2 cm�3 und 380 �m2 cm�3. Die h�ochsten
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Abb. 4.8: Emissionen von SO2 (oben) und NOx (unten) in kg h�1, 8:00 MEZ

(Pregger et al. 1999).
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Abb. 4.9: Emissionen von NH3 (oben) und V OC (unten) in kg h�1, 8:00 MEZ

(Pregger et al. 1999).
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Abb. 4.10: Horizontalverteilung des Windfelds, 20 m �uber Grund, 14:00 MEZ.

Werte treten im s�udwestlichen Teil des Modellgebiets auf, wo h�ohere Ammoniumni-

tratwerte vorzu�nden sind. Der Vergleich der Strukturen der N2O5-Verteilung und

der Verteilung der Ober�achendichte zeigt �ahnlich wie bei den eindimensionalen

Simulationen, dass die Maximalwerte beider Gr�o�en nicht unbedingt r�aumlich zu-

sammenfallen m�ussen.

Die Horizontalverteilung der Konzentrationen von NO3 in 350 m �uber Grund und die

Di�erenz der Konzentrationen zwischen Basisfall und dem Fall mit Ber�ucksichtigung

der Hydrolyse ist in der Abbildung 4.12 dargestellt. Die Verteilung von NO3 zeigt

�ahnliche r�aumliche Strukturen wie die von N2O5. Es werden im Basisfall zwischen

Mannheim und Saarbr�ucken Maximalwerte der NO3-Konzentration von 0,5 ppb er-

reicht. Aus dem Horizontalschnitt der Di�erenzen in Abbildung 4.12 (unten) geht

hervor, dass die Konzentrationen von NO3 durch die Ber�ucksichtigung der Hydrolyse

stark abnehmen. Die Di�erenzen sind o�ensichtlich in solchen Gebieten am h�ochsten,
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Abb. 4.11: Horizontalverteilung von N2O5 in ppb (oben) und der Ober�achendichte

des Aerosols in �m2 cm�3 (unten), 150 m �uber Grund, 3:00 MEZ.
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(unten), 20 m �uber Grund, 3:00 MEZ.
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in denen die NO3-Konzentration selbst hohe Werte erreicht. Durchschnittlich werden

durch die Ber�ucksichtigung der Hydrolyse imModellgebiet die NO3-Konzentrationen

um 70 % reduziert. Da NO3 eine wichtige Rolle bei der n�achtlichen Chemie spielt

(Geyer et al. 2001), die vergleichbar mit der des OH-Radikals am Tage ist, zeigt dies

die Wichtigkeit einer ad�aquaten Behandlung der heterogenen Hydrolyse.

Die Abbildung 4.13 zeigt die Horizontalverteilung des Nitratgehaltes des Aerosols

in einer H�ohe von 20 m �uber Grund. Hier treten Konzentrationen von 0,6 �gm�3

im westlichen Teil des Modellgebiet und 10,5 �gm�3 im �ostlichen Teil auf. Gro�e

Unterschiede ergeben sich, wenn die Hydrolyse mit ber�ucksichtigt wird. Bezogen auf

den Basisfall betragen die prozentualen Unterschiede bis zu 200 % in Gebieten, in

denen der Nitratgehalt im Basisfall gering ist, wie z.B. in der Region um Saarbr�ucken

(Abb. 4.13 unten). Auch dieses Beispiel zeigt, dass es wichtig ist, die Hydrolyse so

genau wie m�oglich zu behandeln, um eine m�oglichst vollst�andige Beschreibung der

Spurensto�e zu erzielen.

Als letztes soll der E�ekt der Hydrolyse f�ur die Ozonkonzentration am Nachmittag

des dritten Simulationstags untersucht werden. Die Abbildung 4.14 zeigt die Ho-

rizontalverteilung von Ozon im Basisfall und die dazugeh�origen Di�erenzen, wenn

die Hydrolyse ber�ucksichtigt wird. Dabei wird die Schicht in 20 m �uber Grund und

der Zeitpunkt 14:00 MEZ betrachtet. Die Ozonkonzentration erreicht Maximalwerte

um 120 ppb. Bei Ber�ucksichtigung der Hydrolyse von N2O5 wird die Ozonkonzen-

tration im gesamten Modellgebiet reduziert, maximal um 5,6 ppb, in weiten Teilen

des Modellgebiets jedoch nur um ca. 2 ppb. Es erscheint �uberraschend, dass kein

Vorzeichenwechsel in den Di�erenzen zu beobachten ist, obwohl bei den Boxmo-

dellrechnungen und bei den eindimensionalen Simulationen eine Abh�angigkeit vom

photochemischen Regime zu verzeichnen war. Auch bei der vorliegenden dreidimen-

sionalen Situation liegen NOx-limitierte neben NOx-�ubers�attigten Gebieten vor. Al-

lerdings be�ndet sich der gr�o�ere Teil des Modellgebiets im NOx-limitierten Regime.

W�ahrend des Tages wird st�andig Luft aus den umliegenden, NOx-limitierten Gebie-

ten in die r�aumlich begrenzten NOx-�ubers�attigten Gebieten advehiert. Ein Vorzei-

chenwechsel im Di�erenzenfeld ist also deshalb nicht zu beobachten, weil horizontale

Transportprozesse die Prozesse, die durch die reine Chemie bedingt sind, �uberlagern.

Dies zeigt, dass f�ur eine m�oglichst realistische Einsch�atzung des E�ekts der Hydro-

lyse von N2O5 nicht nur die chemischen Prozesse betrachtet werden d�urfen, sondern

ebenso der Transport der Spurensto�e beachtet werden muss.

Insgesamt lassen die Ergebnisse dieser Untersuchung darauf schlie�en, dass die hete-

rogene Hydrolyse von N2O5 weniger f�ur die Simulation von Ozon bei Sommersmog-
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Abb. 4.14: Horizontalverteilung von O3 in ppb (oben) und �O3 in ppb (unten),

20 m �uber Grund, 14:00 MEZ.
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situationen, sondern vielmehr f�ur die Beschreibung von Substanzen, die f�ur die

n�achtliche Chemie eine Rolle spielen, wie NO3, sowie f�ur HNO3 und den Nitrat-

gehalt des Aerosols von Bedeutung ist. Daf�ur ist es notwendig, den zeitlichen und

r�aumlichen Verlauf der heterogenen Hydrolyse von N2O5 m�oglichst genau zu erfas-

sen. Dies ist durch die Parametrisierung P1� nach Gleichung (4.22), die explizit von

der Aerosolober�ache abh�angt, weitaus besser gew�ahrleistet als durch die Parame-

trisierung P2 nach (4.25).



5 Behandlung von Ru�

Zahlreiche atmosph�arische Prozesse werden durch die Anwesenheit von Aerosolparti-

keln modi�ziert. Hierbei spielen die physikalischen und chemischen Eigenschaften der

Partikel eine entscheidende Rolle. Von zentraler Bedeutung ist die chemische Zusam-

mensetzung der Partikelmasse. Sulfat und andere anorganische Ionen stellen einen

Gro�teil der gesamten Aerosolmasse dar, der verbleibende wesentliche Teil besteht

aus kohlensto�haltigen Spezies, wobei ein nicht zu vernachl�assigender Anteil der Par-

tikelmasse immer noch unbekannt ist. Kohlensto� kann als organischer Kohlensto�

oder als elementarer Kohlensto� (
"
Ru�\) vorliegen. Beide Bezeichnungen repr�asen-

tieren komplexe Sto�gruppen. Bei organischen Kohlensto�verbindungen handelt es

sich um eine Vielfalt von Substanzen, bei der ein Gro�teil noch nicht identi�ziert

ist. Selbst elementarer Kohlensto� enth�alt zahlreiche funktionale Gruppen (Akhter

et al. 1985), wie z.B. Alkohol-, Phenol-, Carbonyl- und Carboxylgruppen. Das wich-

tigste Kriterium zur Unterscheidung von elementarem und organischem Kohlensto�

ist der relative Kohlensto�gehalt. Im atmosph�arischen Aerosol ist in der Hauptsa-

che elementarer Kohlensto� f�ur die Absorption von sichtbarem Licht verantwortlich

(Horvath 1995b). Dies ist f�ur die Klimawirksamkeit des Aerosols von Bedeutung, da

die blo�e Streuung des Sonnenlichts eine Abk�uhlung der Atmosph�are, die Absorpti-

on der solaren Strahlung durch Ru� jedoch eine Erw�armung bewirkt (Gra�l 1999).

Die Gr�o�enordnung dieser E�ekte h�angt { unter anderem { von der Gr�o�e der Ae-

rosolpartikel ab, und die Absorption durch Ru� kann verst�arkt werden, wenn die

Ru�teilchen in nichtabsorbierenden Teilchen eingebettet sind. Auf dieses Verhalten

wird in Kapitel 6 eingegangen.

Die Quelle f�ur Ru� ist die unvollst�andige Verbrennung von kohlensto�haltigem Ma-

terial. Au�er der nat�urlichen Verbrennung von Biomasse sind damit alle Quellen

f�ur Ru� anthropogen. W�ahrend die Verbrennung von Biomasse in den Tropen und

auf der S�udhemisph�are die dominante Quelle ist (Cooke und Wilson 1996, Hansen

et al. 1988), spielt die Verbrennung von fossilen Brennsto�en in St�adten besonders

auf der Nordhalbkugel die wichtigere Rolle. Eine Studie von Hamilton und Mans�eld

(1991) zeigt dar�uber hinaus, dass in vielen europ�aischen St�adten �uber 90 % des ele-

mentaren Kohlensto�s den Verkehrsemissionen zuzuschreiben ist. Besonders Diesel-
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fahrzeuge gelten als Ru�emittenten (Watson et al. 1994). Das Konzentrationsniveau

von Ru� bewegt sich um einige hundert Nanogramm pro Kubikmeter in Reinluft-

gebieten (Hansen et al. 1988, Heintzenberg 1988) bis zu mehreren Mikrogramm pro

Kubikmetern in st�adtischen Regionen (Wol� et al. 1981, Br�emond et al. 1989).

Da Ru� in der Atmosph�are nicht chemisch abgebaut wird, sind seine einzigen Senken

die trockene und die nasse Deposition. Die Gr�o�enverteilung der Ru�partikel hat ihr

Maximum im Akkumulationsbereich, daher sind die Depositionsgeschwindigkeiten

f�ur trockene Deposition klein (Ogren et al. 1984). Ru�partikel k�onnen damit hohe

Lebensdauern erreichen und dementsprechend weit transportiert werden. W�ahrend

Messungen zeigen, dass frisch emittierte Dieselru�partikel hydrophob sind und da-

mit als Wolkenkondensationskerne nur schlecht geeignet sind, geht aus Feldstudien

hervor, dass sich die hygroskopischen Eigenschaften von Ru�partikeln durch einen

Alterungsprozess �andern (Weingartner et al. 1997) und den Ru� in eine interne

Mischung �uberf�uhren k�onnen (Hughes et al. 2000). Dieser Alterungsprozess ist in

vielfacher Hinsicht von Bedeutung:

Die hygroskopischen Eigenschaften der Partikel bestimmen ihr Gr�o�enwachstum,

wenn sie hohen relativen Feuchten ausgesetzt sind. Dies wirkt sich unmittelbar auf

die optischen Eigenschaften des Aerosols aus. H�anel (1976) und sp�ater auch Pilinis

et al. (1995) zeigen, dass die optischen Eigenschaften extrem von der Wasseraufnah-

me abh�angen. Eine weitere Modi�kation der optischen Eigenschaften ergibt sich,

wenn Ru�partikel mit einer H�ulle aus l�oslichen Substanzen umgeben werden. Da-

durch erh�oht sich die Absorption bezogen auf die Ru�masse (Fuller et al. 1999).

Dieser Prozess hat eine Abnahme der Wolkenalbedo zur Folge. Andererseits ist auch

eine Zunahme der Wolkenalbedo denkbar, indem gealterte Ru�partikel ebenfalls

als Wolkenkondensationskeime wirksam werden k�onnen und damit das Spektrum

der Wolkentropfen zu kleineren Durchmessern verschoben wird. Der tats�achlich ein-

tretende E�ekt h�angt vom Einzelfall ab. Beide Prozesse beeinussen den Energie-

haushalt der Atmosph�are sowie die Sichtweite. Au�erdem sind die hygroskopischen

Eigenschaften von Partikeln wichtig f�ur ihr chemisches Verhalten bei Ober�achen-

reaktionen und bestimmen letztendlich die Lebensdauer der Partikel (Dlugi 1989).

Mit dem Alterungsprozess �andert sich auch die Morphologie der Ru�partikel (Colbeck

et al. 1990). Frische Ru�partikel weisen eine fraktale Struktur auf. Werden die Ru�-

partikel Kondensationsprozessen ausgesetzt, kollabieren die fraktalen Strukturen,

und die fraktale Dimension nimmt zu (Ramachandran und Reist 1995).

Mehrere Mechanismen sind denkbar, die zu einem Alterungsprozess der Ru�parti-

kel f�uhren k�onnen. Eine M�oglichkeit stellt die Koagulation dar. Sie �uberf�uhrt das
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urspr�unglich extern gemischte Aerosol in eine interne Mischung. Der Ru� liegt dann

zusammen mit verschiedenen Salzen wie z.B. Ammoniumsulfat im selben Partikel

vor. Ebenso kann Kondensation von gasf�ormigen, hydrophilen Substanzen auf der

Ru�ober�ache die Hygroskopizit�at der Ru�partikel �andern (Weingartner et al. 1997).

Eine weitere M�oglichkeit sind photochemische Reaktionen an der Ober�ache der

Ru�partikel (Kotzick und Nie�ner 1999).

Es existieren mehrere Studien, die den Mischungsprozess von Ru� und l�oslichem

Aerosol bzw. dessen Auswirkungen auf die optischen Eigenschaften und die Hy-

groskopizit�at untersuchen. Stroem et al. (1992) berechnen mit einem sektionalen

Modell die Entwicklung des Mischungsvorgangs von l�oslichen und unl�oslichen Par-

tikeln aufgrund von Brownscher Koagulation und vergleichen ihre Ergebnisse mit

Messungen von Okada (1985). Fassi-Fihri et al. (1997) untersuchen das Altern von

Ru�partikeln in einer Abluftfahne durch Koagulation ebenfalls mittels eines sek-

tionalen Modells. Russel und Seinfeld (1998) entwickelten ein detailliertes Modell,

das externe und interne Mischungen von Partikeln mit den Prozessen Koagulati-

on, Kondensation, Deposition, Aktivierung und Nukleation behandelt. Es wird im

Rahmen eines Lagrange-Modells auf Messergebnisse des Monterey Area Ship Track

Experiment im Jahr 1994 angewendet.

Auch in globalen Modellen wird versucht, mit verschiedenen Ans�atzen den Alte-

rungsprozess zu ber�ucksichtigen, da hierdurch eine realistischere Beschreibung des

globalen Strahlungsantriebs durch Aerosolpartikel zu erwarten ist. Ein einfacher An-

satz zur Parametrisierung ist die Beschreibung mit einer festen Umwandlungsrate

(Cooke und Wilson 1996). In der Arbeit von Seland und Iversen (1999) wird im Ge-

gensatz dazu zum ersten Mal im Rahmen eines globalen Modells die Umwandlung

nicht mit einer festen Umwandlungsrate, sondern als Folge von Koagulationsprozes-

sen beschrieben.

Die komplette Beschreibung der Prozesse der Koagulation und Kondensation sind im

GATOR-GCMMModellsystem von Jacobson (2001b) ber�ucksichtigt. Auch Jacobson

(2001b) untersucht den Strahlungsantrieb auf globaler Skala durch Ru�partikel.

Im Folgenden wird ausgef�uhrt, wie das Aerosolmodul MADE um die Substanz Ru�

erweitert wird. Um das troposph�arische Aerosol in der regionalen Skala m�oglichst

gut zu beschreiben, wird dabei darauf Wert gelegt, die Information �uber den Mi-

schungszustand von Ru� mitzuf�uhren und den Alterungsprozess von Ru� zu pa-

rametrisieren. Basierend auf Simulationen mit dem so erweiterten Modellsystem,

wird anschlie�end eine Methode zur Bestimmung der Sichtweite vorgestellt und die

Auswirkung des Aerosols auf die Strahlung untersucht.
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5.1 Erweiterung des Modells um die Substanz Ru�

Im Rahmen des Aerosolmoduls MADE erfordert die Einf�uhrung der zus�atzlichen

Spezies Ru� und die Ber�ucksichtigung des Alterungsprozesses von Ru� die Verwen-

dung von drei zus�atzlichen Moden. Ziel der Modellerweiterung ist es, die Informa-

tion �uber den Mischungszustand von Ru� mitzuf�uhren, um die realen Verh�altnisse

m�oglichst genau wiederzugeben. Die gesamte Gr�o�enverteilung des feinen Aerosols

wird jetzt also durch insgesamt f�unf Unterverteilungen repr�asentiert. Der Grobparti-

kelmode wird im Folgenden nicht betrachtet. Die beiden schon vorhandenen Moden

i und j bleiben den ru�freien Partikeln vorbehalten und werden im Folgenden mit if

und jf bezeichnet. Ein zus�atzlicher Mode s wird eingef�uhrt, der die reinen Ru�par-

tikel repr�asentiert. Diese drei Moden sollen durch Koagulation miteinander wech-

selwirken k�onnen. Durch Koagulation von Ru�partikeln des Modes s mit Partikeln

aus den Moden if und jf bilden sich also Mischpartikel, die sowohl Ru� als auch die

l�oslichen Bestandteile der Moden if und jf enthalten. F�ur diese Mischpartikel werden

zwei weitere Moden ic und jc de�niert, deren Partikel wiederum mit den Partikeln

der vorher genannten Moden koagulieren k�onnen. Abbildung 5.1 stellt skizzenhaft

die nun vorhandenen Teilchensorten dar. Tabelle 5.1 f�uhrt die Zusammensetzung

der einzelnen Moden des erweiterten Modells auf, wobei auf den Grobpartikelmode

an dieser Stelle verzichtet wird.

Koagulation von Ru� mit Partikeln aus den Moden if, jf , ic und jc stellt damit eine

M�oglichkeit dar, wie Ru� in die interne Mischung �uberf�uhrt werden kann. Tabelle 5.2

zeigt, wie die neuentstandenen Partikel den einzelnen Moden zugeordnet werden. Im

wesentlichen wird die Konvention von MADE beibehalten, bei der durch intermoda-

rußfreie Partikel
Moden i +jf f

reine Rußpartikel
Mode s

rußenthaltende Partikel
Moden i +jc c

Abb. 5.1: Die im erweiterten Modell MADE vorgesehenen Partikelsorten
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Tabelle 5.1: �Ubersicht der chemischen Zusammensetzung der verschiedenen Moden

des erweiterten Modells MADE.

Mode SO2�
4 NH+

4 NO�3 Wasser Ru�

if � � � �
jf � � � �
ic � � � � �
jc � � � � �
s �

Tabelle 5.2: Zuordnung der durch die Koagulation neuentstandenen Partikel zu

den verschiedenen Moden nach der Berechnung der Koagulation. Die fettgedruckten

Bezeichnungen beziehen sich auf die jeweiligen Moden, zu denen die Partikel vor der

Koagulation zugeordnet sind.

if jf ic jc s

if if jf ic jc ic

jf jf jc jc jc

ic ic jc ic

jc jc jc

s s

le Koagulation das neuentstandene Teilchen dem Mode mit dem gr�o�eren Median-

durchmesser zugerechnet wird. Die neuentstehenden Teilchen bei der Koagulation

von ru�freien und ru�haltigen Partikeln bzw. Ru�partikeln bedeuten einen Gewinn

f�ur die ru�haltigen Moden. Da die Wechselwirkungen zwischen allen f�unf Moden

ber�ucksichtigt werden m�ussen, ist die Berechnung von 15 KoagulationskoeÆzienten

notwendig.

Als weiterer Prozess tr�agt die Kondensation von Sulfat auf den Ru�partikeln zu

dem �Ubergang des Ru� in die interne Mischung bei. Die Kondensation von H2SO4

auf den Ru�partikeln abh�angig von der Gr�o�enverteilung folgt analog zu der bei

Ackermann et al. (1998) beschriebenen und in Kapitel 3.2.3 dargestellten Behand-

lung. Die kondensierende Sulfatmasse wird nicht mehr nur auf zwei Moden, sondern

auf f�unf Moden verteilt. Wenn die Massendichte von Sulfat im externen Ru�mode

s eine de�nierte Schranke � �uberschreitet, wird das dritte und das nullte Moment
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der Ru�verteilung den gemischten Moden ic und jc zugeordnet. Daf�ur werden die

Durchmesser d�;3; d�;0 berechnet, bei der das dritte Moment bzw. die Anzahldichte

des Modes ic gleich der des Modes jc ist. �Uber Gleichung (5.1) l�asst sich bestimmen,

welcher Anteil des nullten und des dritten Moments der Ru�verteilung oberhalb und

unterhalb der entsprechenden Durchmesser d�;3 und d�;0 liegt. Der Anteil f(dp) der

Lognormalverteilung unterhalb eines beliebigen Durchmessers dp l�asst sich berech-

nen durch (Seinfeld 1986):

f(dp) =
1

2

�
1 + erf

�
ln(dp=dpg)p
2 ln(�g)

��
(5.1)

Dabei bezeichnet erf(x) die Gau�'sche Verteilungsfunktion. Der Anteil unterhalb

des Durchmessers d�;3 bzw. d�;0 wird dem Mode ic zugerechnet, der Anteil oberhalb

entsprechend dem Mode jc.

Als Schranke wird, einer Absch�atzung gem�a� Weingartner et al. (1997) entspre-

chend, � = 5% de�niert. Die Ergebnisse ihrer Messungen zeigen, dass hydrophobe

Ru�teilchen ihre hygroskopischen Eigenschaften erst �andern, wenn eine bestimmte

Mindestmasse von l�oslichen Substanzen auf den Ru�partikeln vorhanden ist. Die

Alterung von Ru� durch photochemische Prozesse wird im Rahmen dieser Arbeit

nicht weiter ber�ucksichtigt.

Die Bilanzgleichungen f�ur das nullte Moment und die Massendichten lauten f�ur das

erweiterte Modellsystem wie folgt (Die Terme, die in Gleichung (3.22) und (3.25)

den Transport beschreiben, werden an dieser Stelle nicht aufgef�uhrt.):

@

@t
M0;if = �Ca0;if if � Ca0;if jf � Ca0;if ic

� Ca0;if jc � Ca0;if s +Nu0 (5.2a)

@

@t
M0;jf = �Ca0;jf jf � Ca0;jf ic � Ca0;jf jc � Ca0;jfs (5.2b)

@

@t
M0;ic = �Ca0;icic � Ca0;icjc � Ca0;icjf + Ca0;ifs (5.2c)

@

@t
M0;jc = �Ca0;jcjc + Ca0;jf ic + Ca0;jf s (5.2d)

@

@t
M0;s = �Ca0;ss � Ca0;if s � Ca0;jfs � Ca0;ics � Ca0;jcs (5.2e)

Bei den Massendichten muss in den Moden ic und jc au�er der Massendichte von

Sulfat auch die eingemischte Massendichte von Ru� ms;ic und ms;jc prognostisch

behandelt werden. Wie in Gleichung (3.28) schon eingef�uhrt, bezeichnet der Aus-

druck Ca3;ab die Transferrate des dritten Moments vom Mode a in den Mode b durch
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Koagulation der Partikel in den Moden a und b. Gleichung (3.30) zeigt, wie diese

Transferrate in eine Rate f�ur den Massentransfer umgerechnet wird. Unter Benut-

zung dieser Notation lassen sich die Gleichungen f�ur die Massendichten von Sulfat

und Ru� folgenderma�en schreiben:

@

@t
msulf;if = �

�
Ca3;if jf + Ca3;if jc + Ca3;if ic + Ca3;if s

� msulf;if

M3;if

+ Com;if
+Num (5.3a)

@

@t
msulf;jf = �

�
Ca3;jf jc + Ca3;jf ic + Ca3;jfs

� msulf;jf

M3;jf

+ Ca3;if jf
msulf;if

M3;if

+ Com;jf
(5.3b)

@

@t
msulf;ic =

�
Ca3;if ic + Ca3;if s

� msulf;if

M3;if

�
�
Ca3;icjc + Ca3;icjf

� msulf;ic

M3;ic

+ Com;ic (5.3c)

@

@t
msulf;jc = Ca3;if jc

msulf;if

M3;if

+
�
Ca3;icjc + Ca3;icjf

� msulf;ic

M3;ic

+
�
Ca3;jf jc + Ca3;jf s + Ca3;jf ic

� msulf;jf

M3;jf

+ Com;jc (5.3d)

@

@t
ms;ic =

�
Ca3;sif + Ca3;sic

� ms

M3;s

�
�
Ca3;icjc + Ca3;icjf

� ms;ic

M3;ic

@

@t
ms;jc =

�
Ca3;sjf + Ca3;sjc

� ms

M3;s

+
�
Ca3;icjc + Ca3;icjf

� ms;ic

M3;ic

@

@t
ms = �

�
Ca3;sif + Ca3;sic + Ca3;sjf + Ca3;sjc

� ms

M3;s

(5.3e)

Hierbei bedeuten:

msulf;if , msulf;jf , msulf;ic, msulf;jc die Massendichte von Sulfat in den Moden if, jf, ic,

jc in �gm
�3,

ms;ic, ms;jc die Massendichte von Ru� in den Moden ic, jc in

�gm�3,

ms die Massendichte von Ru� pro Volumeneinheit im

Mode s in �gm�3,

Ca3;kl die Transferrate vom dritten Moment des Modes k

durch Koagulation der Moden k und l und
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Com;if
, Com;jf

, Com;ic, Com;jc, die lokalzeitliche �Anderung der Massendichten von

Sulfat in den Moden if, jf, ic, jc durch Kondensa-

tion von Schwefels�aure.

5.2 Ergebnisse von eindimensionalen (1D-) Simu-

lationen

Bevor das erweiterte Modellsystem in einer dreidimensionalen Simulation f�ur das Ge-

biet von Baden-W�urttemberg zur Anwendung kommt, soll anhand eindimensionaler

Rechnungen der Einuss der Koagulation und der Kondensation f�ur den Transfer des

Ru�es von externer in interne Mischung diskutiert werden. Die verwendete Modell-

kon�guration entspricht der im Kapitel 4.2.2 beschriebenen, bei der die obengenann-

ten Erweiterungen bez�uglich der Behandlung von Ru� vorgenommen wurden. Die

Emissionen von Ru� und der Gasphasensubstanzen (NOx, VOC, SO2, NH3) entspre-

chen mittleren Bedingungen f�ur Baden-W�urttemberg (Pregger et al. 1999). Bei den

Ru�emissionen muss au�er der Quellst�arke der Mediandurchmesser und die Stan-

dardabweichung der Verteilung vorgegeben werden. Auf der Basis von Messungen

von Vogt et al. (2000) wird der Mediandurchmesser mit 60 nm und die geometrische

Standardabweichung mit 1.8 vorgegeben. Ebenso wie die Emissionen der Gaspha-

sensubstanzen weist auch die Quellst�arke der Ru�emissionen einen Tagesgang auf.

Die Abbildungen 5.2 bis 5.5 zeigen die Ergebnisse in Form von Zeit-H�ohenschnitten,

wenn der Transfer des Ru� von externer in interne Mischung nur durch Koagula-

tion von statten geht. In Abbildung 5.2a ist die zeitliche Entwicklung der Pro�le

der trockenen Gesamtmassendichte SO2�
4 + NO�3 + NH+

4 in den ru�freien Moden

dargestellt. Mit Hilfe der Abbildungen 5.2b und 5.3 sollen an dieser Stelle typi-

sche Merkmale der Zeit-H�ohenschnitte der einzelnen Komponenten erl�autert wer-

den. Entsprechend seiner Vorl�aufersubstanz H2SO4 zeigt Sulfat tags�uber ein nahezu

h�ohenkonstantes Pro�l, w�ahrend Ammonium und Nitrat mit der H�ohe zunehmen.

Dieses unterschiedliche Verhalten liegt darin begr�undet, dass die Bildung von Ammo-

niumnitrat reversibel ist und der Bildungsprozess von der Temperatur und der rela-

tiven Feuchte abh�angt. Die Bildung ist bei niedrigeren Temperaturen (also gr�o�eren

H�ohen) beg�unstigt. Durch turbulente Di�usion gelangen NH3 und HNO3 in h�ohere

Schichten und bildet dort Ammoniumnitrat. Wird Ammoniumnitrat durch turbu-

lente Di�usion nach unten gemischt, gehen die Substanzen wieder in die Gasphase

�uber. Deshalb ergibt sich in der Grenzschicht am Tage kein gutdurchmischtes Pro�l
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Abb. 5.2: Zeit-H�ohenschnitte von (a) trockener Gesamtmassendichte (SO2�
4 +

NO�3 + NH+
4 ) in den Moden if und jf (links), (b) Massendichte von Sulfat in

den Moden if und jf (rechts) in �gm�3.

von Ammoniumnitrat in der Aerosolphase.
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Abb. 5.3: Wie Abb. 5.2, aber (a) Ammonium (links) und (b) Nitrat (rechts) in

�gm�3.

Die Abbildung 5.4a zeigt die Entwicklung der Teilchenanzahldichte in den ru�freien

Moden. Hier wird deutlich, dass Nukleation am Oberrand der Grenzschicht um

den Mittagstermin statt�ndet und die Teilchen anschlie�end durch die turbulente

Di�usion in niedrigere Schichten gemischt werden. Am zweiten Tag �ndet keine

Partikelneubildung statt, weil die zur Verf�ugung stehende Sulfatmasse bevorzugt

auf den schon existierenden Teilchen kondensiert.

Nachdem die Partikel gebildet sind, werden sie durch Koagulation in die gemischten

Moden transferiert, wo sich die Masse anreichert (Abb. 5.4b). Auch hier akkumuliert
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Abb. 5.4: Wie Abb. 5.2, aber (a) Teilchenanzahldichte in den Moden if und jf in

cm�3 (links) und (b) Gesamtmassendichte (SO2�
4 +NO�3 +NH+

4 ) in den Moden ic

und jc in �gm�3 (rechts).

durch die Bildung von AmmoniumnitratMasse im oberen Teil der Grenzschicht. Dies

ist (wegen hoher relativer Feuchte) ebenfalls am Morgen nahe der Erdober�ache der

Fall.

Die Abbildungen 5.5a zeigt die Konzentrationsverteilung des reinen, extern gemisch-

ten Ru�es. Am Morgen �ndet man hohe Ru�konzentrationen nahe dem Erdboden.

Dies ist der Fall, weil die Ru�partikel dort emittiert werden und die vertikale tur-

bulente Durchmischung noch durch die stabile Schichtung unterdr�uckt ist. Mit an-

steigender Grenzschicht stellt sich ein nahezu h�ohenkonstantes Pro�l ein. Der Anteil

vom Gesamtru�, der sich in interner Mischung be�ndet (qint), ist in Abbildung 5.5b

dargestellt. qint ist de�niert als:

qint =
ms;ic +ms;jc

ms +ms;ic +ms;jc

: (5.4)

Er variiert sowohl zeitlich als auch mit der H�ohe. Generell ist der Anteil des intern

gemischten Ru� an der Gesamtru�massendichte nahe der Quellen am geringsten.

Hier wird st�andig frischer Ru� in die Atmosph�are eingebracht. In der Nacht kann die

Koagulation in der Residuumsschicht ungest�ort den Transfer von externer in interne

Mischung vollziehen, so dass sich hier das Maximum des Verh�altnisses qint einstellt

und Werte bis 50 % erreicht werden. Mit einsetzender turbulenter Durchmischung

wird am n�achsten Morgen frischer Ru� auch in h�ohere Schichten transportiert, so

dass qint wieder absinkt.

In einer Sensitivit�atsstudie soll nun untersucht werden, inwieweit die fraktale Struk-

tur der Ru�partikel einen Einuss auf den Transfer des Ru� von externer in interne
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Abb. 5.5: Wie Abb. 5.2, aber (a) reiner Ru� in �gm�3 (links), (b) Anteil des

Gesamtru�es in interner Mischung qint, nur Koagulation (rechts).

Mischung nehmen kann. Die fraktale Struktur kann ber�ucksichtigt werden, indem

bei der Berechnung des KoagulationskoeÆzienten unterschieden wird zwischen �aqui-

valenten Mobilit�atsradius rme und dem geometrischen Radius R. Die beiden Gr�o�en

sind verkn�upft �uber die Beziehung:

rme = h(Df) �R; (5.5)

mit der N�aherung f�ur h(Df ) (Naumann 2001):

h(Df ) = �0; 06483 �D2
f
+ 0; 6353 �Df � 0; 4898: (5.6)

Df ist die fraktale Dimension der Partikel. F�ur ein sph�arisches Partikel gilt Df = 3,

f�ur Dieselru� Df = 2 (Naumann 2001). Eine detaillierte Ausf�uhrung zur Berechnung

der KoagulationskoeÆzienten �ndet sich im Anhang. Abbildung 5.6a zeigt entspre-

chend zu Abbildung 5.5b den Anteil der gesamten Ru�massendichte, der intern

gemischt vorliegt. Man erkennt, dass die Ber�ucksichtigung der fraktalen Struktur

eine Erh�ohung des intern gemischten Anteils bewirkt. Im n�achsten Schritt wird so-

wohl Koagulation als auch Kondensation zugelassen (Die fraktale Struktur bleibt

hier unber�ucksichtigt). In diesem Fall wird der Transfer von externer in interne Mi-

schung erheblich beschleunigt (Abb. 5.6b). Der Anteil des Gesamtru�, der sich in

interner Mischung be�ndet, betr�agt im oberen Teil der Grenzschicht bis zu 100 %.

Nur nahe der Quellen �ndet sich, bedingt durch st�andige Neuemission von frischen

Ru�partikeln, extern gemischter Ru� in gr�o�erer Menge.
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Abb. 5.6: Wie Abb. 5.2, aber (a) qint, nur Koagulation unter Ber�ucksichtigung der

fraktalen Struktur der Ru�partikel (links), (b) qint, Koagulation und Kondensation

(rechts).

5.3 Ergebnisse einer dreidimensionalen (3D-) Si-

mulation

Im Folgenden werden die oben beschriebenden Verfahren zur Behandlung von Ru�

im Rahmen einer dreidimensionalen Simulation f�ur das Modellgebiet Baden-W�urt-

temberg angewendet. Die fraktale Struktur der Ru�partikel wird hier nicht ber�uck-

sichtigt. Die meteorologischen Verh�altnisse und die Emissionen der Spurengase sind

dieselben wie bei der dreidimensionalen Simulation in Kapitel 4.2.3. Zus�atzlich wer-

den die Emissionsdaten f�ur Dieselru� ben�otigt. Die Abbildung 5.7 zeigt die Ver-

teilung der Emissionen von Dieselru� f�ur 8:00 MEZ (Pregger et al. 1999). �Ahnlich

wie bei den NOx-Emissionen (Abb. 4.8) sind auch hier die Verkehrswege und die

Ballungsgebiete zu erkennen. W�ahrend die Quellst�arke der Ru�emissionen zeitlich

und r�aumlich variiert, werden f�ur den Mediandurchmesser und die geometrische

Standardabweichung stets die in Abschnitt 5.2 de�nierten Werte vorgegeben. (Dies

bezieht sich nur auf die Ru�emissionen. Der Mediandurchmesser des reinen Ru�mo-

des bleibt variabel.) In den Abbildungen 5.8 und 5.9 sind die Horizontalverteilungen

von SO2, NH3 und HNO3 dargestellt, die die Vorl�aufersubstanzen des sekund�aren

Aerosols sind. Bei den Konzentrationen von SO2 sind deutlich die Abluftfahnen im

Lee der Ballungsgebiete von Karlsruhe, Strasbourg, Mannheim und Saarbr�ucken

zu erkennen. An einigen Gitterpunkten werden hier Maximalkonzentrationen von

30 ppb erreicht. Im Gro�teil des Modellgebiets liegen die Werte jedoch unterhalb

von 4 ppb.
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Abb. 5.7: Quellst�arke der Ru�emissionen in kg h�1, 8:00 MEZ (Pregger et al.

1999).

Auch die Horizontalverteilung von NH3 gibt die Verteilung der Quellen wieder (vgl.

Abb. 4.9) und liegt praktisch nur im s�ud�ostlichen Teil des Modellgebiets vor, da

dort die Emissionen freigesetzt werden. Hier werden Konzentrationen von maximal

3,5 ppb erreicht. Im nordwestlichen Teil des Modellgebiets be�ndet sich NH3 fast

ausschlie�lich als Ammonium in der Partikelphase. HNO3 weist als eine Substanz,

die durch photochemische Prozesse aus Stickoxiden und dem OH-Radikal gebildet

wird, hohe Konzentrationen in den Abluftfahnen von Saarbr�ucken und Mannheim

auf, sowie im Rheintal und im Bodenseegebiet.

Die Abbildungen 5.10 und 5.11 zeigen die Horizontalverteilungen von Sulfat und

Ammonium bzw. von Nitrat und der trockenen Gesamtmassendichte um 14:00 MEZ

des zweiten Simulationstages in der H�ohe von 20 m �uber Grund. Dabei ist jeweils die

Gesamtmassendichte der jeweiligen Substanz, d.h. die Summe der Massendichten in

den Moden if, jf , ic und jc dargestellt.

Die Emissionen von SO2, der Vorl�aufersubstanz von Sulfat, in den Ballungsgebieten

Mannheim/Heidelberg, Karlsruhe und Strasbourg akkumulieren sich im Rheintal in

der herrschenden Nord-S�udstr�omung. Dies f�uhrt im Rheintal zu den erh�ohten Sulfat-
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Abb. 5.8: Horizontalverteilungen von SO2 (oben) und NH3 (unten) in ppb, 20 m

�uber Grund, 14:00 MEZ.
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Abb. 5.9: Horizontalverteilung von HNO3 in ppb, 20 m �uber Grund, 14:00 MEZ.

konzentrationen gegen�uber dem Umland. Hohe Sulfatkonzentrationen treten jedoch

ebenfalls im s�ud�ostlichen Teil des Modellgebiets auf. Insgesamt ist der Gradient der

Sulfatkonzentrationen im Modellgebiet gering. Den Maximalwerten im Rheingra-

ben von 8,8 �gm�3 stehen Minimalwerte im Schwarzwald und den Vogesen von

5,3 �gm�3 gegen�uber. In gro�en Teilen des Modellgebiets bewegt sich die Sulfat-

konzentration zwischen 6,5 �gm�3 und 7,5 �gm�3. Bei der Interpretation dieser

Ergebnisse ist zu beachten, dass die Konzentrationsverteilung von Sulfat nicht di-

rekt von der SO2-Verteilung abh�angt, sondern von der Verteilung von Schwefels�aure,

die wiederum das Vorhandensein von SO2 und OH bedingt. Bei der vorliegenden Si-

mulation sind die OH-Konzentrationen im Lee der Ballungsgebiete, wo deutliche Ab-

luftfahnen von SO2 zu erkennen sind, wegen des gleichzeitigen hohen NOx-Angebot

wesentlich geringer als im Umland. Dort sind zwar die SO2-Konzentrationen gerin-

ger, die vorhandenen OH-Konzentrationen f�uhren dennoch zu einer zum Rheintal

vergleichbaren Sulfatkonzentration. Dieses gegenl�au�ge Verhalten f�uhrt zu einer re-

lativ uniformen Sulfatverteilung im betrachteten Modellgebiet.

Die Struktur der Ammoniakemissionen spiegelt sich auch in der Verteilung der Am-

moniumkonzentration wider. In der s�ud�ostlichen H�alfte des Modellgebiets werden
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Abb. 5.11: Wie Abb. 5.10, aber Nitrat (oben) und trockene Gesamtmassendichte

des Aerosols (unten).
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dementsprechend h�ohere Werte erreicht. Die Ammoniummenge im Rheingraben am

Nachmittag reicht nicht aus, um das vorhandene Sulfat zu neutralisieren. Im Bereich

des Bodensees ist ein au��alliges Maximum der Ammonium- und der Nitratkonzen-

tration zu erkennen. Dies ist mit der Schichtung �uber dem Bodensee zu erkl�aren.

�Uber der Wasserober�ache bildet sich eine Inversion aus, so dass sich die Spuren-

sto�e in einer d�unnen Schicht ansammeln. Insbesondere kann hier, unter niedrigeren

Temperaturen als im Umland, Ammoniumnitrat gebildet werden.

Im restlichen Modellgebiet sind die Bedingungen zur Ammoniumnitratbildung zum

Zeitpunkt 14:00 MEZ weniger g�unstig. Obwohl es Regionen gibt, in denen das Sulfat

vollkommen neutralisiert ist, sind die Nitratkonzentrationen nachmittags aufgrund

der sommerlichen Temperaturen sehr gering. Dieses Verhalten wird beispielswei-

se durch Messungen von Possanzini et al. (1999) belegt. W�ahrend der Nacht ist

Ammoniumnitratbildung besonders im S�udosten m�oglich. Hier werden Nitratkon-

zentrationen von 15 �gm�3 erreicht (keine Abbildung).

Die Abbildung 5.11 (unten) zeigt, dass die Maximalwerte der Gesamtmassendichte

des Aerosols zum betrachteten Zeitpunkt etwa 13 �gm�3 erreichen. Dabei wird

der Hauptanteil von Sulfat geliefert. Messungen w�ahrend der Kampagne LACE 98
1 (Neus�uss et al. 2001), einer Messkampagne, die sich auf die Charakterisierung von

kontinentalem Aerosol konzentriert, best�atigen die Gr�o�enordnung dieses Ergebnis-

ses.

In Abbildung 5.12 ist der Horizontalschnitt der Ru�verteilung dargestellt. Dabei

wird unterschieden zwischen dem Ru� in externer Mischung und dem Ru�, der in den

Moden ic und jc in interner Mischung vorliegt. Die Verteilung des extern gemischten

Ru� gibt deutlich die Quellverteilung wieder. Im Lee der Ballungsgebiete und in

gr�o�erer Entfernung von den Autobahnen be�ndet sich der Ru� eher in der internen

Mischung.

Auch die vertikale Verteilung in Abbildung 5.13 zeigt, dass Ru� in externer Mi-

schung auf die unmittelbare Umgebung der Quellen beschr�ankt ist. Dargestellt ist

ein Vertikalschnitt f�ur y = 128 km. Bei dem Gipfel an der �ostlichen Seite des Rhein-

tals handelt es sich um die Hornisgrinde. In h�ohergelegenen Schichten liegt 100 %

der Ru�masse intern gemischt vor.

Die Abbildung 5.14 stellt die Tagesg�ange zweier ausgew�ahlter Punkte gegen�uber.

Es handelt sich dabei um einen Punkt in der N�ahe von Mannheim (x = 128 km,

y = 224 km) und einen auf der Schw�abischen Alb gelegenen Punkt (x = 156 km,

1Lindenberg Aerosol Characterization Experiment 1998
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Abb. 5.12: Wie Abb. 5.10, aber Ru� in externer Mischung (oben) und in interner

Mischung (unten).
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Abb. 5.14: Tagesg�ange ausgew�ahlter Substanzen und der trockenen Gesamtmas-

sendichte f�ur einen Gitterpunkt bei Mannheim (links) und einen Gitterpunkt auf

der Schw�abischen Alb (rechts), 20 m �uber Grund.

y = 52 km). Die Tagesg�ange von Sulfat, Ammonium, Nitrat und Ru� zeigen ein

grunds�atzlich unterschiedliches Verhalten. Sulfat zeigt als Substanz, die aufgrund

photochemischer Prozesse gebildet wird, ein Maximum am Nachmittag. Obwohl

HNO3 als Vorl�aufersubstanz von Nitrat ebenfalls ein Produkt der Photochemie

ist, werden die maximalen Nitratwerte in den fr�uhen Morgenstunden erreicht. Die-

ses Verhalten ist typisch f�ur sommerliche Verh�altnisse, da Ammoniumnitrat bei

gegebenen Konzentrationen der Vorl�aufersubstanzen aufgrund hoher Temperatu-

ren tags�uber nicht stabil ist und demzufolge die Nitratkonzentration nachmittags

zur�uckgeht (s. Abb. 5.15a) (Mehlmann und Warneck 1995, Possanzini et al. 1999).

Die Messungen von Possanzini et al. (1999) f�ur Manndorf (Bayern) zeigen weiterhin,

dass au�er dem zeitlichen Verlauf von Sulfat und Nitrat auch deren Gr�o�enordnung

von der Modellrechnung gut wiedergegeben werden. Der Tagesgang des Wasserge-

haltes zeigt ebenfalls in den Morgenstunden sein Maximum. Der Hauptunterschied

zwischen beiden Gitterpunkten liegt beim Tagesgang f�ur Ru�. In beiden F�allen weist

der Tagesgang ein Maximum am Morgen und am fr�uhen Abend auf, der mit den

Hauptverkehrszeiten zusammenh�angt. W�ahrend unter st�adtischen Bedingungen um

6:00 MEZ sich jedoch ein Maximalwert von 9,8 �gm�3 einstellt, werden unter l�and-

lichen Bedingungen lediglich Konzentrationen von 0,4 �gm�3 erreicht. Der quali-

tative Verlauf des Tagesgangs wird z.B. durch Messungen von Allen et al. (1999) (s.

Abb. 5.15b) und Brunnemann et al. (1996) best�atigt.
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Abb. 5.15: Tagesgang von Nitrat nach Messungen von Possanzini et al. (1999)

(links) und Tagesgang von Ru� nach Messungen von Allen et al. (1999) (rechts)
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Abb. 5.16: Gr�o�enverteilungen der Massendichte f�ur den Gitterpunkt bei Mann-

heim, 6:00 MEZ (links) und 14:00 MEZ (rechts).

In der Abbildung 5.16 sind die Gr�o�enverteilungen der einzelnen Moden und die

Summe der Einzelverteilung f�ur den Gitterpunkt bei Mannheim f�ur 6:00 MEZ und

14:00 MEZ aufgetragen. Hier wird deutlich, dass am Morgen die Gesamtmasse durch

den extern gemischten Ru� im Mode s dominiert wird, w�ahrend am Nachmittag

der ru�freie Akkumulationsmode jf am meisten zur Gesamtverteilung beitr�agt. Au-

�erdem ist zu sehen, dass der Hauptanteil der Masse im Bereich der Partikel mit

dp < 2,5 �m liegt.

Abbildung 5.17 zeigt f�ur dieselben Gitterpunkte wie bei Abbildung 5.14 den Tages-

gang des hydrophoben Anteils der Gesamtmassendichte qpho, wobei qpho folgender-

ma�en de�niert ist:

qpho =
ms

mges

(5.7)
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Abb. 5.17: Tagesgang des hydrophoben Anteils der Gesamtmassendichte qpho f�ur

l�andliche und st�adtische Bedingungen.

mges ist die trockene Gesamtmassendichte, d.h. die Summe aus Sulfat, Ammonium,

Nitrat und Ru� �uber alle Moden.

Der Tagesgang unter st�adtischen Bedingungen weist ein morgendliches Maximum

(qpho = 40 %) und ein Maximum am Abend (qpho = 15 %) auf. Diese beiden Maxima

werden auch beobachtet (Nie�ner 1999). Dazwischen sinkt der hydrophobe Anteil der

Gesamtmassendichte auf etwa 5 % ab. Auch unter l�andlichen Bedingungen ergeben

sich die beiden Maxima, die mit den Hauptverkehrszeiten verbunden sind. Allerdings

steigt hier qpho lediglich auf Werte um 2 % an.

Die vorangegangenen Abschnitte haben gezeigt, wie das Aerosolmodul MADE durch

die zus�atzliche Substanz Ru� erweitert wurde. Besonderer Wert wurde auf die Para-

metrisierung des Alterungsprozesses der Ru�partikel durch Koagulation und Kon-

densation gelegt. Im Modellgebiet Baden-W�urttemberg ergeben sich f�ur die betrach-

tete sommerliche Situation Maximalwerte f�ur Ru� von 10 �gm�3. Die Aufteilung des

Ru�es zwischen interner und externer Mischung beschreibt einen charakteristischen

Tagesgang und h�angt von der Entfernung von den Quellen ab. Soweit Messdaten

zum Vergleich mit den Simulationsergebnissen herangezogen werden k�onnen, zeigen

die Ergebnisse der dreidimensionalen Simulation mit dem vollst�andig gekoppelten

Modellsystem KAMM/DRAIS sowohl f�ur den Ru� als auch f�ur die anderen Sub-

stanzen im Aerosol eine qualitativ gute �Ubereinstimmung mit Beobachtungen.





6 Modellierung der optischen

Eigenschaften von

Aerosolpartikeln

Die vorangehenden beiden Kapitel zeigen, dass mit dem Modellsystem KAMM/-

DRAIS eine r�aumlich und zeitlich detailliert aufgel�oste Verteilung des troposph�ari-

schen Aerosols berechnet werden kann. Auf diesen Ergebnissen aufbauend, wird in

diesem Kapitel ausgef�uhrt, wie die optischen Eigenschaften des Aerosols bestimmt

werden k�onnen.

Eine F�ulle von Studien widmet sich der Untersuchung der optischen Eigenschaften

von Aerosolen. Besonders in der globalen Klimamodellierung ist man wegen des di-

rekten und indirekten Klimae�ekts an der quantitativen Beschreibung der optischen

Eigenschaften von Aerosolen interessiert (Quenzel und Koepcke 1984, Gra�l 1988,

Charlson et al. 1991, Taylor und Penner 1994, Boucher und Anderson 1995, Feichter

et al. 1997).

Doch auch auf der regionalen Skala ist die Auswirkung des troposph�arischen Ae-

rosols auf den Strahlungshaushalt von Bedeutung (Busen und H�anel 1987, Reuder

et al. 1996, Wendisch et al. 1996, Omar et al. 1999, Wendisch et al. 2001). In dieser

Arbeit sollen zwei Aspekte Gegenstand der Untersuchung sein, erstens der Einuss

der Aerosolverteilung auf die Sichtweite, einer routinem�assig gemessenen meteorolo-

gischen Gr�o�e, und zweitens die Modi�kation der am Boden ankommenden solaren

Strahlung und damit auch der Photolyseraten durch Aerosolpartikel.

6.1 Die Sichtweite

Die o�ensichtlichste Auswirkung von Luftverschmutzung zeigt sich in der Reduzie-

rung der Sichtweite. Die De�nition der World Meteorological Organization (WMO)

des Begri�s
"
Sichtweite\ lautet:

"
Die meteorologische Sichtweite ist de�niert als die

gr�o�te Distanz, in der ein schwarzes Objekt von angemessener Gr�o�e, das sich nahe
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am Boden be�ndet, gesehen und erkannt werden kann, wenn es vor einen hellen

Hintergrund beobachtet wird\ (World Meteorological Organization 1971).

Die obere Grenze der Sichtweite ergibt sich, wenn nur Rayleighstreuung wirksam

ist und liegt bei ungef�ahr 390 km. In Reinluftgebieten der Erde werden Sichtweiten

dieser Gr�o�enordnung durchaus erreicht. In st�adtischen Regionen kann dagegen die

Sichtweite bis auf wenige Kilometer, in Nebel auf wenige Meter absinken. Gasf�ormige

Luftbeimengungen tragen dabei wenig zur Verschlechterung der Sichtweite bei; der

Hauptanteil der Extinktion wird von den Partikeln in der Atmosph�are verursacht.

Ein Ma� f�ur die Tr�ubung der Atmosph�are ist der Linke'sche Tr�ubungsfaktor TL

(Linke 1922). Er ergibt sich aus aus dem Verh�altnis der tats�achlichen optischen

Dicke Æakt und der optischen Dicke ÆR f�ur klare, trockene Luft ohne Aerosole und

Wasserdampf, in der nur Rayleighstreuung statt�ndet.

Tl =
Æakt
ÆR

(6.1)

Schon fr�uhzeitig wurden Langzeit�anderungen der Fernsicht mit einer zunehmenden

Luftverschnutzung, etwa im Rheintal, in Zusammenhang gebracht (L�ohle 1941).

Anfang der sechziger Jahre wurde es durch die Weiterentwicklung der Messtechnik

m�oglich, den Zusammenhang zwischen der Sichtweite und der Aerosolkonzentration

quantitativ zu untersuchen (Ruppersberg 1964). Vorher waren keine kommerziell

erh�altlichen Instrumente verf�ugbar, die eine verl�assliche Messung des Extinktions-

koeÆzienten be unter Verh�altnissen mit Smog, aber ohne Nebel erlaubt h�atten.

Junge (1963) trug bedeutend zum Fortschritt auf diesem Gebiet bei, indem er f�ur die

Form der Partikelverteilung ein Potenzgesetz (Gleichung (3.7)) vorschlug. Die Theo-

rie von Mie (1908) lag zu diesem Zeitpunkt schon vor und wurde f�ur einen weiten

Bereich von Anwendungen von Van de Hulst (1957) weiterentwickelt. Die Junge-

verteilung war besonders n�utzlich f�ur mathematische Anwendungen, wie z.B. die

Berechnung integraler optischer Eigenschaften wie die Extinktion, die Polarisation

oder die Streufunktion (Bullrich 1964).

Es konnte au�erdem gezeigt werden, dass besonders die Partikel im Gr�o�enbereich

von 0,1 { 1 �m entscheidend f�ur die Extinktion sind, dies sind genau die Partikel

aus dem Akkumulationsbereich.

In den folgenden Jahren wurde die Problematik im Rahmen von zahlreichen Modell-

studien, Labormessungen und Feldmessungen bearbeitet und ein verfeinertes Bild

vom Zusammenhang zwischen der Sichtverschlechterung und Luftverschmutzung er-

zielt. Fett (1967) untersuchte den Zusammenhang zwischen Aerosolgehalt der Luft
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und der Sichtweite anhand von Messdaten von Berlin. Er diskutierte die M�oglich-

keit, anhand von Sichtbeobachtungen Aussagen �uber die zur�uckliegende Entwicklung

des Aerosolgehalts der Luft abzuleiten. In der Denver Brown Cloud Studie wurden

z.B. verschiedene Aspekte des Aerosols in der Stadt Denver untersucht (Groblicki

et al. 1981, Wol� et al. 1981). Zweck dieser Studie war, die Zusammensetzung des

Aerosols zu bestimmen, das Verh�altnis zwischen chemischer Zusammensetzung und

Extinktion zu identi�zieren und die Beitr�age der Hauptquellen zur Sichtreduzie-

rung abzusch�atzen. Neben der Untersuchung von Dunst im urbanen Bereich besteht

besonders in den USA Sorge um den Erhalt des �asthetischen Werts der National-

parks. Dies fand im Clean Air Act von 1977 Ber�ucksichtigung, der als eines seiner

Ziele die Vermeidung von zuk�unftiger und die Reduzierung existierender Sichtbeein-

tr�achtigung de�niert. Deshalb wurden weitere Feldexperimente zur Untersuchung

der Sichtverh�altnisse in nichturbanen Gebieten initiiert. Gebhart et al. (1994), Malm

et al. (1994) und Malm et al. (1996) untersuchen f�ur mehrere Nationalparks den Zu-

sammenhang zwischen Extinktion und Aerosolzusammensetzung. In diesen Studien

werden mittels Regressionsanlyse die Beitr�age der verschiedenen Spezies zur Ge-

samtextinktion abgesch�atzt. Pitchford und Malm (1994) f�uhren einen Index f�ur die

Sichtweite, den Deciview-Index (deciV), ein. Wie beim Linke'schen Tr�ubungsfaktor,

wird auch bei diesem Index die Extinktion durch Rayleighstreuung als Referenz

verwendet. Die De�nition lautet:

deciV = 10 ln

�
be

0; 01

�
; (6.2)

wobei be der ExtinktionskoeÆzient in km
�1 ist und 0,01 km�1 der Standardwert des

ExtinktionskoeÆzienten f�ur die Rayleighstreuung ist. In einer Atmosph�are, in der

tats�achlich nur Rayleighstreuung statt�ndet, nimmt der Deciview-Index daher den

Wert 0 an.

Sloane (1984) und Sloane (1986) entwickelte ein semiempirisches Modell (ELSIE:

elastic light scattering interactive eÆciencies), um ExtinktionskoeÆzienten von hy-

groskopischen Aerosolpartikeln, die aus verschiedenen chemischen Substanzen be-

stehen, zu berechnen. ELSIE wurde auf Daten von verschiedenen Feldmessungen

angewendet, um die gemessene Extinktion mit den verschiedenen, ebenfalls gemes-

senen chemischen Substanzen in Verbindung zu bringen und damit beurteilen zu

k�onnen, welche Substanzen am wichtigsten f�ur die Extinktion sind (Sloane und

Wol� 1985, Sloane et al. 1991, Lowenthal et al. 1995). Horvath und Trier (1993),

Horvath (1995a) und Horvath et al. (1997) untersuchten die Sichtweitenproblematik

f�ur verschiedene Regionen der Erde und f�uhrten Messungen des ExtinktionskoeÆzi-
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enten u.a. f�ur Santiago de Chile und Wien durch.

Die wichtigsten Erkenntnisse k�onnen folgenderma�en zusammengefasst werden:

� Streuung und Extinktion sind mit der Masse der feinen Partikel verbunden.

� F�ur die Streuung spielt (global gesehen) Sulfat eine entscheidende Rolle.

� Durch die Aufnahme von Wasser k�onnen hygroskopische Partikel in einen

Gr�o�enbereich hineinwachsen, der f�ur die Lichtstreuung am e�ektivsten ist.

Somit spielt die relative Feuchte eine entscheidende Rolle f�ur die Extinktion

von Licht (Kasten 1968, H�anel 1976).

� Absorption wird haupts�achlich durch Ru� verursacht. Dabei ist es von Bedeu-

tung, ob Ru� in externer oder interner Mischung vorliegt (Horvath 1993).

Went (1960) und Rasmussen und Went (1965) schlugen vor, dass der blaue Dunst,

der �uber bewachsenen Gebieten beobachtet wird, eine Folge der Wirkung von se-

kund�aren organischen Aerosolpartikeln sei. Andere Studien (Waggoner et al. 1981)

zeigen nur eine geringe Korrelation von organischen Substanzen und Extinktionsko-

eÆzient.

Wie in den Kapiteln 4 und 5 gezeigt, kann mit dem Modellsystem KAMM/DRAIS

eine r�aumlich detailliert aufgel�oste dreidimensionale Verteilung des troposph�arischen

Aerosols in ihrer zeitlichen Entwicklung berechnet werden. Dabei werden die Sub-

stanzen Sulfat, Ammonium, Nitrat und Wasser und Ru� im Aerosol, sowie die

Gr�o�enverteilung der Partikel und der Mischungszustand des Ru�es ber�ucksichtigt.

Die Ergebnisse solcher Simulationen sollen im Folgenden verwendet werden, um den

Einuss des troposph�arischen Aerosols auf die Sichtweite im regionalen Bereich zu

quanti�zieren.

6.1.1 Herleitung der Koschmieder Formel

Die Sichtweite, genauer die Schr�agsichtweite, ist eine subjektive Gr�o�e, die sich auf

die Entfernung bezieht, in der ein entferntes Objekt gerade vom Hintergrund zu

unterscheiden ist. Sie wird durch zwei Faktoren bestimmt: die Sehsch�arfe und den

Kontrast, wobei letzterer bei den meisten Anwendungen der entscheidende Fak-

tor ist. Aerosolteilchen, vornehmlich in der Gr�o�enklasse von 0,1 { 1 �m, reduzieren

den scheinbaren Kontrast, indem sie Licht streuen und absorbieren. Ein Teil des vom



6.1 Die Sichtweite 119

Objekt ausgesendeten Lichts wird aus dem Sehstrahl herausgestreut bzw. absorbiert

und erreicht damit nicht das Auge des Beobachters. Au�erdem wird Sonnenlicht in

den Sehstrahl hineingestreut, mit der Folge, dass dunkle Objekte heller erscheinen.

Beide Vorg�ange zusammen bewirken, dass der Kontrast zwischen dem Objekt und

seiner Umgebung vermindert wird. Je gr�o�er die Distanz zwischen Beobachter und

Objekt desto geringer wird der Kontrast. Die Sichtweite ist dann erreicht, wenn der

Kontrast soweit vermindert ist, dass das Objekt gerade noch wahrnehmbar wird.

Zur Berechnung der Sichtweite ist eigentlich eine dreidimensionale Simulation der

Strahlungs�ubertragung in der Atmosph�are notwendig. Da solche Verfahren derzeit

noch zu aufwendig sind, um f�ur die Anwendung im regionalen Bereich zum Einsatz

gebracht zu werden, wird in dieser Arbeit auf eine vereinfachte Betrachtung, die auf

Arbeiten von Koschmieder (1924) basiert, zur�uckgegri�en. Koschmieder (1924) hat

einen einfachen Zusammenhang abgeleitet, wie sich die Sichtweite aus der Kenntnis

des ExtinktionskoeÆzienten erschlie�t. Diese Ableitung soll an dieser Stelle kurz aus-

gef�uhrt werden (siehe auch die Herleitung in Seinfeld (1986) oder Jacobson (1999)).

F�ur ein isoliertes schwarzes Objekt vor einem einheitlichen und ausgedehnten Hin-

tergrund gilt in der Entfernung x vom Objekt f�ur den Kontrast C(x):

C(x) =
IB(x)� I0(x)

IB(x)
(6.3)

wobei I0 die spektrale Strahldichte des Objekts und IB die spektrale Strahldichte

des Hintergrunds in Wm�2 �m�1 sr�1 ist. F�ur x = 0 gilt I0(0) = 0, da angenommen

wird, dass das Objekt schwarz ist und das gesamte auftre�ende Licht absorbiert. So-

mit gilt C(0) = 1. Die �Anderung der Strahldichte des Objekts entlang des Sehstrahls

wird beschrieben durch (Gesetz nach Beer-Lambert-Bougert):

dI0

dx
= �beI0 + bbIB (6.4)

IB ist die spektrale Strahldichte des Hintergrunds, die entlang des Sehstrahls kon-

stant sein soll. Der Term bbIB ist dementsprechend die Strahldichte, die in den Seh-

strahl hineingestreut wird. Der Term beI0 steht f�ur die Schw�achung der Strahldichte

entlang des Sehstrahls durch Streuung und Absorption. be ist der Volumenextink-

tionskoeÆzient in der Einheit 1 pro L�ange, der sich aus der Summe des Volumen-

streukoeÆzienten bs und dem VolumenabsorptionskoeÆzienten ba zusammensetzt.

Der KoeÆzient bb ist zun�achst noch unbekannt und wird im n�achsten Abschnitt

bestimmt.

Eine �ahnliche Gleichung l�a�t sich ebenso f�ur den Hintergrund de�nieren. Per De�-
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nition ist IB allerdings unabh�angig von x.

dIB

dx
= 0 = bbIB � beIB (6.5)

Es folgt also, dass

bb = be: (6.6)

Einsetzen der Gleichung (6.6) in Gleichung (6.4) ergibt:

dI0

dx
= be(IB � I0) (6.7)

Die Integration von Gleichung (6.7) von 0 bis I bzw. von 0 bis x ergibt:

C(x) =
IB(x)� I0(x)

IB(x)
= e�bex (6.8)

Der Mindestkontrast C�, bei dem man ein Objekt gerade noch von seinem Hinter-

grund unterscheiden kann, h�angt von vielen Faktoren ab. F�ur Sichtverh�altnisse am

Tage wird �ublicherweise f�ur C� ein Wert von 0,02 verwendet. Dies bedeutet, dass ein

schwarzes Objekt gerade wahrgenommen werden kann, wenn sein scheinbarer Kon-

trast auf 2% seines Eigenkontrasts gesunken ist. Gleichung (6.8) kann dann nach

x aufgel�ost werden, und es ergibt sich die Gleichung nach Koschmieder, die eine

Berechnung der Sichtweite Lv gestattet. Die Sichtweite ergibt sich in diesem Fall zu

Lv =
� ln (0; 02)

be
=

3; 91

be
: (6.9)

Die Ableitung der Gleichungen (6.8) und (6.9) basiert auf den folgenden Annahmen:

� Ein ideales schwarzes Objekt wird vor einem wei�en Hintergrund beobachtet.

� Die Atmosph�are ist homogen, d.h. Streuung und Absorption von Strahlung

sind �uberall gleich.

� Die Helligkeit ist die gleiche f�ur Objekt, Hintergrund und Beobachter, d.h. es

handelt sich um wolkenlose Verh�altnisse.

� Der Sehstrahl verl�auft horizontal, die Erdkr�ummung wird vernachl�assigt.

� Der Beobachter kann einen Kontrast von 0,02 wahrnehmen.
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6.1.2 Berechnung der Sichtweite

F�ur die Anwendung der Koschmieder Formel zur Berechnung der Sichtweite mu�

also der ExtinktionskoeÆzient be bekannt sein. be an einem bestimmten Punkt P (~x)

ergibt sich folgenderma�en (Ouimette und Flagan 1982):

be(~x;m; �) =

Z
1

�1

� d2
p

4
Qe(~x;m; dp; �)n(~x; dp)ddp (6.10)

n(~x; dp) ist die Anzahldichteverteilung des Aerosols. Qe ist die ExtinktionseÆzi-

enz, die von der Wellenl�ange � des einfallenden Lichts, dem Brechungsindex m und

dem Durchmesser dp der Partikel abh�angt. Im Zusammenhang mit der Sichtweite

beschr�ankt man sich meist auf die Betrachtung der Wellenl�ange von 550 nm. Die

ExtinktionseÆzienz ist das Verh�altnis der Energie, die ein Partikel aus einem Licht-

strahl entfernt, bezogen auf die Energie, die auf seine geometrische Querschnitts-

�ache auftri�t und setzt sich aus einem Anteil durch Streuung Qs und einem Anteil

durch Absorption Qa zusammen:

Qe = Qs +Qa: (6.11)

Dementsprechend ist auch der ExtinktionskoeÆzient die Summe aus dem Streuko-

eÆzienten bs und dem AbsorptionskoeÆzienten ba:

be = bs + ba: (6.12)

Das Produkt aus der Querschnitts�ache des Aerosolteilchens
� d

2
p

4
und Qe wird als

Extinktionsquerschnitt bezeichnet (Van de Hulst 1957):

ce =
� d2

p

4
Qe: (6.13)

Analog sind der Streu- und der Absorptionsquerschnitt de�niert:

cs =
� d2

p

4
Qs; (6.14)

ca =
� d2

p

4
Qa (6.15)

F�ur sehr kleine Aerosolteilchen gilt die Rayleighn�aherung, und Qe kann analytisch

berechnet werden. F�ur gr�o�ere Partikel kann kein geschlossener Ausdruck f�ur Qe

angegeben werden. Hier ergibt sich die L�osung aus der Mie Theorie (Mie 1908).

Eine Darstellung dieser Theorie �ndet sich z.B. in Van de Hulst (1957) oder Kerker

(1969).
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Um den ExtinktionskoeÆzienten f�ur die mit KAMM/DRAIS berechneten Aerosol-

verteilungen zu bestimmen, muss f�ur jeden Mode getrennt der jeweilige Extinkti-

onskoeÆzient nach Gleichung (6.10) berechnet werden. Der ExtinktionskoeÆzient

f�ur die gesamte Verteilung ergibt sich dann aus der Summe der einzelnen KoeÆ-

zienten (Binkowski und Roselle 2001). Das Integral in Gleichung (6.10) wird unter

Verwendung eines Gauss-Hermite-Verfahrens gel�ost. An jeder St�utzstelle wird die

ExtinktionseÆzienz f�ur � = 550 nm und f�ur den entsprechenden Brechnungsin-

dex berechnet. Dabei wird ein Algorithmus nach Bohren und Hu�man (1983) zur

L�osung der Mie-Gleichungen benutzt. Bei diesem Verfahren werden au�erdem die

Aufteilung des ExtinktionskoeÆzienten in Absorptions- und StreukoeÆzient, sowie

die zugeh�orige Phasenfunktion berechnet. Diese gibt an, in welche Richtung die

einfallende Strahlung gestreut wird.

Im Falle der ru�freien Moden if und jf wird der Brechungsindex entsprechend dem

Wasseranteil im Aerosol linear interpoliert (H�anel 1976). Als Brechungsindex von

trockenem Ammoniumsulfat und -nitrat wird mtr = 1,53 verwendet, der Brechungs-

index von Wasser betr�agt mw = 1,33 (Seinfeld 1986, Sloane 1984). F�ur den rei-

nen Ru�mode wird der Brechungsindex von Dieselru� ms = 1,49+i0,67 verwen-

det (Schnaiter et al. 2002). Bei den ru�enthaltenden Moden ic und jc wird davon

ausgegangen, dass die Partikel als unl�oslicher Ru�kern, umgeben von einer Schicht

l�oslichen Materials vorliegt. Dabei wird angenommen, dass sich der Ru�kern im Zen-

trum des Partikels be�ndet. Der Brechungsindex der Mantelschicht wird ebenfalls

entsprechend der Zusammensetzung interpoliert.

Mit diesem Verfahren kann f�ur das Modellgebiet zu jedem Zeitpunkt ein dreidimen-

sionales Feld von ExtinktionskoeÆzienten be(~x; t) berechnet werden. Die Abbildung

6.1 zeigt die Horizontalverteilung der ExtinktionskoeÆzienten um 6:00 MEZ und

um 14:00 MEZ 17 m �uber Grund.

Die Werte bewegen sich in einer Gr�o�enordung, die typisch f�ur relativ unverschmutz-

te, sommerliche Verh�altnisse in Mitteleuropa ist, wie ein Vergleich mit Messungen

von Wex et al. (2001) zeigt. Hess et al. (1998) geben in ihrer �Ubersicht der opti-

schen Eigenschaften troposph�arischer Aerosolpartikel f�ur be in km�1 folgende Werte

an: klare kontinentale Luft: 0,026, mittlere kontinentale Luft: 0,075, verschmutz-

te kontinentale Luft: 0,175, st�adtische Bedingungen: 0,353. Dabei ist zu beachten,

dass diese Werte f�ur eine relative Feuchte von 80 % gelten, die bei der gezeigten

Simulation in 20 m �uber Grund am Nachmittagstermin nicht erreicht werden. In-

sofern sind die f�ur die vorliegende Fallstudie berechneten ExtinktionskoeÆzienten

im Bereich von durchschnittlichen kontinentalen Verh�altnissen anzusiedeln. Zu be-
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Abb. 6.1: Horizontalverteilung des ExtinktionskoeÆzienten in km�1, 20 m �uber

Grund, 6:00 MEZ (oben) und 14:00 MEZ (unten).
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achten ist allerdings auch, dass mit dem Modellsystem KAMM/DRAIS noch nicht

alle Komponenten der Aerosolmasse beschrieben werden. Der Anteil des organischen

Aerosols ist im Moment noch unber�ucksichtigt.

Insgesamt werden um 6:00 MEZ h�ohere Maximalwerte erreicht als zum Nachmit-

tagstermin. Dies ist auf die h�ohere relative Feuchte am Morgen, die einen h�oheren

Wassergehalt im Aerosol und damit gr�o�ere Partikelradien zur Folge hat, zur�uck-

zuf�uhren (vgl. Abb. 5.14). Besonders im s�ud�ostlichen Bereich des Modellgebiets, wo

die Bildung von Ammoniumnitrat beg�unstigt ist, werden um diese Uhrzeit hohe

Werte des ExtinktionskoeÆzienten erreicht. Am Nachmittag sinken die Werte des

ExtinktionskoeÆzienten etwa um einen Faktor 2. Die Verteilung spiegelt zu diesem

Zeitpunkt die Verteilung der Gesamtmasse wider (vgl. Abb. 5.11). Ein Vertikal-

schnitt zu den selben Zeitpunkten zeigt, dass die Werte der ExtinktionskoeÆzienten

nicht nur in der Horizontalen, sondern auch in der Vertikalen erheblich variieren

(Abb. 6.2).

Am Morgen, vor dem Einsetzen der Konvektion, konzentriert sich der Hauptanteil

der Aerosolmasse in der achen Grenzschicht. Hier werden die schon im Horizon-

talschnitt sichtbaren hohen ExtinktionskoeÆzienten erreicht. Im Tagesverlauf, mit

sinkender relativen Feuchte am Boden und mit der sich entwickelnden Grenzschicht

werden direkt am Boden niedrigere ExtinktionskoeÆzienten erreicht, in h�oheren

Schichten ergeben sich dagegen, bedingt durch die vertikale Durchmischung, h�ohere

Werte als am Morgen. Die Zunahme des ExtinktionskoeÆzienten mit der H�ohe l�asst

sich durch das Anwachsen der Partikel, wenn sie in h�ohegelegenen Schichten h�oheren

relativen Feuchten ausgesetzt sind, erkl�aren. Lidarmessungen von z.B. Carnuth und

Trickl (2000) best�atigen qualitativ einen solchen Verlauf.

Die Abbildung 6.3 zeigt exemplarisch f�ur einen Punkt in der N�ahe von Mannheim

zum Zeitpunkt 14:00 MEZ, wie gro� der Beitrag der einzelnen Moden zum resultie-

renden ExtinktionskoeÆzienten ist. Der gesamte ExtinktionskoeÆzient be betr�agt an

diesem Punkt um 14:00 MEZ 0,047 km�1. Er setzt sich zusammen aus dem Streuko-

eÆzienten bs = 0,04 km�1 und dem AbsorptionskoeÆzienten ba = 0,007 km�1. Der

AbsorptionskoeÆzient liegt damit in einer Gr�o�enordnung, die die geringe Ru�bela-

stung widerspiegelt (vgl. Messungen z.B. in Horvath (1995b), oder Waggoner et al.

(1981)) und liegt ebenfalls im Bereich dessen, was die Messergebnisse von LACE 98

(Wex et al. 2001) liefern.

Dargestellt sind in Abbildung 6.3 weiterhin die Aufspaltung in Streu- und Absorpti-

onskoeÆzient, die Mediandurchmesser und die Gesamtmassen der einzelnen Moden.

Da sich die meiste Masse im Mode jf be�ndet, liefert dieser Mode den gr�o�ten abso-
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luten Beitrag zum ExtinktionskoeÆzienten. Einen Beitrag zur Absorption liefern die

Moden ic, jc und s. Dabei ist der Beitrag des reinen Ru�modes s am gr�o�ten. Bezieht

man den AbsorptionskoeÆzienten jedoch auf die Ru�masse, ergibt sich ein umge-

kehrtes Bild. Die Abbildung 6.3 zeigt, dass das Absorptionsverm�ogen von Ru� erh�oht

wird, wenn sich der Ru� in einer internen Mischung be�ndet und dasjenige von rei-

nem Ru� �ubersteigt. Der spezi�sche AbsorptionskoeÆzient, der dies ausdr�uckt, ist

de�niert als:

�s =
ba

ms

: (6.16)

Auf diesen Sachverhalt wird in Kapitel 6.2.2 nochmals eingegangen. Der spezi�-

sche AbsorptionskoeÆzient �s betr�agt f�ur den Mode jc zum dargestellten Zeitpunkt

7,5 m2 g�1. Dieser Wert h�angt vom jeweiligen beobachteten Ort ab. In 20 m �uber

Grund treten maximale Werte von �s = 9; 0 m2 g�1 auf, in der Schicht von etwa

2500 m �uber Grund betragen die Werte f�ur �s �uber 11 m
2 g�1. Dieser Wertebereich

steht in guter �Ubereinstimmung mit der Untersuchung von Fuller et al. (1999).

Ausgehend von den berechneten ExtinktionskoeÆzienten soll im Folgenden die Sicht-

weite unter Verwendung der Koschmiedergleichung bestimmt werden. Einer ver-

einfachten Methode folgend, k�onnte die Sichtweite Lv;l(~x0) an einem Punkt P (~x0)

bestimmt werden durch:

Lv;l(~x0) =
3:91

be(~x0)
(6.17)
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Dieser Wert soll im Folgenden als lokale Sichtweite bezeichnet werden, da hierbei nur

der ExtinktionskoeÆzient am Aufpunkt selbst eingeht, d.h. dieser Wert repr�asen-

tiert die tats�achliche Sichtweite nur, wenn der ExtinktionskoeÆzient entlang des

Sehstrahls konstant bleibt. Die Abbildungen 6.1 { 6.2 zeigen jedoch, dass der Ex-

tinktionskoeÆzient tats�achlich r�aumlich erheblich variieren kann. Dies hat auch zur

Folge, dass die Sichtweite von der Richtung abh�angt. Der lokale Wert f�ur die Sicht-

weite, der sich ergibt, wenn die ExtinktionskoeÆzienten direkt in Gleichung (6.17)

eingesetzt werden, kann je nachdem, wie die ExtinktionskoeÆzienten in der Um-

gebung variieren, die
"
wahren\ Verh�altnisse nur schlecht repr�asentieren. Um die

realen Verh�altnisse besser zu erfassen, wird hier eine richtungsabh�angige Sichtweite

Lv( ~x0; ~r) de�niert. Von einem beliebigen Punkt P (~x0) wird in verschiedene Rich-

tungen ~r, ausgehend vom Eigenkontrast C0 = 1, die Distanz bestimmt, nach der

der Kontrast auf C� = 0; 02 abgesunken ist. Diese Distanz ist dann die Sichtweite.

Der Kontrast in Abh�angigkeit vom Abstand zum Aufpunkt entlang eines Sehstrahls

ergibt sich aus:

C (~x0; ~r; k�x) = C0 exp

 
�

kX
i=1

be
�
~x0 + (k�x)~r

�
�x

!
; k = 1; : : : ; kmax

(6.18)

Dabei ist �x der Abstand der St�utzstellen entlang des Sehstrahls, an denen die

ExtinktionskoeÆzenten vorliegen. Verl�auft der Sehstrahl nicht l�angs des Gitters,

wird der ExtinktionskoeÆzient an den ben�otigten St�utzstellen auf dem Sehstrahl

aus den vier umgebenden Nachbargitterpunkten interpoliert. Die Abbildung 6.4 zeigt

die Ergebnisse einer solchen Betrachtung f�ur den Gipfelpunkt PH der Hornisgrinde

(z = 1190 m). Dabei repr�asentiert die obere Abbildung in 6.4 das Ergebnis f�ur

die vereinfachte Betrachtung nach Gleichung (6.17) und die untere Abbildung das

Ergebnis f�ur die detaillierte Betrachtung nach Gleichung (6.18). Dargestellt sind

in beiden F�allen die Isolinien f�ur den Kontrast C� = 0; 02 f�ur zwei verschiedene

Zeitpunkte (t1 = 6:00 MEZ, t2 = 14:00 MEZ). Betrachtet wird ein horizontaler

Sehstrahl. Die Berechnung nach Gleichung (6.18) erfolgte in 10Æ Segmenten f�ur die

H�ohe z = 1190 m. Die ExtinktionskoeÆzienten am Gipfelpunkt der Hornisgrinde

betragen f�ur t1 be(PH ; t1) = 0,044 km�1 und f�ur t2 be(PH ; t2) = 0,038 km�1. Damit

ergibt sich unmittelbar eine lokale Sichtweite, unabh�angig von der Blickrichtung,

von Lv;l(PH ; t1) = 88 km und Lv;l(PH ; t2) = 101 km, d.h. aus dieser vereinfachten

Betrachtung folgt eine Vergr�o�erung der Sichtweite im Laufe des Tages.

Demgegen�uber ergibt die detaillierte Betrachtung nach Gleichung (6.18) ein um-

gekehrtes Verhalten. Hier erfolgt im Laufe des Tages eine Reduktion der Sichtwei-
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tal (x = 96 km, y = 128 km) in zwei H�ohen.

te. Au�erdem h�angt die Sichtweite deutlich von der gew�ahlten Blickrichtung ab.

Dies l�asst sich folgenderma�en erkl�aren: Zum Morgentermin verl�auft der Sehstrahl

gr�o�tenteils oberhalb der Grenzschicht, wo gem�a� Abbildung 6.2 sehr kleine Ex-

tinktionskoeÆzienten vorzu�nden sind. Am Nachmittag be�ndet sich der Sehstrahl

dagegen innerhalb der Grenzschicht, wobei die vertikale Di�usion zu ansteigenden

ExtinktionskoeÆzienten und damit sinkender Sichtweite f�uhrt. Die Tagesg�ange der

ExtinktionskoeÆzienten an einem Gitterpunkt im Rheintal (x = 96 km, y = 128 km)

am Boden und in 1190 m H�ohe (Abb. 6.5) illustrieren dieses gegenl�au�ge Verhalten.

O�ensichtlich ist die Sichtweite au�erdem entscheidend von der Richtung abh�angig.

Dem Beispiel f�ur einen erh�oht liegenden Punkt soll nun ein Fall f�ur einen im Tal

gelegenen Gitterpunkt gegen�ubergestellt werden.

Die Abbildung 6.6 zeigt die Sichtweite f�ur einen Punkt im Rheintal (PT ) wiederum

zu den Zeitpunkten 6:00 MEZ und 14:00 MEZ. Da f�ur diesen Fall die Sicht �uber einen

gro�en Winkelbereich sowieso durch die nahegelegenen Berge eingeschr�ankt ist, wird

nur ein horizontaler Sehstrahl in der H�ohe z = 150 m, wie in Abbildung 6.6 skiz-

ziert, betrachtet. Dargestellt ist die Abnahme des Kontrasts in Abh�angigkeit von der

Entfernung. Wenn der Wert des Kontrasts auf 0,02 abgefallen ist, ist die Sichtweite

erreicht. Hier ergibt sich eine Zunahme der Sichtweite im Laufe des Tages von 50 km

am Morgen auf 76 km am Nachmittag. Die ExtinktionskoeÆzienten zu den betrach-
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teten Zeitpunkten betragen be(PT ; t1) = 0; 11 km�1 und be(PT ; t2) = 0; 058 km�1.

Dies ergibt eine lokale Sichtweite von Lv;l(PT ; t1) = 34 km und Lv;l(PT ; t2) = 64 km.

In diesem Fall stellt die vereinfachte Betrachtung nach Gleichung (6.17) eine Un-

tersch�atzung verglichen mit der detaillierten Betrachtung nach Gleichung (6.18) dar,

weil die ExtinktionskoeÆzienten entlang des Sehstrahls abnehmen. Messungen von

Horvath und Trier (1993), die in Santiago de Chile gemacht wurden, best�atigen den

qualitativen zeitlichen Verlauf der Sichtweite auf Bergen und im Tal. Auch hier wird

eine Zunahme der Sichtweite im Tagesverlauf f�ur den im Tal gelegenen Messpunkt

beobachtet, w�ahrend sich auf dem Berg eine Abnahme der Sichtweite ergibt.

6.2 Modellierung des Strahlungstransports

Im folgenden Abschnitt wird anhand von Sensitivit�atsstudien der Einu� des Aero-

sols auf die Strahlung im Wellenl�angenbereich von 280 nm bis 700 nm im regionalen

Bereich untersucht.
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6.2.1 Das Strahlungsmodell STAR

Das im Rahmen dieser Arbeit verwendete Strahlungsmodell STAR (System for

Transfer of Atmospheric Radiation) wurde von Ruggaber et al. (1994) basierend

auf dem eindimensionalen spektralen Strahlung�ubertragungsmodell von Nakajima

und Tanaka (1986) entwickelt und wird im Modellsystem KAMM/DRAIS zur Bere-

chung der Photolyseraten eingesetzt. STAR l�ost die Strahlung�ubertragungsgleichung

mittels der Matrix-Operator-Methode f�ur den Wellenl�angenbereich von 280{700 nm.

Die mit dem Modell simulierte Atmosph�are ist 100 km hoch. Es ist damit m�oglich,

in allen H�ohen der Troposph�are die Strahlungsussdichte, den aktinischen Fluss und

die Photolysefrequenzen f�ur 21 photochemisch relevante Gase numerisch eÆzient zu

berechnen. Eingabegr�o�en sind das vertikale Pro�l der optischen Dicke sowie die

Phasenfunktion. Bisher wurden hierf�ur Standardpro�le nach Daten von d'Almeida

et al. (1991) verwendet. Sie werden im Folgenden f�ur den Bereich innerhalb der

Grenzschicht durch die mit KAMM/DRAIS berechneten Aerosolverteilungen er-

setzt. Die Extinktions-, Streu- und AbsorptionskoeÆzienten f�ur die verschiedenen

Wellenl�angenst�utzstellen werden gem�a� Gleichung (6.10) an jedem Gitterpunkt be-

rechnet. Au�erdem wird eine Phasenfunktion f�ur die gesamte Aerosolpopulation am

jeweiligen Gitterpunkt bestimmt. Hierf�ur wird zun�achst f�ur jeden Mode aus den ein-

zelnen Phasenfunktionen, die f�ur jede Wellenl�ange bei der Integration von Gleichung

(6.10) an den Radiusst�utzstellen bestimmt werden, eine mittlere Phasenfunktion

des Modes berechnet. Aus diesen mittleren Phasenfunktionen der einzelnen Moden

wird anschlie�end durch Wichtung mit den entsprechenden StreukoeÆzienten der

einzelnen Moden eine Phasenfunktion f�ur die gesamte Aerosolpopulation gebildet

(Ruggaber et al. 1994).

Da die Strahlungs�ubertragungsrechnungen und die Berechung der optischen Eigen-

schaften sehr rechenzeitaufw�andig sind, werden sie abgekoppelt von der restlichen

Modellsimulation durchgef�uhrt.

6.2.2 Einuss auf die Strahlungsussdichte

Dem Ru� kommt bei der Betrachtung der optischen Eigenschaften von Aerosolpar-

tikeln eine besondere Bedeutung zu, da er im Gegensatz zu den anderen im Modell

repr�asentierten Substanzen Strahlung nicht nur streut, sondern auch absorbiert. Der

komplexe Brechungsindex von Dieselru� ist dabei abh�angig von der Wellenl�ange. Die

Tabelle 6.1 zeigt die verwendeten Werte in Abh�angigkeit von der Wellenl�ange f�ur

Dieselru� (Schnaiter et al. 2002).
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Tabelle 6.1: Brechungsindex von Dieselru� in Abh�angigkeit von der Wellenl�ange

(Schnaiter et al. 2002).

Wellenl�ange

in nm

280 300 320 350 400

ms 1,30+i0,59 1,31+i0,59 1,33+i0,60 1,34+i0,61 1,38+i0,62

Wellenl�ange

in nm

450 500 550 600 700

ms 1,41+i0,64 1,45+i0,66 1,49+i0,67 1,51+i0,69 1,57+i0,73

Es ist au�erdem bekannt, dass das Absorptionsverm�ogen von Ru� durch eine Be-

schichtung von transparentem Material verst�arkt werden kann (Horvath 1993, Fuller

et al. 1999). Ru� in der internen Mischung absorbiert demnach mehr Strahlung pro

Masseneinheit als in der externen Mischung. Die Abbildung 6.7 zeigt die Zunahme

des Absorptionsquerschnitts ca (vgl. Gl. 6.15) f�ur ein Ru�teilchen mit dem Radius

50 nm in Abh�angigkeit von der Dicke des Mantels, der aus einem nichtabsorbieren-

den Material besteht. Das Teilchen wird dabei als sph�arisch angenommen, wobei

sich der Ru�kern im Zentrum des Teilchens be�ndet. Je dicker die Mantelschicht ist,

desto gr�o�er wird der Absorptionsquerschnitt des Partikels pro Masseneinheit Ru�.

Diese Betrachtung zeigt, dass es notwendig ist, den Mischungszustand von Ru� zu

ber�ucksichtigen.

F�ur die im Kapitel 5.3 vorgestellte Simulation soll nun der E�ekt untersucht werden,

der sich durch die Aerosolverteilung f�ur die am Boden ankommende Strahlungs-

ussdichte Fd, integriert �uber den von STAR abgedeckten Wellenl�angenbereich, er-

gibt. Diese Gr�o�e ist f�ur zahlreiche biologische und photochemische Prozesse wichtig.

Daf�ur werden drei F�alle unterschieden. Im Referenzfall (Abb. 6.8) liegt als Aerosol-

verteilung die im Kapitel 5.3 pr�asentierte f�ur die Strahlungsberechnungen zugrunde.

Bei Fall 1 wird die Grenzschicht als komplett aerosolfrei betrachtet. Bei Fall 2 wird

den Ru�partikeln (sowohl in den Moden ic, jc als auch s) der gleiche Brechungsindex

zugeordnet wie den l�oslichen Bestandteilen des Aerosols (Abb. 6.9). Die Gr�o�enver-

teilung der Aerosolpartikel in den verschiedenen Moden bleibt jedoch unver�andert.

In allen drei F�allen wird der Mittagstermin betrachtet, weil hier die Verwendung

eines eindimensionalen Strahlungsmodells f�ur ein dreidimensionales Modellgebiet
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Abb. 6.9: Wie Abb. 6.8, aber (a) �Fd f�ur Fall 1 (oben) und (b) �Fd f�ur Fall 2

(unten).
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wegen des geringen Sonnenzenitwinkels am ehesten gerechtfertigt ist.

Die Abbildung 6.8 zeigt die Horizontalverteilung von Fd f�ur den Referenzfall. Die

Werte variieren im Modellgebiet zwischen 455 und 476 Wm�2. Diese Variation ist

zum einen auf die sich �andernde Gel�andeh�ohe zur�uckzuf�uhren und damit auf die

unterschiedliche Dicke der durchstrahlten Luftmasse. Zum anderen ergibt sich eine

Variation aufgrund der r�aumlich variierenden Gasphasen- und Aerosolverteilungen.

Letzteres zeigt sich besonders deutlich im Rheintal, wo sich Fd bei sich wenig �andern-

der Gel�andeh�ohe zwischen 455 und 467 Wm�2 bewegt. In Abbildung 6.9 (oben) ist

die Di�erenz zwischen Fall 1 (keine Aerosolpartikel in der Grenzschicht) und dem

Referenzfall zu sehen. Die Di�erenzen betragen im Maximum 25 Wm�2. Dabei sind

die gr�o�ten Di�erenzen im Rheintal und im Bodenseegebiet zu �nden, die Gebiete,

die auch schon in den Abbildungen 5.10 { 5.12 als die mit der gr�o�ten Aerosolmasse

belasteten aufgefallen sind.

Die Abbildung 6.9 (unten) zeigt die Di�erenz zwischen Fall 2 und dem Referenzfall.

Wenn die absorbierende Wirkung von Ru� nicht ber�ucksichtigt wird und stattdes-

sen der gleiche Brechungsindex wie f�ur Ammoniumsulfat angenommen wird, erge-

ben sich maximale Di�erenzen im Rheintal von bis zu 8 Wm�2. Dies ist etwa 30 %

des E�ekts der, wie der erste Fall zeigt, durch die Aerosolpartikel insgesamt verur-

sacht wird. Unter Ber�ucksichtigung der Tatsache, dass maximal nur etwa 10 % der

trockenen Gesamtmasse Ru� ist, zeigt dieses Ergebnis, dass auch in einem verh�alt-

nism�a�ig gering belasteten Gebiet wie Baden-W�urttemberg der Einuss von Ru�

nicht zu vernachl�assigen ist.

6.2.3 Einuss auf die Photolyseraten

Als letztes soll der Einu� der Aerosolpartikel auf die Photolysefreqenzen untersucht

werden. Reuder et al. (1996) zeigen in ihrer Studie, dass hohe Aerosolbelastungen

deutliche Auswirkungen auf die Photolysefrequenzen von Ozon haben. Die Photo-

lysefrequenz ji(~x) eines Gases i ist folgerderma�en de�niert:

ji(~x) =

Z
�2

�1

IA(~x; �) � �i(�) � �i(�) d� (6.19)

Dabei bezeichnet IA(~x; �) den aktinischen Fluss, �i(�) den Absorptionsquerschnitt

des betrachteten Gases i und �i(�) die Quantenausbeute.

Mit dem Strahlungmodell STAR werden 21 Photolysereaktionen ber�ucksichtigt. In
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dieser Arbeit sollen die Reaktionen

O3 + h� �! O2 +O(1D); (6.20)

NO2 + h� �! NO +O(3P ) (6.21)

betrachtet werden. Die Abbildungen 6.10 und 6.11 zeigen Horizontalschnitte der

prozentualen Di�erenzen der Photolysefreqenzen zwischen Referenzfall und Fall 1

f�ur die Reaktion 6.20 und 6.21 am Boden und in 600 m �uber Grund. Folgende Sach-

verhalte sind erkennbar. Die Di�erenzen der Horizontalschnitte am Boden weisen

positive Werte auf. Dies bedeutet, dass im Fall ohne Aerosol h�ohere Photolyseraten

auftreten, da R�uckstreuung und Absorption der Aersolpartikel zu einem am Bo-

den verminderten aktinischen Flu� f�uhren. Diese R�uckstreuung macht sich in 600 m

�uber Grund bemerkbar und f�uhrt zu negativen Di�erenzen, d.h. in dieser Schicht

ergibt sich durch die Anwesenheit der Aerosolpartikel eine Erh�ohung der Photolyse-

frequenzen. Der Betrag der maximalen Abweichungen �ubersteigt 5 % nur an wenigen

Stellen. In weiten Teilen des Modellgebiets liegen die Abweichungen sogar darunter.

Dieses Ergebnis rechtfertigt, dass unter den herrschenden sommerlichen Bedingun-

gen im vorliegenden Modellgebiet die R�uckkopplung der Aerosolpopulation auf die

Photolyseraten unber�ucksichtigt bleibt.

6.3 Schlussfolgerungen

Im vorliegenden Kapitel wurde dargestellt, wie sich die optischen Eigenschaften der

simulierten Aerosolverteilung ableiten lassen. Mit Hilfe von Mie-Rechnung k�onnen

die Absorptions- und StreukoeÆzienten an jedem Gitterpunkt des Modellgebiets be-

stimmt werden. Darauf aufbauend wurde ein Verfahren zur Berechnung der Sicht-

weite vorgestellt. Hier zeigt sich, dass die r�aumliche Variabilit�at der Extinktionsko-

eÆzienten bei der Bestimmung der Sichtweite ber�ucksichtigt werden muss.

Die aus den Mie-Rechnungen gewonnenen Daten wurden au�erdem in Strahlungs-

�ubertragungsrechnungen eingesetzt, um den Einuss des Aerosols auf die am Erdbo-

den ankommende Strahlungsussdichte und auf die Photolysefrequenzen zu quanti-

�zieren. Bez�uglich der Strahlungsussdichte am Boden ergibt sich, dass etwa 30 %

des Gesamte�ekts auf die Absorption von Ru� zur�uckzuf�uhren ist, obwohl er zur

Gesamtmasse des Aerosols nur einen geringen Beitrag liefert. Der Einuss auf die

Photolysefreqenzen ist unter den vorliegenden Bedingungen allerdings klein.
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Abb. 6.10: Horizontalschnitt der Di�erenzen der Photolysefrequenzen zwischen Re-

ferenzfall und Fall 1 f�ur die Reaktion (6.20) in %, am Boden (oben) und in 600 m

�uber Grund (unten).
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Abb. 6.11: Wie Abb. 6.10, aber f�ur die Reaktion (6.21).



7 Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wurde das Modellsystem KAMM/DRAIS um das Aero-

solmodul MADE erweitert. Dies stellt die Basis f�ur weiterf�uhrende Modellsimulatio-

nen dar, um die Wirkung des troposph�arischen Aerosols in der Mesoskala bez�uglich

verschiedener Aspekte abzusch�atzen.

Das von Ackermann et al. (1998) �ubernommene Aerosolmodul MADE wurde im

Rahmen dieser Arbeit um die Substanz Ru� erg�anzt. Da diese Substanz ein wichtiger

Bestandteil des troposph�arischen Aerosols ist, leistet diese Weiterentwicklung einen

wesentlichen Beitrag daf�ur, das troposph�arische Aerosol im regionalen Bereich mit

einem Modell realistischer zu beschreiben.

Bei der Behandlung von Ru� stellt sich das Problem, dass der Alterungsprozess von

Ru�, durch den der Ru� von einer externen in die interne Mischung �ubergeht und

seine hygroskopischen Eigenschaften �andert, beschrieben werden muss. Im Rahmen

dieser Arbeit wurde eine Methode entwickelt, bei der sich dieser Alterungsprozess

durch Koagulation der Ru�partikel mit Partikeln, die aus l�oslichen Substanzen beste-

hen und durch Kondensation von Schwefels�auredampf auf den Ru�partikeln vollzie-

hen kann. Wie Studien mit einer 1D-Version des Modellsystems zeigen, erweist sich

die Kondensation unter den gegebenen Bedingungen dabei als der e�ektivere Pro-

zess. Mit der erweiterten Modellversion wurde eine dreidimensionale Simulation f�ur

sommerliche Verh�altnisse f�ur das Modellgebiet Baden-W�urttemberg durchgef�uhrt.

Die maximalen Ru�konzentrationen werden hier am Morgen in der N�ahe von Mann-

heim erreicht und betragen 10 �gm�3. Tags�uber liegen die Werte im Modellgebiet

unterhalb von 2 �gm�3. Diese Werte be�nden sich in einer Gr�o�enordnung, die

Messungen in Mitteleuropa best�atigen. Der Tagesgang der Ru�masse in externer

Mischung (d.h. der hydrophobe Anteil des Ru�es) weist ein charakteristisches Maxi-

mum am Morgen und am Abend auf. Auch dieses Verhalten l�asst sich in Messungen

wieder�nden.

Die Wirkung des troposph�arischen Aerosols auf das System der Troposph�are wurde

mit dem Modellsystem f�ur zwei Schwerpunkte untersucht. Beim ersten Schwerpunkt

handelt es sich um die Untersuchung des Einusses der heterogenen Hydrolyse von
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N2O5 auf die troposph�arische Chemie. N2O5 ist eine Substanz, die ihre maxima-

len Konzentrationen nachts aufweist. Da diese Reaktion in den Sticksto�haushalt

der troposph�arischen Chemie eingreift, liegt die Vermutung nahe, dass die Reakti-

on auch Auswirkungen auf die Photochemie haben kann. Zur Untersuchung dieser

Hypothese wurden Simulationen mit einem Boxmodell, eindimensionale Simulatio-

nen und dreidimensionale Simulationen durchgef�uhrt. Dabei wurden verschiedene

Emissionsszenarien und Parametrisierungen der heterogenen Hydrolyse von N2O5

betrachtet.

Beschr�ankt man sich nur auf die Ergebnisse der Boxmodellrechnungen und l�asst

damit die E�ekte des Transports au�er Betracht, ergibt sich, dass die Ozonkonzen-

tration stark davon abh�angt, ob die Hydrolyse von N2O5 ber�ucksichtigt wird. Dabei

h�angt die Sensitivit�at stark vom photochemischen Regime ab. Ber�ucksichtigt man

dagegen au�erdem die turbulente Di�usion und die Advektion, zeigt sich, dass die

Auswirkungen auf die Ozonkonzentration am Tage relativ gering sind (kleiner als

5 % f�ur die dreidimensionale Simulation). Hier wird deutlich, dass es zur Beurteilung

des Einusses der heterogenen Reaktion nicht ausreicht, nur die chemischen Prozes-

se allein zu betrachten, sondern dass ebenso die Wirkung von Transportprozessen

miteinbezogen werden muss.

Konzentrationen von Sto�en der n�achtlichen Chemie, wie N2O5 und NO3 werden

dagegen auch in der dreidimensionalen Simulation stark davon beeinusst, ob die

Hydrolyse ber�ucksichtigt wird oder nicht. Hier ergeben sich Unterschiede von bis

zu 85 % f�ur N2O5 und 80 % f�ur NO3. Gro�e Unterschiede ergeben sich au�erdem

f�ur HNO3 und den Nitratgehalt des Aerosols. Da NO3 ein wichtiges Radikal der

n�achtlichen Chemie ist, was unter anderem den Abbau der VOC kontrolliert, l�asst

die hier durchgef�uhrte Untersuchung den Schluss zu, dass es f�ur eine ad�aquate Be-

schreibung der troposph�arischen Chemie entscheidend ist, die heterogene Hydrolyse

von N2O5 m�oglichst richtig zu erfassen, obwohl sie f�ur die Ozonkonzentration bei

Sommersmogbedingungen nur von untergeordneter Bedeutung ist.

Im zweiten Schwerpunkt werden die optischen Eigenschaften des Aerosols behan-

delt. Auf der Basis der berechneten Aerosolverteilungen wurde gezeigt, wie sich auf

die ExtinktionskoeÆzienten schlie�en l�asst. Dazu wurden Mie-Rechnungen einge-

setzt. Die Kenntnis des dreidimensionalen Felds der ExtinktionskoeÆzienten wurde

im Modellgebiet dazu verwendet, ein Verfahren zur Bestimmung der Sichtweite zu

entwickeln. Es zeigt sich, dass die zeitliche Entwicklung der Sichtweite stark von der

Topogra�e bestimmt wird. W�ahrend sich bei der untersuchten Fallstudie auf einem

Berg wie der Hornisgrinde im Tagesverlauf eine Sichtverschlechterung ergibt, steigt
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die Sichtweite im Rheintal. Dies ist mit der zeitlichen Entwicklung der Grenzschicht

zu erkl�aren, die verursacht, dass Partikel im Laufe des Tages in h�ohere Schichten

transportiert werden und damit am Boden eine Verd�unnung der Partikelkonzen-

tration erzielt wird, w�ahrend sich die Partikelkonzentration in h�oheren Schichten

erh�oht.

Au�erdem wurde gezeigt, dass die Bestimmung der Sichtweite der r�aumlichen Varia-

bilit�at der ExtinktionskoeÆzienten Rechnung getragen werden muss. Wird lediglich

der ExtinktionskoeÆzient des Punktes, an dem die Sichtweite bestimmt werden soll,

zur Bestimmung der Sichtweite herangezogen, kann das Ergebnis von der detaillier-

ten Betrachtung stark abweichen.

Die Kenntnis der ExtinktionskoeÆzienten wurde auch dazu eingesetzt, die Auswir-

kungen des Aerosols auf die an der Erdober�ache ankommende solare Strahlung

im Wellenl�angenbereich zwischen 280 und 700 nm zu quanti�zieren. F�ur die daf�ur

notwendigen Strahlungsrechnungen wurde das Modell STAR (Ruggaber et al. 1994)

verwendet, wobei die optischen Eigenschaften der mit KAMM/DRAIS berechneten

Aerosolverteilungen einossen. Die Resultate zeigen, dass durch die Anwesenheit des

Aerosols die Strahlungsussdichte am Boden unter den betrachteten Bedingungen

um maximal 25 Wm�2 vermindert wird. 30 % dieses E�ekts sind auf die Wirkung

der Ru�partikel zur�uckzuf�uhren. Dieses Ergebnis demonstriert nochmals, dass der

Ru� eine wichtige Komponente im atmosph�arischen Aerosol darstellt, die in Aus-

breitungsmodellen ber�ucksichtigt werden sollte.

Bei der Betrachtung der Photolysefrequenzen ergibt sich, dass durch das Aerosol die

Werte der Photolysefrequenzen am Boden erniedrigt werden, in der Schicht von etwa

600 m �uber Grund dagegen erh�oht werden. Die Erh�ohung ist auf die R�uckstreuung

der Aerosolpartikel zur�uckzuf�uhren, da sich dadurch der aktinische Fluss oberhalb

der Aerosolschicht erh�oht. Die Di�erenzen bewegen sich allerdings im Bereich von

wenigen Prozent, so dass eine Kopplung des Photolysemodells STAR mit dem Ae-

rosolmodell MADE unter den hier vorliegenden Bedingungen nicht erforderlich ist.

Festzuhalten bleibt, dass die Untersuchung des Einusses des Aerosols auf die physi-

kalischen und chemischen Bedingungen der Atmosph�are ein breites Anwendungsfeld

f�ur das Modellsystem KAMM/DRAIS darstellt. Denkbar ist der Einsatz des Mo-

dellsystems beispielsweise f�ur Fragestellungen bez�uglich der Abh�angigkeit von Nu-

kleationsereignissen von meteorologischen Bedingungen und der Topographie oder

bez�uglich der Ausbreitung von biogenem Aerosol wie z.B. Pollen. Da die hier vorge-

stellte Modellversion bisher nur einen Teil des troposph�arischen Aerosols beschreibt,

wird zu den f�ur zuk�unftige Anwendungen erforderlichen Erweiterungen daher auch
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die Behandlung weiterer Spezies im Aerosol, wie z.B. das organische Aerosol oder

das Seesalzaerosol, geh�oren.



8 Symbolverzeichnis

Symbol Einheit Beschreibung

Gro�buchstaben

Cc Cunningham-Korrekturfaktor (allgemein)

Ci Cunningham-Korrekturfaktor f�ur ein Partikel mit dem

Durchmesser di
_Ckond kgm�3 s�1 Produktionsrate kondensierbarer Substanzen

C Kontrast

Di m2 s�1 Di�usionskoeÆzient eines Partikels mit dem Durchmesser

di
Df fraktale Dimension

D̂k m2 s�1 polydisperser Di�usionskoeÆzient des k-ten Moments einer

Aerosolverteilung

Dvi m2 s�1 Di�usionskoeÆzient des Gases i

Fd Wm�2 abw�artsgerichtete Strahlungsussdichte (280 { 700 nm)

F net
gas m�2 s�1 gaskinetischer Nettomolek�uluss eines Gases pro Fl�achen-

einheit

I mol kg�1 Ionenst�arke

IA m�3 s�1 aktinischer Fluss

Ik s�1 Integral zur Berechnung der Kondensationsrate

IO Wm�2 �m�1 sr�1 vom Objekt ausgehende Strahldichte

IB Wm�2 �m�1 sr�1 vom Hintergrund ausgehende Strahldichte

Ki, K
�

i
, ~K�

i
verschieden Gleichgewichtskonstanten

Khx, Khy m2 s�1 turbulenter Di�usionskoeÆzienten f�ur W�arme in horizon-

taler Richtung

Khz m2 s�1 turbulenter Di�usionskoeÆzient f�ur W�arme in vertikaler

Richtung

L, Li s�1 Verlustterm

Lv m Sichtweite

Lv;l m lokale Sichtweite

Mk mkm�3 k-tes integrales Moment

Mk;l mkm�3 k-tes integrales Moment des Modes l

Mw kgmol�1 Molmasse
_M3 s�1 lokalzeitliche �Anderung des dritten Moments

aufgrund von Kondensation

N m�3 Partikelanzahldichte
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NiS m�3 Molek�ulzahldichte des Gases i �uber einer Grenz�ache S

N ev
iS

m�3 S�attigungsmolek�ulzahldichte des Gases i bez�uglich einer

Grenz�ache S

Ni1 m�3 Molek�ulzahldichte des Gases i in unendlicher Entfernung

zum Aerosolpartikel

NiM m�3 makroskopische Gaskonzentration

P kgm�3 s�1 Produktionsrate von Schwefels�auredampf

Pi, Pj , Pl;c kgm�3 s�1 Produktionsraten in den Bilanzgleichungen f�ur die Massen-

dichten in Aitken-, Akkumulations- und Grobpartikelmode

Qa, Qe, Qs Absorptions-, Extinktions-, StreueÆzienz

RH % relative Feuchte

R m geometrischer Radius

R0;ii, R0;jj , R0;ij m3 s�1 KoeÆzienten in der Bilanzgleichung f�ur die Anzahldichte

R3;ij m3 s�1 KoeÆzient in der Bilanzgleichung f�ur das dritte Moment

Ri;di� m�3 s�1 di�usiver Fluss von Gasmolek�ulen der Substanz i auf die

Aerosolober�ache

Ri;kin m�3 s�1 gaskinetischer Fluss von Gasmolek�ulen der Substanz i auf

die Aerosolober�ache

S m2m�3 Ober�achendichte des Aerosols

Sv S�attigungsverh�altnis

T K Temperatur

TL Linke'scher Tr�ubungsfaktor

V m3m�3 Volumendichte des Aerosols

W kgm�3 Wassergehalt des Aerosols

Zi;di� s�1 Anzahl der pro Zeiteinheit umgesetzten Molek�ule des Gases

i, di�usive Betrachtung

Zi;kin s�1 Anzahl der pro Zeiteinheit umgesetzten Molek�ule des Gases

i, gaskinetische Betrachtung

Kleinbuchstaben

a, a0, a1, a2, Hilfsgr�o�en

ai, aj , b, bi,

ci, cj
aw Wasseraktivit�at

ba, be, bs m�1 Absorptions-, Extinktions-, StreukoeÆzient

ca, ce, cs m2 Absorptions-, Extinktions-, Streuquerschnitt

�c ms�1 mittlere thermische Geschwindigkeit von Molek�ulen

ckrit kgm�3 kritische Konzentration f�ur die Produktion von neuen Par-

tikeln

csulf kgm�3 Konzentration von Schwefels�auredampf

css kgm�3 Gleichgewichtskonzentration von Schwefels�auredampf bei

der Kondensation auf existierenden Partikeln

dp m Partikeldurchmesser

dpg m Mediandurchmesser der Anzahldichteverteilung

dpg;2 m Mediandurchmesser der Ober�achendichteverteilung
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dpg;3 m Mediandurchmesser der Volumendichteverteilung

dgl;ini m Mediandurchmesser des Modes l zur Initialisierung

e0;l m�3 s�1 lokalzeitliche �Anderung des nullten Moments des l-ten Mo-

des aufgrund von Emissionen

em;l kgm�3 s�1 lokalzeitliche �Anderung der Masse des l-ten Modes auf-

grund von Emissionen

f Gewichtungsfaktor

f(d) Anteil der Lognormalverteilung unterhalb des Durchmes-

sers d

fkorr Korrekturfaktor zur Flusskorrektur

g ms�2 Erdbeschleunigung

ji s�1 Photolysefrequnz eines Gases i

kb JK�1 Boltzmannkonstante

ki s�1 Reaktionskonstante

m komplexer Brechungsindex

mges kgm�3 Gesamtmassendichte des trockenen Aerosols

ml;c kgm�3 l-te Komponente der Massendichte im Grobpartikelmode

msulf;i, msulf;j kgm�3 Massendichte von Sulfat im Mode i und j

n(dp) m�4 Verteilungsdichtefunktion der Partikelanzahldichte

ns(dp) m�2 Verteilungsdichtefunktion der Partikelober�achendichte

nv(dp) m�1 Verteilungsdichtefunktion der Partikelvolumendichte

ps Pa S�attigungsdampfdruck

qint Anteil der Massendichte des Ru�es in interner Mischung am

Gesamtru�

qpho hydrophober Anteil der Massendichte an der trockenen Ge-

samtmassendichte

r1, r2, r3 Hilfsgr�o�en

ra sm�1 aerodynamischer Widerstand

r̂d;k sm�1 Grenzschichtwiderstand

rme m Mobilit�atsradius

t, �t s Zeit, Zeitschritt

�u, �v, �w ms�1 Komponenten der mittleren Windgeschwindigkeit

u
�

ms�1 Schubspannungsgeschwindigkeit

v̂dep;k ms�1 gemittelte Depositionsgeschwindigkeit f�ur das k-te Moment

v̂sedk;l ms�1 gemittelte Depositionsgeschwindigkeit f�ur das k-te Moment

des Modes l

w
�

ms�1 konvektiver Geschwindigkeitsma�stab

zi Ladung des Ions i

Griechische Buchstaben

� AkkomodationskoeÆzient

�s m2 kg�1 spezi�scher AbsorptionskoeÆzient von Ru�

� m3 s�1 KoagulationskoeÆzient

�fm m3 s�1 KoagulationskoeÆzient, freimolekulares Regime

�nc m3 s�1 KoagulationskoeÆzient, Kontinuumsregime
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�(Kn) Korrekturterm zur Flusskorrektur

 Aktivit�atskoeÆzient

 Reaktionswahrscheinlichkeit

Æakt, ÆR tats�achliche optische Dicke, optische Dicke der Rayleighat-

mosph�are

� m Wellenl�ange von Licht

�air m mittlere freie Wegl�ange der Luftmolek�ule

� kgm�1 s�1 dynamische Viskosit�at von Luft

� m2 s�1 kinematische Viskosit�at von Luft


i, 
j KoeÆzienten f�ur die Aufteilung der kondensierenden Masse

 T gr�o�enunabh�angiger Anteil des Wachstumsgesetzes

 (d) m3 s�1 gr�o�enabh�angiger Anteil des Wachstumsgesetzes

�i Quantenausbeute

�air kgm�3 Dichte von Luft

�kond kgm�3 Dichte von Schwefels�aure

�p kgm�3 Partikeldichte

�g geometrische Standardabweichung

�i m2 Absorptionsquerschitt des Gases i

Sonstige Bezeichnungen

Cak;lm mkm�3 s�1 lokalzeitliche �Anderung des k-ten Moments aufgrund der

Koagulation der Moden l und m

Cam;lm kgm�3 s�1 lokalzeitliche �Anderung der Massendichte aufgrund der Ko-

agulation der Moden l und m

Co3;l s�1 lokalzeitliche �Anderung des dritten Moments des Modes l

aufgrund von Kondensation

Com;l kgm�3 s�1 lokalzeitliche �Anderung der Massendichte des Modes l auf-

grund von Kondensation

Kn Knudsenzahl

Kng Knudsenzahl, gebildet mit dem Mediandurchmesser dpg
Nuk m�3 s�1 lokalzeitliche �Anderung des k-ten Moments aufgrund von

Nukleation

Num kgm�3 s�1 lokalzeitliche �Anderung der Massendichte aufgrund von Nu-

kleation

Sck Schmidtzahl

Stk Stokeszahl
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A Anhang

A.1 Liste der Substanzen in RADM2

Tabelle A.1: Substanzen, f�ur die in RADM2 eine prognostische Gleichung gel�ost

wird. Substanzklassen sind mit einem
"
?\ gekennzeichnet.

Substanz Symbol Summenformel emittiert

Schwefeldioxid SO2 SO2 X

Schwefels�aure SULF H2SO4

Sticksto�monoxid NO NO X

Sticksto�dioxid NO2 NO2

Nitratradikal NO3 NO3

Sticksto�pentoxid N2O5 N2O5

Salpeters�aure HNO3 HNO3

salpetrige S�aure HONO HNO2

Peroxisalpeters�aure HNO4 HNO4

Peroxiacetylnitrat PAN CH3C(O)O2NO2

TPAN TPAN CHOCH =

CHC(O)O2NO2

Peroxiacetylradikal ACO3 CH3C(O)O2

andere organische Nitrate ONIT ? R� ONO2

Ozon O3 O3

Wassersto�peroxid H2O2 H2O2

Kohlenmonoxid CO CO X

Formaldehyd HCHO HCHO X

Aldehyde (n � 1) ALD ? CnH2n+1CHO X

Ketone KET ? CH3COCH3, u.a. X

Glyoxal GLY OHC � CHO
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Substanz Symbol Summenformel emittiert

Methylglyoxal MGLY CH3COCHO

andere Dicarbonyle DCB ? R� (CHO)2

Ameisens�aure ORA1 HCOOH

Essigs�aure ORA2 CH3COOH

Methylhydrogenper. OP1 CH3OOH

organische Peroxide OP2 ? RO2H

Peroxiacetyls�aure PAA CH3(CO)OOH

Ethan ETH C2H6 X

C3-C5 Alkane HC3 ? C3H8, u.a. X

C6-C8 Alkane HC5 ? C7H16, u.a. X

andere Alkane (n � 10) HC8 CnH2n+2, u.a. X

Ethen OL2 C2H4 X

Propene OLT ? C3H6, u.a. X

Butene OLI ? C4H8, u.a. X

Isopren ISO C5H8

Toluene TOL ? C6H5CH3, u.a. X

Kresole CSL ? HOC6H4CH3, u.a.

Xylene XYL ? C6H4(CH3)2, u.a. X
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A.2 Liste der Reaktionen

A.2.1 Photolysereaktionen

1 NO2 + h� �! O(3P ) +NO

2 O3 + h� �! O(1D) +O2

3 O3 + h� �! O(3P ) +O2

4 HONO + h� �! OH +NO

5 HNO3 + h� �! OH +NO2

6 HNO4 + h� �! HO2 +NO2

7 NO3 + h� �! NO +O2

8 NO3 + h� �! NO2 +O(3P )

9 H2O2 + h� �! OH +OH

10 HCHO + h� �! H2 + CO

11 HCHO + h� �! HO2 +HO2 + CO

12 ALD + h� �! MO2 +HO2 + CO

13 OP1 + h� �! HCHO +HO2 +OH

14 OP2 + h� �! ALD +HO2 +OH

15 PAA+ h� �! MO2 + CO2 +OH

16 KET + h� �! ACO3 + ETHP

17 GLY + h� �! 0:13HCHO + 1:87CO

18 GLY + h� �! 0:45HCHO + 1:55CO + 0:8HO2

19 MGLY + h� �! ACO3 +HO2 + CO

20 DCB + h� �! 0:98HO2 + 0:02ACO3 + TCO3

21 ONIT + h� �! 0:2ALD + 0:80KET +HO2 +NO2
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A.2.2 Thermische Reaktionen

1 O(3P ) +O2 �! O3

2 O(3P ) +NO2 �! NO +O2

3 O(1D) +N2 �! O(3P ) +N2

4 O(1D) +O2 �! O(3P ) +O2

5 O(1D) +H2O �! OH +OH

6 O3 +NO �! NO2 +O2

7 O3 +OH �! HO2 +O2

8 O3 +HO2 �! OH + 2O2

9 HO2 +NO �! NO2 +OH

10 HO2 +NO2 �! HNO4

11 HNO4 �! HO2 +NO2

12 HO2 +HO2 �! H2O2

13 HO2 +HO2 +H2O �! H2O2

14 H2O2 +OH �! HO2 +H2O

15 NO +OH �! HONO

16 NO +NO +O2 �! NO2 +NO2

17 O3 +NO2 �! NO3

18 NO3 +NO �! NO2 +NO2

19 NO3 +NO2 �! NO +NO2 +O2

20 NO3 +HO2 �! HNO3 +O2

21 NO3 +NO2 �! N2O5

22 N2O5 �! NO3 +NO2

23 N2O5 +H2O �! 2HNO3

24 OH +NO2 �! HNO3

25 OH +HNO3 �! NO3 +H2O

26 OH +HNO4 �! NO2 +H2O +O2

27 OH +HO2 �! H2O +O2

28 OH + SO2 �! SULF +HO2

29 CO +OH �! HO2 + CO2

30 CH4 +OH �! MO2 +H2O

31 ETH +OH �! ETHP +H2O

32 HC3 +OH �! :83HC3P + :17HO2 + :09HCHO

+:075ALD+ :025KET +H2O

33 HC5 +OH �! HC5P + 0:25XO2 +H2O

34 HC8 +OH �! HC8P + 0:75XO2 +H2O

35 OL2 +OH �! OL2P

36 OLT +OH �! OLTP

37 OLI +OH �! OLIP

38 TOL+OH �! :75TOLP + :25CSL+ :25HO2

39 XY L+OH �! :83XYLP + :17CSL+ :17HO2

40 CSL+OH �! :1HO2 + :9XO2 + :9TCO3 � :9OH

41 HCHO +OH �! HO2 + CO +H2O

42 ALD +OH �! ACO3 +H2O

43 KET +OH �! KETP +H2O

44 GLY +OH �! HO2 + 2CO +H2O



A.2 Liste der Reaktionen 177

45 MGLY +OH �! ACO3 + CO +H2O

46 DCB + OH �! TCO3 +H2O

47 OP1 +OH �! :5MO2 + :5HCHO + :5OH

48 OP2 +OH �! :5HC3P + :5ALD + :5OH

49 PAA+OH �! ACO3 +H2O

50 PAN +OH �! HCHO +NO3 +XO2

51 ONIT +OH �! HC3P +NO2

52 ISO +OH �! OLTP

53 ACO3 +NO2 �! PAN

54 PAN �! ACO3 +NO2

55 TCO3 +NO2 �! TPAN

56 TPAN �! TCO3 +NO2

57 MO2 +NO �! HCHO +HO2 +NO2

58 HC3P +NO �! :75ALD+ :25KET + :09HCHO+

:36ONIT + :96NO2 + :96HO2

60 HC5P +NO �! :38ALD+ :69KET + :08ONIT+

:92NO2 + :92HO2

62 HC8P +NO �! :35ALD+ 1:06KET + :04HCHO+

:24ONIT + :76NO2 + :76HO2

64 OLP2 +NO �! 1:6HCHO +HO2 +NO2 + :2ALD

65 OLTP +NO �! ALD +HCHO +HO2 +NO2

66 OLIP +NO �! 1:45ALD+ :28HCHO +HO2 +NO2 + :1KET

67 ACO3 +NO �! MO2 +NO2

68 TCO3 +NO �! NO2 + :92HO2 + :89GLY + :11MGLY+

:05ACO3 + :95CO + 2XO2

69 TOLP +NO �! NO2 +HO2 + :16GLY + :17MGLY + :7DCB

70 XY LP +NO �! NO2 +HO2 + :45MGLY + :806DCB

71 ETHP +NO �! ALD +NO2 +HO2

72 KETP +NO �! MGLY +NO2 +HO2

73 OLN +NO �! HCHO +ALD + 2NO2

74 HCHO +NO3 �! HO2 +HNO3 + CO

75 ALD +NO3 �! ACO3 +HNO3

76 GLY +NO3 �! HNO3 +HO2 + 2CO

77 MGLY +NO3 �! HNO3 +ACO3 + CO

78 DCB +NO3 �! HNO3 + TCO3

79 CSL+NO3 �! HNO3 +XNO2 + 0:5CSL

80 OL2 +NO3 �! OLN

81 OLT +NO3 �! OLN

82 OLI +NO3 �! OLN

83 ISO +NO3 �! OLN

84 OL2 +O3 �! HCHO + :42CO + :4ORA1 + :12HO2

85 OLT +O3 �! :53HCHO + :5ALD + :33CO + :2ORA1+

:2ORA2 + :23HO2 + :22MO2 + :1OH + :06CH4

86 OLI +O3 �! :18HCHO + :72ALD+ :1KET + :23CO+

:06ORA1 + :29ORA2 + :26HO2+

:31MO2 + :14OH + :09CH4



178 A. Anhang

87 ISO +O3 �! :53HCHO + :5ALD + :33CO+

:2ORA1 + :2ORA+ :23HO2 + :22MO2 + :1OH

88 HO2 +MO2 �! OP1

89 HO2 +ETHP �! OP2

90 HO2 +HC3P �! OP2

91 HO2 +HC5P �! OP2

92 HO2 +HC8P �! OP2

93 HO2 +OL2P �! OP2

94 HO2 +OLTP �! OP2

95 HO2 +OLIP �! OP2

96 HO2 +KETP �! OP2

97 HO2 +ACO3 �! PAA

98 HO2 + TOLP �! OP2

99 HO2 +XY LP �! OP2

100 HO2 + TCO3 �! OP2

101 HO2 +OLN �! ONIT

102 MO2 +MO2 �! 1:5HCHO +HO2

103 MO2 +ETHP �! :75HCHO +HO2 + :75ALD

104 MO2 +HC3P �! :84HCHO +HO2 + :77ALD+ :26KET

105 MO2 +HC5P �! :77HCHO +HO2 + :41ALD+ :75KET

106 MO2 +HC8P �! :8HCHO +HO2 + :46ALD + 1:39KET

107 MO2 +OL2P �! 1:55HCHO +HO2 + :35ALD

108 MO2 +OLTP �! 1:25HCHO +HO2 + :75ALD

109 MO2 +OLIP �! :89HCHO +HO2 + :73ALD+ :55KET

110 MO2 +KETP �! :75HCHO +HO2 + :75MGLY

111 MO2 +ACO3 �! HCHO + :5HO2 + :5MO2 + :5ORA2

112 MO2 + TOLP �! HCHO + 2HO2 + :17MGLY + :16GLY + :7DCB

113 MO2 +XY LP �! HCHO + 2HO2 + :45MGLY + :806DCB

114 MO2 + TCO3 �! :5HCHO + :5ORA2 + :445GLY + :055MGLY+

:025ACO3 + :475CO + :46HO2 +XO2

115 ETHP +ACO3 �! ALD + :5HO2 + :5MO2 + :5ORA2

116 HC3P +ACO3 �! :77ALD+ :26KET + :5HO2 + :5ORA2 + :5MO2

117 HC5P +ACO3 �! :41ALD+ :75KET + :5HO2 + :5ORA2 + :5MO2

118 HC8P +ACO3 �! :46ALD+ 1:39KET + :5HO2 + :5ORA2 + :5MO2

119 OL2P +ACO3 �! :8HCHO + :6ALD+ :5HO2 + :5ORA2 + :5MO2

120 OLTP +ACO3 �! :5HCHO +ALD + 0:5HO2 + :5ORA2 + :5MO2

121 OLIP + ACO3 �! :14HCHO + :55KET + :725ALD+ :5HO2+

:5ORA2 + :5MO2

122 KETP +ACO3 �! MGLY + :5HO2 + :5ORA2 + :5MO2

123 ACO3 +ACO3 �! 2:MO2

124 ACO3 + TOLP �! :17MGLY + :16GLY + :7DCB +HO2 +MO2

125 ACO3 +XY LP �! MO2 + :45MGLY + :806DCB +HO2

126 ACO3 + TCO3 �! MO2 + :11MGLY + :92HO2 + :89GLY+

:05ACO3 + :95CO + 2:XO2

127 XO2 +HO2 �! OP2

128 XO2 +MO2 �! HCHO +HO2
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129 XO2 +ACO3 �! MO2

130 XO2 +XO2 �!

131 XO2 +NO �! NO2

132 XNO2 +NO2 �! ONIT

133 XNO2 +HO2 �! OP2

134 XNO2 +MO2 �! HCHO +HO2

135 XNO2 +ACO3 �! MO2

136 XNO2 +XNO2 �!

138 MO2 +OLN �! 1:75HCHO + :5HO2 +ALD +NO2

139 ACO3 +OLN �! HCHO +ALD + 0:5ORA2 +NO2 + 0:5MO2

140 OLN +OLN �! 2HCHO + 2ALD+ 2NO2
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A.3 Eingabedaten f�ur die Boxmodellrechnungen

im Standardfall

Die Eingabedaten des Standardfalls entsprechen dem Fall
"
plume1\ des Modell-

vergleichs, der im Rahmen des Projektes EUROTRAC durchgef�uhrt wurde (Kuhn

et al. 1998).

Tabelle A.2: Anfangswerte und Quellst�arken der Emissionen.

Anfangswerte Emsissionen

Gr�o�e Einheit Wert Gr�o�e Einheit Wert

T K 288,15 SO2 ppb/min 5; 2 � 10�4

p hPa 1013,25 NO ppb/min 2; 6 � 10�3

N cm�3 2; 55 � 1019 CO ppb/min 5; 7 � 10�3

H2O % v/v 1,0 ALD ppb/min 3; 6 � 10�5

O3 ppb 50 HCHO ppb/min 1; 4 � 10�4

NO ppb 0,2 HC3 ppb/min 2; 8 � 10�3

NO2 ppb 0,5 HC5 ppb/min 7; 9 � 10�4

HNO3 ppb 0,1 HC8 ppb/min 4; 7 � 10�4

CO ppb 200 ETH ppb/min 2; 4 � 10�4

CH4 ppb 1700 OL2 ppb/min 4; 6 � 10�4

Isopren ppb 0 OLT ppb/min 2; 3 � 10�4

H2 ppb 500 OLI ppb/min 1; 8 � 10�4

H2O2 ppb 2 TOL ppb/min 6; 6 � 10�4

HCHO ppb 1 XYL ppb/min 5; 2 � 10�4

KET ppb/min 4; 4 � 10�4
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A.4 Berechnung der KoagulationskoeÆzienten un-

ter Ber�ucksichtigung der fraktalen Struktur

der Partikel

A.4.1 Kontinuumsregime

Soll die fraktale Struktur der Ru�partikel ber�ucksichtigt werden, muss bei der Be-

rechnung der KoagulationskoeÆzienten an den Stellen, wo der Durchmesser ein-

geht, zwischen dem Mobilit�atsdurchmesser und dem geometrischen Durchmesser

unterschieden werden. Zur Berechnung des Di�usionskoeÆzienten muss der Mobi-

lit�atsdurchmesser verwendet werden, wohingegen bei Termen, die Sto�querschnitte

repr�asentieren, der geometrische Durchmesser eingesetzt werden muss.

Sei di der Mobilit�atsdurchmesser und ~di der geometrische Durchmesser, mit

di = h(Df) ~di (A.1)

h(Df) = �0:06483 �D2
f
+ 0:6353 �Df � 0:4898 (A.2)

Df ist dabei die fraktale Dimension der Partikel.

Der modi�zierte KoagulationskoeÆzient ergibt sich zu:

~�nc(d1; h1; d2; h2) = 2�(D1 +D2)( ~d1 + ~d2) (A.3)

= 2�(D1 +D2)

�
1

h1
d1 +

1

h2
d2

�
(A.4)

wobei Di =
kbTCi

3��di
, wie in (3.33a) de�niert ist. Dies ergibt nach Einsetzen in die

De�nitionen von oben:

~�nc(d1; h1; d2; h2) =
2kbT
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(A.5)

Die Integration dieses Ausdrucks ergibt die modi�zierte Koagulationsrate auf der

Basis des Mobilit�atsdurchmessers f�ur das nullte Moment als:
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Drittes Moment:
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A.4.2 Freimolekulares Regime

F�ur den KoagulationskoeÆzienten des freimolekularen Regimes muss stets der geo-

metrische Durchmesser verwendet werden. In Abh�angigkeit des Mobilit�atsdurchmes-

sers lauten die Gleichungen f�ur das nullte und das dritte Moment:
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Nulltes Moment: Z
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