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Zusammenfassung

Das mesoskalige Modellsystem KAMM/DRAIS wird im Rahmen dieser Arbeit um
das Aerosolmodul MADE erweitert, um das troposphérische Aerosol sowohl beziiglich
seiner Zusammensetzung als auch beziiglich seiner Groflenverteilung moglichst de-
tailliert zu behandeln. Insbesondere wird das Aerosolmodul MADE um die Behand-
lung der Substanz Ruf} ergénzt. Hierbei wird der Alterungsprozess von Rufl durch
Koagulation der Rufteilchen mit 16slichen Partikeln und durch Kondensation von
Schwefelsdure auf den Ruflpartikeln, wodurch der Rufl von einer externen in eine
interne Mischung tibergeht und seine hygroskopischen Eigenschaften &dndert, para-

metrisiert.

Mit dem so erweiterten Modellsystem wird fiir zwei Themenschwerpunkte die Wir-
kung des Aerosols auf die physikalischen und chemischen Bedingungen in der Tro-
posphire untersucht. Beim ersten Themenschwerpunkt handelt es sich um die Quan-
tifizierung des Einflusses der heterogenen Hydrolyse von Distickstoffpentoxid (N Os)
auf die troposphérische Chemie bei Sommersmogbedingungen. Diese Reaktion ist
von besonderer Bedeutung, da sie in den atmosphérischen Stickstoffthaushalt ein-
greift, und sich damit auch auf die Photochemie auswirken kann. Die Untersuchun-
gen zeigen, dass es zur Beurteilung des Einflusses der Hydrolyse von N,Ojs nicht
ausreicht, nur die chemischen Prozesse allein zu betrachten, sondern dass ebenso die
Wirkung von Transportprozessen miteinbezogen werden muss. Es zeigt sich aufler-
dem, dass Substanzen, die bei der néchtlichen Chemie eine Rolle spielen, stark davon
beeinflusst werden, ob die Hydrolyse beriicksichtigt wird oder nicht, wihrend diese
Reaktion fiir die Ozonkonzentration am Tage eher von untergeordneter Bedeutung
ist. So wird Stickstofftrioxid (NO3) bei Beriicksichtigung der Hydrolyse im Mittel

um 70 % reduziert, wihrend 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 Extinktionskoeffizienten 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 rdumlichen Variabilitdt des Extinktionskoeffizienten
entlang des Sehstrahls Rechnung zu tragen. Schliefllich wird die Kenntnis der Ex-
tinktionskoeflizienten dazu eingesetzt, die Auswirkungen des Aerosols auf die an der
Erdoberfliche ankommende solare Strahlung zu untersuchen. Die Ergebnisse zeigen,
dass die Strahlungsflussdichte am Boden unter den betrachteten Bedingungen um
maximal 25 W m~2 verringert wird. Von diesem Effekt sind 30 % auf die Wirkung

der Rufipartikel zuriickzufiihren.
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1 Einleitung

Mit fortschreitender Industrialisierung verdndern anthropogene Emissionen in zu-
nehmendem Mafle die chemische Zusammensetzung der Atmosphire. Die Atmo-
sphérenforschung konzentrierte sich fiir lange Zeit auf die Untersuchung der Aus-
breitung und Umwandlung von gasférmigen Luftbeimengungen. Diese Schwerpunkt-
legung wurde durch Phinomene wie den Sommersmog, der in den 1940er Jahren zu
neuartigen Pflanzenschéden in Siidkalifornien fiihrte, begiinstigt. In den folgenden
Jahren haben zahlreiche Studien zum Verstdndnis 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 moglich macht, in Verbindung
mit in-situ-Messungen zur Entscheidungsfindung in umweltpolitischen Fragen bei-

zutragen (Obermeier et al. 1995).

In der Atmosphére sind jedoch aufler den gasférmigen Luftbeimengungen auch ge-
waltige Mengen an festem und fliissigem Material, dem atmosphirischen Aerosol,
suspendiert. Der Begriff Aerosol bedeutet wortlich ,,in Luft gelost® und bezeichnet
im strengen Sinne ein Trégerfluid mit darin suspendierten Partikeln. Haufig wird
der Begriff jedoch fiir die Partikel selbst verwendet. Der Kenntnisstand beziiglich
der Vorginge in der Aerosolphase weist im Moment noch wesentlich groflere Liicken
auf als der der Gasphase. Hohe Anforderungen werden an die Messtechnik gestellt,
da zur umfassenden Charakterisierung des atmosphérischen Aerosols nicht nur die
Messung der Masse und der chemischen Zusammensetzung ausreicht, sondern auch
weitere Parameter, wie die Groflenverteilung und der Mischungszustand des Ae-
rosols, bestimmt werden miissen. Die Beschreibung des atmosphérischen Aerosols
mittels dreidimensionaler Modellierung erfolgt im Moment ebenfalls noch weniger
detailliert als die der Gasphasensubstanzen. In den letzten Jahren ist die Bedeutung
des atmosphérischen Aerosols jedoch immer mehr ins wissenschaftliche Interesse

geriickt.
Die Wirkung der atmosphirischen Aerosolpartikel auf die Luftqualitét erstreckt sich

iiber einen weiten Bereich rdumlicher Skalen und greift in zahlreiche Prozesse im
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System der Atmosphére ein.

Das atmosphérische Aerosol wirkt sich zum einen auf den Strahlungshaushalt der
Atmosphire aus. Am einfachsten zu beobachten ist dies an der reduzierten Sichtweite
in belasteten Luftmassen. Aerosolpartikel verursachen einen direkten Klimaantrieb,
indem sie kurzwellige Sonnenstrahlung zuriickstreuen 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 Grofiteil des Aerosols, die so genannten Sekundérpartikel, aus gasformigen
Vorldufersubstanzen gebildet wird, besteht eine enge Verbindung zwischen Gas- und
Aerosolphase. An der Oberfliche des atmosphérischen Aerosols laufen weiterhin
zahlreiche chemische und physikalische Umwandlungen ab, die sich auf den Spu-
renstoffhaushalt auswirken. Die atmosphérische Chemie kann daher nur verstanden
werden, wenn Gasphase und Aerosolphase gekoppelt betrachtet werden. Die Prozes-
se, die zur Entstehung des Ozonlochs in der Stratosphére iiber der Antarktis fiihren,
sind ein Beispiel dafiir (Fischer 1994). Doch auch in der Troposphére laufen hete-
rogene Reaktionen ab, deren Einfluss auf die troposphérische Chemie Gegenstand
aktueller Forschung ist (Schurath 1999).

Aktuelle epidemologische Studien zeigen, dass durch atmosphérische Aerosolpartikel
akute und langfristige gesundheitliche Effekte verursacht werden kénnen (Dockery
und Pope 1996, Pope und Dockery 1996, Lippmann et al. 2000, Wichmann et al.
2000). Bei erhohter Aerosolbelastung steigt die Zahl der Menschen mit Erkran-
kungen der Atemwege und des Herz-Kreislauf-Systems. Die Haufigkeit der Asth-
maanfélle nimmt zu, vorzeitige Todesfélle treten auf. Allerdings sind die genauen
Mechanismen, die zu einer Schidigung fiithren, im Moment noch ungekléirt. So wird
beispielsweise diskutiert, ob die Grofle der Partikel allein ausschlaggebend fiir die
gesundheitsgefihrdende Wirkung ist oder ob und in welchem Mafle die Zusammen-
setzung der Partikel eine entscheidende Rolle spielt. Die Europédische Kommission
hat aufgrund dieser Risiken im April 1999 die Richtlinie (1999/30/EG) verabschie-
det. Diese nennt Grenzwerte fiir die Partikelmasse, die wesentlich tiefer liegen als die
Werte, die bisher in Deutschland galten. Diese Grenzwerte werden in Deutschland
und in anderen europdischen Landern zur Zeit in vielen Gebieten {iberschritten. Es
diirfte schwierig werden, die neuen EU-Werte in Deutschland einzuhalten, weil iiber
viele Quellen und Verbreitungsmuster der Aerosolpartikel noch zu wenig bekannt ist.
Das Umweltbundesamt spricht sich in diesem Zusammenhang auch fiir den Einbau

von Partikelfiltern in Kraftfahrzeugen aus.
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Wie bei den Prozessen in der Gasphase, bietet die numerische Modellierung mit
einem komplexen Chemie-Transportmodell auch fiir die Aerosolphase eine M&glich-
keit, Erkenntnisse beziiglich der Entstehung und Ausbreitung von Aerosolpartikeln
und ihrer Wechselwirkung mit der Umgebung zu gewinnen. Dabei ist es wichtig,
sowohl die Zusammensetzung als auch die GroBenverteilung der Partikel zu bertick-

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 Troposphére und auf den Strahlungshaushalt zu untersuchen.

Das regionale Modellsystem KAMM !/DRAIS ? (Tangermann-Dlugi und Fiedler
1983, Nester et al. 1987, Adrian und Fiedler 1991, Vogel et al. 1995), in Verbindung
mit dem Aerosolmodell MADE? (Binkowski und Shankar 1995, Ackermann et al.
1998) stellt dafiir eine eine geeignete Basis dar. Eine Beschreibung des Modellsystems
findet sich in Kapitel 3. Eine allgemeine Ubersicht iiber den aktuellen Stand der

Modellierung von Aerosolprozessen wird in Kapitel 2.3 gegeben.

Beziiglich der untersuchten Fragestellungen werden zwei Schwerpunkte gesetzt. Der
erste Schwerpunkt betrifft die Untersuchung der Wechselwirkung der Aerosolphase
und der Gasphase aufgrund einer heterogenen Reaktion, der Hydrolyse von N,O5 an
der Oberflidche von fliissigen Aerosolteilchen. Wihrend fiir eine Reihe der identifizier-
ten, an der Oberfldche von Aersolen ablaufenden Reaktionen gezeigt werden konnte,
dass sie fiir die atmosphérische Chemie nicht relevant sind (Saathoff et al. 2001),
ist die Rolle der heterogenen Hydrolyse von NyO5 Gegenstand aktueller Forschung.
Dentener und Crutzen (1993) leiten aus ihrer Studie einen signifikanten Einfluss
dieser Reaktion auf die troposphérische Chemie ab. Die besondere Bedeutung dieser
Reaktion liegt darin, dass sie in den Stickoxidhaushalt der Troposphire eingreift
und somit modifizierend auf die Bildung von Photooxidantien wirken kann. In die-
ser Arbeit wird die Relevanz dieser Reaktion fiir die troposphérische Chemie im
regionalen Bereich untersucht. Dabei flieen aktuelle Labordaten fiir 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 Rufi (Kapitel 5). Bisher waren in MADE als chemische Substanzen

!Karlsruher Atmosphirisches Mesoskaliges Modell
2Dreidimensionales Regionales Ausbreitungs Immissions Simulationsmodell
3Modales Aerosoldynamikmodell fiir Europa
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Ammonium, Sulfat, Nitrat und Wasser vorgesehen. Die priméar emittierte Substanz
Ruf} stellt einen wichtigen Bestandteil des troposphérischen Aerosols dar und soll-
te daher im Rahmen eines numerischen Ausbreitungsmodells reprédsentiert werden.
Diese Erweiterung liefert einen wesentlichen Beitrag zur vollstdndigeren Behandlung
des troposphérischen Aerosols mit einem numerischen Modell. Dabei wird besonders
auf die Parametrisierung des Alterungsprozesses von Rufl Wert gelegt, durch den die
hygroskopischen Eigenschaften der Rufipartikel verdndert werden. Dies wirkt sich
auf das Wachstumsverhalten der Ruflpartikel, auf ihre optischen Eigenschaften und

letztlich auf ihre Lebensdauer aus.

Aus den mit dem so erweiterten Modellsystem berechneten Aerosolverteilungen fiir
das Modellgebiet Baden-Wiirttemberg werden anschlieBend 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). AbschlieBend wird der durch die Aerosolbelastung verursachte Ein-
fluss auf die Photolyseraten sowie die Anderung des Strahlungsflusses am Erdboden

untersucht (Kapitel 6.2). Hierbei wird der Einfluss von Ruf§ quantifiziert.



2 Grundlagen

Wihrend Spurengase durch einen Parameter, ndmlich durch ihre Konzentration
charakterisiert werden koénnen, bedarf es zur Beschreibung des atmosphérischen
Aerosols der Kenntnis mehrerer Parameter. So spielen aufler der chemischen Zu-
sammensetzung die Gréflenverteilung, die Morphologie, der Phasenzustand und der
Mischungszustand des Aerosols eine entscheidende Rolle fiir sein physikalisches und

chemisches Verhalten.

Grundsétzlich kénnen zwei unterschiedliche Kategorien von Aerosolpartikeln unter-
schieden werden. Als Primérpartikel bezeichnet man solche Partikel, die direkt in die
Umgebung emittiert werden. Dazu gehéren Mineralstaub, Seesalz und Partikel, die
als Folge von Verbrennungprozessen entstehen. Werden die Partikel demgegeniiber
aus Vorldufersubstanzen in der Gasphase gebildet, spricht man von Sekundé&rpar-
tikeln. Die unterschiedlichen Bildungsprozesse bedingen, dass sich die Durchmes-
ser der atmosphérischen Aerosolpartikel {iber mehrere Groflenordnungen erstrecken.
Zur Grobeinteilung des Aerosols werden hiufig von Junge (1952b) oder Whitby und
Sverdrup (1973) geprigte Begriffe verwendet, die in Tabelle 2.1 gegeniibergestellt
sind. Die gesamte Aerosolpopulation setzt sich demzufolge aus mehreren, sich tiber-
lagernden Einzelpopulationen zusammen, die sich durch unterschiedliche Quellen
auszeichnen und durch unterschiedliche Senken aus der Atmosphére entfernt wer-
den. Diese Quellen und Senken bestimmen den Lebenslauf des Aerosols und werden

im folgenden Abschnitt 2.1 genauer erldutert.

2.1 Lebenslauf des troposphérischen Aerosols

Wie andere Spurenstoffe unterliegt auch das Aerosol einem Kreislauf, der aus unter-
schiedlichen Quellen gespeist wird und iiber physikalische und chemische Transfor-
mationen bis zur Deposition reicht. Im vorangehenden Abschnitt wurden bereits die
beiden Produktionsmechanismen fiir neue Partikel genannt, die Dispersion von fe-
stem oder fliissigen Material auf der einen Seite und die Nukleation von gasférmigen

Substanzen auf der anderen Seite (Junge 1952a). Wéhrend die Nukleation aus der
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Tabelle 2.1: Grobeinteilung des atmosphdrischen Aerosols nach dem Partikelradius.
(Nach Winkler (2000))

Radiusbereich in  dt. Bezeichnung nach Junge engl. Bezeichnung nach

pm (1952b) Whitby  und  Sverdrup
(1973)

0,01 - 0,1 Aitkenpartikel Nucleation mode

0,1-1 Grofle Partikel Accumulation mode

>1 Riesenpartikel Coarse mode

Gasphase zu sehr kleinen Partikeln fiihrt, deren Durchmesser im Nanometerbereich
liegen, ist das Dispersionsaerosol von seiner Gréfle her eher den Riesenpartikeln zu-
zuordnen. Allerdings sind die Grenzen beim Dispersionsaerosol fliefend. Auch im
GrofBenbereich von 0,1 — 1 um sind Partikel zu finden, die durch Dispersion entstan-
den sind. Eine der umfangreichsten Zusammenstellungen typischer Aerosolgréfien-

verteilungen sind bei Jaenicke (1988) zu finden.

Wiéhrend ihres Aufenthaltes in der Atmosphére sind die Partikel zahlreichen Pro-
zessen ausgesetzt, die ihre Groflenverteilung und ihre chemische Zusammensetzung
verdndern. Kondensationsprozesse fiihren zu einem Teilchenwachstum, umgekehrt
konnen fliichtige Substanzen auch wieder evaporieren und Partikelmasse und -radius
verringern. Die Abbildung 2.1 zeigt schematisch die Prozesse, die die Gréflenver-
teilung und die chemische Zusammensetzung des atmosphérischen Aerosols modi-
fizieren. Die Lebensdauer von sehr kleinen Partikeln wird durch die Koagulation
aufgrund der Brownschen Bewegung begrenzt. Die Effektivitit der Koagulation
nimmt in einem Gemisch verschieden grofler Partikel mit abnehmenden Teilchen-
radius schnell zu (Junge 1952a). Dieser Prozess bewirkt einen Massentransfer von
kleinen zu groflen Teilchen. Ein weiterer effektiver Verlustprozess fiir kleine Partikel
ist die trockene Deposition, da diese ebenfalls zu kleinen Radien hin stark zunimmt.
Bei sehr groflen Teilchen ist der maflgebliche Prozess, der zu ihrer Entfernung aus
der Atmosphére fiihrt, die Sedimentation. Fiir Teilchen im mittleren Groéflenbereich
(0,1 — 1 pm) sind weder Koagulation noch Sedimentation besonders effektiv, auch
die trockene Deposition weist in diesem Intervall ein Minimum auf. Die Partikel
sammeln sich demzufolge in diesem Groflenbereich an, weswegen man hierbei vom
Akkumulationsbereich oder Akkumulationsmode spricht. Die Lebensdauer dieser

Partikel wird — wenn sie iiber die entsprechenden hygroskopischen Eigenschaften
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Emissionen von gasférmigen Emissionen von
Vorlaufersubstanzen Primérpartikeln

& _BE.

. ' Wolkentropfen
.

X

heterogene Reaktionen :
= = Kondensation = % == =1 === EXEEETTEY EERT .......... fnmnn N . .;
. ; Koagulation v
T . = — . - Reaktionen im
g%::l?t?:::n Nukleation | Koagulation - e ——
l trockene Deposition *

d;<0.01pm  0.01um<d,<0.1um 0lpm<d,<ipum 1um<d,<10um

Gasmolekile P A R T I K E L Wolkentropfen

Abb. 2.1: Schema der mikrophysikalischen Prozesse, die die Griflenverteilung und
die chemische Zusammensetzung des atmosphdrischen Aerosols bestimmen. d, be-
zeichnet den Durchmesser der Partikel. (Nach Raes et al. (2000))

verfiigen — 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
(SO% ), Ammonium (NH;) und Nitrat (NO; ), sowie aus organischem und elemen-
tarem Kohlenstoff. Die Tabelle 2.2 zeigt die Zusammensetzung der Massendichte
der Feinpartikel fiir Reinluft, ldndliche und urbane Verhéltnisse. In allen Féillen
stellt Sulfat einen Grofiteil der Aerosolmasse dar. Bedingt durch landwirtschaftliche
Aktivitat ist der Anteil von Ammonium fiir lindliche Gebiete gegeniiber den ande-
ren Gebieten erh6ht. Die Bedeutung von elementarem Kohlenstoff (Cg) nimmt mit
wachsender Entfernung von den Quellgebieten ab. Organischer Kohlenstoff (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 Oberfldche des Aerosols untersucht werden.

Unter einer komplett internen Mischung versteht man ein Aerosol, bei dem jedes in-



14 2. Grundlagen

Tabelle 2.2: Chemische Zusammensetzung und Massendichte troposphdrischer
Feinaerosolpartikel (d, < 2pm) in verschiedenen Regimen. (Nach Heintzenberg
(1989), Angaben in Massenprozent)

Massendichte SO;~ NH; NO; Cq Corg  Rest
in pugm—3 n% im% in% iImn% % in%

Reinluft 4,8 22 7 3 0,3 11 96
landlich 15 37 11 4 5 24 19
stadtisch 32 28 8 6 9 31 18

dividuelle Partikel aus mehreren Substanzen besteht und die Massenverhédltnisse
der verschienenen Substanzen nicht vom Radius abhéngen. Bei einer vollstédndig
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 Mischungszustdnde
gegeniiber. Zwischen diesen beiden Extremen koénnen 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 fiihren, sind Nukleation und Emission von Primérpartikeln.
Die Alterung des Aerosols fiithrt zur Ausbildung einer internen Mischung. Dieses so
genannte Mischkernkonzept wurde schon von Junge (1952a) beschrieben. Zahlreiche
Messungen weisen auflerdem 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: Gegeniiberstellung der Mischungszustinde der externen und internen Mi-
schung.
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nen iiber den Ozeanen findet, wird dieses Phdnomen nicht beobachtet (Swietlicki
et al. 2000).

2.2 Bedeutung des troposphirischen Aerosols

Das troposphérische Aerosol greift in eine Vielzahl von atmosphérischen Prozessen
ein. Am ldngsten 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. Kohler (1936)
zeigte, dass bei den in der Atmosphire vorkommenden Ubersittigungen von weni-
gen Prozent nur solche Partikel aktiviert und zu Wolkentrépfchen werden koénnen,
die ausreichend hygroskopisch sind, d.h. die geniigend l6sliches Material enthalten,
um den Gleichgewichtsdampfdruck iiber dem L&sungstropfen zu verringern. Dies
bedeutet, dass die chemischen und physikalischen Eigenschaften des Aerosols die
Bildung bzw. auch die Vermeidung von Wolkentropfchen und damit vom Nieder-
schlag bestimmen (Georgii 1971). Zahlreiche Beobachtungen belegen dies inzwischen
(Rosenfeld 1999, Rosenfeld 2000).

Umgekehrt beeinflussen Wolken ihrerseits die chemischen Eigenschaften von Aerosol-
partikeln, da innerhalb von Wolken zahlreiche chemische Umsetzungen stattfinden.
Gasférmige Substanzen wie z.B. SO, kénnen in den Wolkentrépfchen gelost und in
der Nassphase oxidiert werden. Evaporiert die Wolke, bleibt eine verdnderte Aerosol-
verteilung zuriick. Auflerdem werden die Aerosolpartikel durch die Luftstromungen
in Wolken vertikal umverteilt und bei Niederschlagsereignissen aus der Atmosphére
entfernt.

Ein weiterer wichtiger Aspekt der Bedeutung von Aerosolpartikeln ist die Modifikati-
on des Strahlungsfeldes. Am einfachsten 148t sich dieser Effekt durch die Reduktion
der Sichtweite in verschmutzten Gebieten wahrnehmen. Lige lediglich die Streu-
ung der solaren Strahlung an Luftmolekiilen vor, so wiirde sich eine Sichtweite von
ca. 390 km ergeben. Dieser Wert wird in Reinluftgebieten durchaus erreicht. Durch
die zusétzliche Streuung und Absorption der Strahlung an Aerosolpartikeln wird die
Sichtweite reduziert. Die Groflenverteilung der Partikel spielt dabei eine entscheiden-
de Rolle. Fiir den Wellenlédngenbereich des sichtbaren solaren Spektrums von 280 nm
bis 700 nm, l&sst sich der Streuprozess fiir Partikel unterhalb 0,3 um im wesentlichen
durch Rayleighstreuung beschreiben, oberhalb von 0,3 pm spielt Miestreuung die
Hauptrolle. Neben der Grofle der Partikel ist fiir die Extinktionseigenschaften des
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Aerosols die Zusammensetzung der Partikel wichtig, da diese den Brechungsindex
bestimmt. Eine wichtige Einflussgrofie ist daher die Hygroskopizitédt der Partikel, da
sie sowohl das Wachstum der Partikel mit steigender Luftfeuchte als auch das Re-
fraktionsverhalten bestimmt (Zdunkowski und Liou 1976, Hénel 1976, Pruppacher
und Klett 1978).

Aerosolpartikel konnen also auf zweifache Weise das Klima beeinflussen, was als
direkter und indirekter Klimaeffekt bezeichnet wird (Seinfeld und Pandis 1997).
Unter dem direkten Klimaeffekt versteht man die Fahigkeit der Aerosolpartikel, die
optische Dicke der Atmosphire und damit den Strahlungshaushalt zu dndern. Als
indirekten Klimaeffekt bezeichnet man, dass Aerosolpartikel die Anzahl der Wolken-
tropfchen, die Lebensdauer der Wolken und die Wolkenalbedo beeinflussen. Auch
dies wirkt sich auf den Strahlungshaushalt aus. Im Vergleich zum Klimaantrieb
durch Gase ist die Quantifizierung des direkten und vor allem des indirekten An-
triebs durch Aerosolpartikel im globalen Mittel noch mit relativ grolen Unsicherhei-
ten behaftet. Erste Abschédtzungen ergeben, dass die Wirkung des troposphérischen
Aerosols zu einer Abkiihlung der Troposphire fiihrt (IPCC (Intergovernmental Pa-
nel of Climate Change) 2001).

In einer Arbeit von Liepert et al. (1994) wird auflerdem eine signifikante 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 Pflanzen darstellt, kann die Ver-
minderung der Globalstrahlung Auswirkungen auf die Vegetation haben. In dieser
Studie wird weiterhin gezeigt, dass bei zwei Stationen hauptséchlich Triibungseffek-
te an wolkenlosen Tagen fiir den Trend verantwortlich sind. Eine Studie von Stanhill
und Cohen (2001) zeigt weiterhin, dass eine signifikante Verminderung der Global-
strahlung innerhalb der letzten 50 Jahre weltweit zu beobachten ist. Als wahrschein-
lichsten Grund sehen die Autoren ebenfalls die Verdnderungen des Aerosolgehalts

der Atmosphire und der damit verbundenen Anderung der Wolkenbedeckung an.

Aus der Modifikation der atmosphérischen Strahlung folgt direkt ein Einfluss des
Aerosols auf die Photolysefrequenzen der gasformigen Luftbeimengungen (Ruggaber
et al. 1994). Dies bedeutet, dass Aerosolpartikel auch eine Auswirkung auf den
Haushalt der gasférmigen Spurenstoffe haben. Dieser kann ebenfalls durch an der
Aerosoloberfliche ablaufende heterogene Reaktionen beeinflusst werden. In Frage
kommende Prozesse sind dabei z.B. die Reaktion von NO,, HNOj3;, NO3, N>Os,
HO; und HOONO, an Rufl (Saathoff et al. 2001) und die heterogene Hydrolyse

von NyOs an wissrigen Aerosolteilchen (Dentener und Crutzen 1993). Da alle ge-
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nannten Reaktionen den Stickstoffhaushalt der Atmosphére beeinflussen, liegt die
Schlussfolgerung nahe, dass sie in die Bildungsprozesse von Ozon und anderer Pho-
tooxidantien eingreifen. Saathoff et al. (2001) zeigen jedoch, dass die Stoffumsétze
durch die heterogenen Reaktionen an Rufl nicht ausreichen, um einen signifikanten
Einfluss auf Ozon zu erzielen. Demgegeniiber ist die Relevanz der Hydrolyse von
N2Os Reaktion fiir die troposphérische Chemie noch nicht geklirt. Die Bedeutung
dieser Reaktion fiir den regionalen Bereich wird, basierend auf neueren Labordaten

fiir die Reaktionswahrscheinlichkeiten, in Kapitel 4 quantifiziert.

Auch fiir den Ferntransport von Spurenstoffen ist es von Bedeutung, ob die Sub-
stanzen in der Gasphase oder in der Partikelphase vorliegen. In der Partikelphase
ist die Aufenthaltsdauer der Spurenstoffe in der Atmosphére normalerweise grofier
als in der Gasphase, weil die Partikel, wenn sie dem Akkumulationsbereich zuzuord-
nen sind, lediglich durch die nasse Deposition bei Niederschlagsereignissen effektiv
entfernt werden. Demzufolge kénnen Spurenstoffe in der Partikelphase iiber weitere
Strecken transportiert werden und weitab von den eigentlichen Quellen zur Versaue-

rung oder Uberdiingung von Boden beitragen (Kotz 1991, Ackermann et al. 1995).

Da Aerosolpartikel auflerdem Trager von elektrischen Ladungen sind, beeinflussen
sie das luftelektrische Feld. In Gebieten mit hohen Aerosolbelastungen sinkt die elek-
trische Feldstirke (Fischer 1977, Gringel 1977, Reiter 1977). Dieser Zusammenhang

eroffnet Moglichkeiten fiir die Messung von Aerosolpartikeln.

Schlieflich geht aus epidemologischen Studien der letzten Jahre hervor, dass atmo-
sphérische Aerosolpartikel fiir akute und langfristige gesundheitliche Effekte verant-
wortlich sein kénnen (Pope und Dockery 1996, Dockery und Pope 1996, Wichmann
et al. 2000). Als ein wichtiger Parameter scheint sich weniger die Partikelzusam-
mensetzung als die Partikelgrofle herauszukristallisieren. Wahrend Partikel mit ei-
nem Durchmesser oberhalb von 5 ym in Mund- und Rachenraum deponiert werden,
konnen kleinere Partikel tiefer in den Atmungstrakt eindringen. Sehr kleine Partikel
mit einem Durchmesser d, < 0,1 pm kodnnen sogar bis in die Alveolen gelangen.
Ungeklart ist im Moment noch die Rolle, die die chemische Zusammensetzung bei
der Gesundheitsschddigung spielt. Es zeichnet sich jedoch ab, dass die Gesamtmas-
sendichte ein schlechter Indikator fiir die schddigende Wirkung von Aerosolpartikeln

ist, da der Grofiteil der Masse von weniger schiadlichen Grobpartikeln stammt.

Der vorangehende Abriss iiber die Umweltrelevanz des troposphérischen Aerosols
zeigt, dass Aerosolpartikel einen entscheidenden Einfluss auf das Klima und auf die
Luftqualitdt ausiiben und daher auch in regionalen Ausbreitungsmodellen bertick-

sichtigt werden sollten. Im folgenden Abschnitt wird ein kurzer Uberblick iiber 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 gasférmi-
gen Luftbeimengungen wird schon seit den 1970er Jahren verfolgt und trug in den
letzten Jahrzehnten wesentlich zum Verstdndnis von Phdnomenen wie dem Som-
mersmog oder der Klimawirksamkeit von Treibhausgasen bei. Ausbreitungsmodelle
werden heute unter anderem zur Beurteilung von Emissionsminderungsmafinahmen
eingesetzt (Obermeier et al. 1995) und haben inzwischen einen Standard erreicht, der
die Prognose von Schadstoffverteilungen im regionalen Bereich erlaubt (Kiilsholm
et al. 2001).

Um den neueren wissenschaftlichen Anforderungen zu geniigen, sollten Chemie-
Transport-Modelle neben der Ausbreitung und Umwandlung von Spurengasen auch
Aerosolprozesse beschreiben. Prozesse der Aerosoldynamik und - chemie kénnen 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 eingeschrénkt
moglich. Deshalb ist die Beschreibung von Aerosolprozessen in Chemie-Transport-
Modellen — wenn iiberhaupt vorhanden — stark vereinfacht. Auflerdem weist der
derzeitige Wissensstand bei bestimmten Prozessen noch erhebliche Liicken auf. Un-
klar ist zum Beispiel der Mechanismus der Nukleation. Die beobachteten Raten
koénnen mit der klassischen Theorie zur bindren Nukleation von HySO4 und Wasser
nicht erkldrt werden. Zwar lassen sich auf der Grundlage eines terndren HsSOy4-
H;O-NH;-Systems wesentlich hohere Nukleationsraten ableiten, der experimentelle
Beweis dafiir steht jedoch noch aus (Kulmala et al. 2000).

Die Behandlung der anorganischen Chemie hat demgegeniiber ein ausgereiftes Stadi-
um erreicht, so dass die Implementierung von Gas-Aerosol-Gleichgewichtsmodellen
sogar in globalen Modellen moglich 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)). Spatere Modellentwickungen beriicksichtigen Effekte wie den
Kelvineffekt (KEQUIL, (Bassett und Seinfeld 1984), weitere chemische Substan-
zen (SCAPE, (Kim et al. 1993); EQUISOLV, (Jacobson et al. 1996); ISORRO-
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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
gegeniiber. Die verschiedenen Modelle produzieren in den meisten Féllen vergleich-
bare Ergebnisse. Signifikante Unterschiede ergeben sich allerdings fiir Bedingungen
mit niedrigen relativen Feuchten. Auch der Rechenzeitbedarf variiert fiir die ver-
schiedenen Modelle, was ein wichtiges Auswahlkriterium ist, wenn sie in dreidimen-

sionalen Chemie-Transport-Modellen verwendet werden sollen.

Beziiglich der organischen Substanzen sind jedoch viele Aspekte noch ungeklart.
Schwierig ist die Beschreibung der organischen Substanzen aufgrund der Vielzahl
solcher Spezies in der Atmosphére und aufgrund der Komplexitédt 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 verfiigbar (Odum et al. 1996, Griffin et al. 1999, Schell 2001).
Thermodynamische Modelle, die diese Partitionierung beschreiben, sind derzeit in

der Entwicklungsphase.

Um die zeitliche und rdumliche Anderung der GroBenverteilung des Aerosols im Rah-
men eines numerischen Modells beschreiben zu kénnen, muss die Groflenverteilung
durch analytische Funktionen dargestellt werden. Die Anwendung in dreidimensio-
nalen atmosphérischen Chemie-Transport-Modellen setzt voraus, dass der Losungs-
algorithmus, der sich aus der Wahl der Ndherungsfunktionen ergibt, mit einer hin-
reichend geringen Rechenzeit verbunden ist. Daher haben sich fiir die Anwendung
in Chemie-Transport-Modellen zwei Techniken durchgesetzt, die sektionale und die
modale Technik. Eine ausfiihrliche Gegeniiberstellung dieser Techniken findet sich
bei Whitby et al. (1991). Beim sektionalen Ansatz wird der Groflenbereich des Ae-
rosols in eine Reihe von Intervallen aufgeteilt, innerhalb derer eine konstante Vertei-
lungsfunktion angenommen wird. Die Qualitédt der Losung — ebenso wie der Rechen-
aufwand — steigt mit der Anzahl der verwendeten Sektionen. Demgegeniiber wird
bei der modalen Technik davon ausgegangen, dass sich die Aerosolverteilung durch
eine Uberlagerung von Einzelpopulationen ergibt, die jeweils durch eine analytische
Verteilungsfunktion angenihert werden kénnen. Dieser Annahme liegt die Tatsache
zugrunde, dass Aerosolverteilungen hiufig aus der Uberlagerung verschiedener Quel-
len resultieren. Eine gute Beschreibung der Verhéltnisse kann dann erwartet werden,
wenn die fiir jede Einzelverteilung gewidhlte Funktion diese gut approximiert. Die
meisten Verteilungsfunktionen bendtigen zur Charakterisierung nur wenige Para-

meter. Dies bedeutet, dass eine relativ geringe Anzahl von Differentialgleichungen
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erforderlich ist, um die Gesamtverteilung zu beschreiben, sofern wenige Einzelvertei-
lungen ausreichen, um die Gesamtverteilung anzundhern. Wiirde eine grofie Anzahl
von Einzelverteilungen benétigt, um die Aerosolverteilung zu reprisentieren, kann
die Anzahl der Differentialgleichungen die gleiche Groflenordnung erreichen wie bei
der sektionalen Technik. Die Vorteile der modalen Technik kénnen 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 grundsitzlich, dass fiir jede Einzelpopulation, die durch ihren Gréfie und/oder
durch ihre chemische Zusammensetzung als solche zu erkennen ist, eine Einzelvertei-
lung vorzusehen ist. Die gewéhlte Anzahl hingt damit vom jeweiligen System, von
der Interpretation der Daten und von den Prozessen, die das System beeinflussen
ab, aber auch von der zur Verfiigung stehenden Rechenkapazitit. Whitby (1978)
verwendet insgesamt drei Einzelverteilungen, davon représentieren zwei Einzelver-
teilungen den Submikrometerbereich und eine den Bereich der Grobpartikel. Diese
Vereinbarung wurde auch in der bisherigen Formulierung des Aerosolmodells MA-
DE getroffen (Schell 2000). In Kapitel 5 wird gezeigt, wie durch die Einfiihrung der
Substanz Ruf} dieses Konzept erweitert wird. Die Abbildung 2.3 zeigt schematisch

die beiden Techniken zur ndherungsweisen Beschreibung einer Gréflenverteilung.

Die Bezeichnung modale Technik wurde von Whitby und Sverdrup (1973) geprigt,
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 Begriff
Mode fiir Einzelfunktionen gebriuchlich, durch deren Uberlagerung eine Funktion
approximiert wird. Es hat sich ebenfalls in der deutschsprachigen Literatur durchge-
setzt, den Begriff ) Mode“ zu verwenden (Roedel 1994, Ackermann 1997, Schell 2000,
Winkler 2000). Ein Konflikt beziiglich der Nomenklatur ergibt sich dadurch, dass
der Begriff | Mode® oder ,Modalwert“ in der Statistik eigentlich den Maximalwert
einer Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung bezeichnet. Nun sind die Aerosolgréfien-
verteilungen ebenfalls Dichteverteilungen, und so wiirde sich als deutscher Begriff
fiir Mode ,, Dichtemittel* oder , Dichteschwerpunkt“ anbieten (Jaenicke 2001). Um
sich nicht von der gdngigen Bezeichnung abzusetzen, wird jedoch in der vorliegenden
Arbeit ebenfalls der Begriff Mode verwendet.

Zur dreidimensionalen Modellierung von Aerosolprozessen existieren in der Literatur
Studien auf verschiedenen Skalen. Eine Reihe von Arbeiten beschiftigt 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: Niherung einer Grofienverteilung (dicke schwarze Linie) durch Uberlage-
rung dreier Einzelverteilungen (dinne schwarze Linien) und durch Sektionen (grau
hinterlegt).

dimensionale Eulersche atmosphéirische Aerosolmodell, das verschiedene chemische
Substanzen und die Groflenverteilung der Partikel in drei Sektionen beriicksichtigt.
Weitere Studien, die die Modellierung der Gas- und Aerosolphase im Grofiraum Los
Angeles zum Gegenstand haben, wurden von Lurmann et al. (1997) und Meng et al.
(1998) durchgefiihrt. Ein Vergleich der Struktur der zugrunde liegenden Modelle
findet 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) reprisentiert. Einzelheiten dieses Modells werden in
Kapitel 3 ausgefiihrt. Bei Binkowski und Shankar (1995) steht die Modellierung von
Gasphase und Aerosolphase fiir 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-



22 2. Grundlagen

tikelkonzentration, zur Untersuchung der Sichtbeeintrichtigung und fiir Studien zur
Ammoniumdeposition eingesetzt. Ackermann et al. (1998) betreiben im Rahmen des
EURAD-Programms Modellstudien fiir Europa, bei denen z.B. der Ferntransport
von Sauren 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) durchgefiihrt. Charlson et al. (1991) unter-
suchte die Effekte auf den Strahlungshaushalt. Im weiteren folgten zahlreiche Simula-
tionen fiir die globale Massenverteilung verschiedenener Aerosoltypen, wie z.B. See-
salz, Mineralstaub und Kohlenstoff (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 iiber
globale und regionale Budgets und den Beitrag von anthropogenen Quellen ablei-
ten. Wiahrend frither die Aerosoldynamik bei globalen Simulationen aufler Betracht
gelassen wurde, findet sie bei Raes et al. (2000) tiber einen modalen Ansatz Bertick-

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 vollstédndig 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
ausfiihrlich 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 Oberflichen-
vegetationsmodul nach dem Vorbild von Deardorff (1978) gekoppelt (Lenz 1996,
Schadler 1989), das die unteren Randbedingungen fiir Temperatur und Feuchte zur
Verfiigung stellt. Die Ausbreitung von Spurengasen wird im Modellteil DRAIS be-
handelt. Fiir die Berechnung der chemischen Umwandlungen wird der Gasphasen-
mechanismus RADM2 (Stockwell et al. 1990) verwendet. Die dafiir benétigten Pho-
tolysefrequenzen werden nach einem Verfahren von Ruggaber et al. (1994) bestimmt.
Wihrend die anthropogenen Emissionen im voraus berechnet und als Eingabeda-
ten zur Verfiigung gestellt werden, werden die Emissionen der biogenen gasférmi-
gen organischen Verbindungen (VOC!) abhéngig von der Landnutzung, den ak-
tuellen Temperaturen und Strahlungsfliissen wihrend jeder Simulation berechnet
(Vogel et al. 1995). Zur Parametrisierung der NO-Emissionen wird das von Lud-
wig et al. (2001) modifizierte Schema von Yienger und Levy (1995) verwendet. Die
trockene Deposition wird mittels eines Referenzblatt-Modells parametrisiert (Bér
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 iiberpriift (Nester et al. 1995, Fiedler
et al. 2000, Corsmeier et al. 2001). Auflerdem wurde das Modellsystem fiir zahlreiche
Untersuchungen zu verschiedenen Aspekten der Ausbreitung von Luftschadstoffen
eingesetzt. Vogel (1991) fiithrte detaillierte Studien zur Ozonbildung in der Abluftfah-

ne einer Stadt durch. Dabei wurde schwerpunktméfig darauf eingegangen, welchen

lenglisches Akronym fiir Volatile Organic Compounds
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Abb. 3.1: Schematische Darstellung des Modellsystems KAMM/DRAIS.

Anteil Advektion, turbulente Diffusion und chemische Umwandlungen an der Ozon-
bildung haben. Die Ergebnisse wurden mit Messdaten des TULLAZ2-Experiments
(Fiedler 1987) verglichen. Schwartz (1996) analysierte die Massenbilanz von chemi-
schen Substanzen fiir ein Modellvolumen im mesoskaligen Bereich. Ziel dabei war
es, die Prozesse zu quantifizieren, die das zeitliche Verhalten der Substanzen in
der Atmosphére bestimmen. Bei Kuntze (2000) stand die Analyse des Einflusses
der Topografie auf den vertikalen Austausch der Spurenstoffe und auf die ablaufen-
den Reaktionen im Vordergrund. Grundlage dieser Arbeit war eine Episode, wie sie
wihrend 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 groflerskaliges Modell gekoppelt werden kann. Hammer
(2001) untersuchte die Oxidantienbildung bei Hochdruckwetterlagen. Hierbei lag der
Schwerpunkt darauf, Verfahren zu entwickeln, die es moglich machen, den Erfolg von
Emissionsminderungsmafinahmen anhand von Konzentrationsmessungen verschie-

dener Substanzen abzuschitzen. Die Verfahren wurden auf zwei Feldmesskampa-

2Transport und Umwandlung von Luftschadstoffen im Lande Baden-Wiirttemberg

und aus Anrainerstaaten
3Transport of Air Pollutants over Complex Terrain
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gnen angewendet, FluMOB * und BERLIOZ °. Die Emissionen einer Stadt wurden
im Rahmen des Experiments EVA ¢ fiir die Stadt Augsburg bestimmt. Auch bei
diesem Experiment wurden mit KAMM/DRAIS zur Ergénzung und Unterstiitzung

der Messdatenauswertung Simulationen durchgefiihrt (Slemr et al. 2001).

3.2 Das Aerosoldynamikmodul MADE

Im Kapitel 2.2 wurde die Bedeutung des troposphirischen Aerosols kurz darge-
legt. Es ist also wiinschenswert, in einem mesoskaligen Ausbreitungsmodell neben
gasférmigen Luftbeimengungen auch die Prozesse zu beriicksichtigen, die zur Ent-
stehung von Aerosolpartikeln und der Modifikation ihrer Verteilung fithren. Dabei
ist sowohl die Information iiber die chemische Zusammensetzung als auch iiber die
Groflenverteilung des Aerosols von Interesse. Das Aerosolmodul MADE erlaubt die
Berechnung dieser Groflen, 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 fiir Nordamerika entwickelt. Von Ackermann et al. (1998) erfolgte eine Wei-
terentwicklung und Anwendung auf den européischen Kontinent. So wurde zuséitz-
lich zur vorhandenen Behandlung von Ammonium, Sulfat und Wasser die reversible
Bildung von Ammoniumnitrataerosol mit ihrem Einfluss auf die Aerosoldynamik
in MADE implementiert. Auflerdem wurde eine Weiterentwicklung beziiglich der
dynamischen Prozesse vergenommen, indem eine gednderte Behandlung der Koagu-
lation eingefiihrt wurde, die einen physikalisch motivierten Ansatz zum Mischen von
unterschiedlichen Moden liefert.

MADE folgt dem modalen Ansatz. Die gesamte Groflenverteilung der Partikel wird
durch drei Lognormalverteilungen angenéhert, die mit Aitkenmode, Akkumulations-
mode und Grobaerosolmode bezeichnet werden. Sie werden im Folgenden mit den

Indizes i, j und c abgekiirzt.

Das Aerosol im Submikrometerbereich wird also durch zwei Moden représentiert und
enthélt die chemischen Substanzen Sulfat, Nitrat, Ammonium und Wasser im ther-

modynamischen Gleichgewicht. Es wird weiterhin angenommen, dass die Partikel

“Flugzeugmessungen 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 sekundére organische Substanzen erfolgte von Schell (2001). Diese Erweite-

rung bleibt in der vorliegenden Arbeit jedoch unberiicksichtigt.

Die Neubildung von Partikeln erfolgt durch die Nukleation im Schwefelsdure-Wasser-
System nach einem Parametisierungsschema von Kerminen und Wexler (1994). Durch
Koagulation aufgrund Brownscher Bewegung kénnen Aitkenmode und Akkumula-
tionsmode miteinander wechselwirken. Kondensation von Schwefelsduredampf 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 beeinflusst. 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 berticksichtigt. Die Quelle der Grobpartikel ist die direkte Emission
von Primérpartikeln, wobei zwischen einem marinen, einem mineralischen und einem
durch anthropogene Aktivitaten verursachten Beitrag unterschieden wird. Durch Se-

dimentation werden die Grobpartikel wieder aus der Atmosphére 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 groflen Anzahl von Monome-
ren zusammengesetzt sind, kann die Anzahldichte einer Aerosolpopulation durch

eine kontinuierliche Verteilungsfunktion beschrieben werden.

n(d,) dd, = Anzahl der Partikel pro m™® Luft
im Groflenbereich von d, bis d, + dd,.

d, bezeichnet den Durchmesser der Partikel. Die Gesamtanzahldichte NV der Partikel

ergibt sich aus der Integration von 0 bis oo:

N = / " n(d,) dd, (3.1)

Analog zur Groflenverteilungsdichtefunktion fiir die Anzahl lassen sich Gréflenver-
teilungsdichtefunktionen ny(d,) fiir die Oberfliche und n,(d,) fiir das Volumen de-

finieren. Die Annahme dabei ist, dass die Aerosolpartikel kugelféormig sind. Durch
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Integration ergibt sich die Gesamtoberflachedichte S bzw. die Gesamtvolumendichte
V. -~ -~
S = / ns(dy) dd, = / wdzn(d,) dd, (3.2)
0 0
o0 o0 T
V= /0 no(d,) dd, = /0 " dn(dy) d(d,). (3.3)
Wird der Durchmesser in ym angegeben und die Partikelanzahldichte N in cm 3, so

ergibt sich fiir die Einheiten von n(d,), ns(d,) und n,(d,) cm™® pym™", pm? cm ™% pm ="

und pm?® cm ™2 pm~!. Fiir S und V ergeben sich die Einheiten gm? cm =3 und pgm3 cm=3.

Wird durch -
My, = / din(d,) dd, (3.4)
0

das k-te Moment der Verteilung n(d,) definiert, ist die Aerosoloberflichendichte und

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

In der Literatur existieren verschiedene, aus semi-empirischen Ansédtzen resultie-
rende Verteilungsdichtefunktionen zur Charakterisierung der Gréflenverteilung von
Aerosolpartikeln. Junge (1963) schlug als Verteilungsdichtefunktion fiir die Anzahl

von gealterten Aerosolpartikeln eine Potenzverteilung der Form
n(d,) = ad,®  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(d,) = abd) " exp (—ady) a,b>0, (3.8)
die Nukiyama-Tanasawa-Verteilung (Nukiyama und Tanasawa 1939)

n(dy) = ad}exp (—bd,?) a,b> 0, (3.9)
oder die Gamma-Verteilung

n(d,) = ad} exp (—cd,) 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 Groéflenverteilungsdichte-

funktion fiir die Anzahl im Mode [ ist danach folgendermafien definiert:

N, (In d, — In dyg;)?
d)=————exp | ——2 P9, 3.11
muldy) = oy © ( 21n %oy, (3.11)

N, ist die Gesamtanzahldichte der Partikel im Mode I, o die geometrische Stan-

dardabweichung der Verteilung, d,,; der Mediandurchmesser. Aus der Definition
der Verteilung folgt, dass o4 das Verhéltnis des Durchmessers, unterhalb dessen
sich 84.1 % der Partikel befinden, zum Mediandurchmesser darstellt. Die geometri-
sche Standardabweichung ist damit eine dimensionslose Gréfie. 68 % der Partikel
befinden sich im Gréfenbereich von dpg /0y < dp < dpgi04. Fiir die geometrische

Standardabweichung o, gilt:

1
I 2
Inoy, = (N /0 n(d,)(Ind, — Ind,,)* ddp> (3.12)

Formal kann von einer dimensionsbehafteten Grofie kein Logarithmus gebildet wer-
den. Der Ausdruck In d, ist daher so zu interpretieren, dass mit einem , Referenz-

durchmesser® von 1 ym normiert wurde.

Da der Wertebereich fiir 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;(In d,) = N exp (— (In dy — In dpg’l)Q) (3.13)

V2 ln Ogl 21n 2ng

Die Gesamtanzahldichte N der Partikel berechnet sich nun aus:

N = / “(In d,) d1n d, (3.14)

Wird N in cm? angegeben, so ergibt sich fiir n*(In d,) die Einheit cm 3. Wihrend
viele der empirischen Verteilungen die Aerosolpopulation nur in bestimmten Spezi-
alfillen gut beschreiben, hat sich gezeigt, dass die Lognormalverteilung die meisten
Groflenverteilungen ausreichend genau approximiert. Der Vorteil der Lognormalver-
teilung liegt unter anderem darin, dass die Aerosolpopulation nicht nur beziiglich
der Anzahldichte durch die Lognormalverteilung approximiert werden kann, sondern

dass diese Approximation ebenfalls fiir die Verteilungsdichtefunktion der Oberfliche
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und des Volumens gilt. Die geometrische Standardabweichung bleibt dabei fiir al-
le drei Verteilungen gleich. Fiir die Mediandurchmesser der Oberflichendichte- und
Volumendichteverteilung gilt ausgehend vom Mediandurchmesser dp, fiir die An-

zahldichteverteilung:

Indpyr =Indy, +kIn0, mit k=23 (3.15)

Analog zum Durchmesser als unabhédngige Variable ist eine Darstellung der Parti-
kelanzahldichte in Abhédngigkeit von der Partikelmasse oder vom Partikelvolumen
moglich.

Ziel ist es nun, die zeitliche Anderung der GroBenverteilung des Aerosols zu berech-
nen. Da die Lognormalverteilung durch die drei Parameter N, o, und d,, festge-
legt wird, wiirden daher Gleichungen fiir die zeitliche Anderung dieser Parameter
benoétigt:

0

0
—0, = ...
ot !
0
ot dpg =
Das Problem besteht aber darin, dass bei der gleichzeitigen Betrachtung von mehre-
ren Prozessen (z.B. der Koagulation und der Diffusion) die Gleichungen fiir die
zeitlichen Anderungen von o, und dp, nicht formuliert werden kénnen (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 konnen.

Wird in Gleichung (3.4) fiir die Verteilungsdichtefunktion die Lognormalverteilung
nach Gleichung (3.13) eingesetzt, so ergibt sich fiir das k-te Moment M;, der Lo-

gnormalverteilung:

00 2
M = / din*(In dp) d(In d,) = N d} exp (% In 2o—g> : (3.16)

o0

Gesucht ist also nun eine Gleichung, die beschreibt, wie sich die Momente der Vertei-
lung zeitlich &ndern. Im folgenden Abschnitt wird gezeigt, wie diese Gleichung aus
der Gleichung fiir die zeitliche Anderung der GroBenverteilung hergeleitet werden

kann.
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3.2.2 Die Aerosoldynamikgleichung

Die Gleichungen, die die zeitliche Anderung der Grofenverteilung des Aerosols be-
schreiben, werden als Aerosoldynamikgleichungen bezeichnet. An dieser Stelle soll
gezeigt werden, wie aus der Aerosoldynamikgleichung die Gleichungen fiir die zeit-
liche Anderung der Momente abgeleitet werden kann. Ausgegangen wird dabei von
einer diskreten Form der Aerosoldynamikgleichung. Die diskrete Form der Aero-
soldynamikgleichung fiir die zeitliche Entwicklung der Anzahlkonzentration N} eines
k-mers (bestehend aus & Monomeren) lautet nach Friedlander (1977):

ON}, . o
—:—V-UNk—V'Cka +VDkVNk
ot ~—— S—— S———
Advektion  duflere Krifte Diffusion
1 k—1 00
+t3 Z Br—j.iNi-iNj — N Z Br.iN;
j=1 j=1
Koag:ﬁation
+ epr1Ngr1 — ex N+ Sk (317)
~ ~ A
Evaporation Quelle

Hierbei ist ' die Stromungsgeschwindigkeit der Luft, ¢ die Driftgeschwindigkeit des
Partikels aufgrund &uflerer Kréfte, D, der Diffusionskoeffizient des Partikels und
B der Koagulationskoeffizient. e; ist der Fluss von Monomeren pro Fléche, die ein

k-mer verlassen. S 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-
lekiil oder eine Gruppe von Molekiilen sein. Als k-mer wird die Zusammenlagerung
von k Monomeren bezeichnet. Diese diskrete Form der Aerosoldynamikgleichung ist
allerdings aufgrund des groflen Wertebereichs von k in der Praxis selten anwend-
bar. Da Aerosolteilchen im Allgemeinen aus einer groflen Anzahl von Monomeren
zusammengesetzt sind, kann die Anzahldichte einer Aerosolpopulation durch eine

kontinuierliche Verteilungsdichtefunktion n(v,) beschrieben werden.

n(v,) dv, = Anzahl der Partikel pro m ® Luft

mit einem Partikelvolumen zwischen v, und v, 4+ dv,.

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

‘9”8(:1’) = = ¥ On(vp) = V- g uy) + ¥ - D(wp) Vnlvy)
Advektlon auﬁere Krafte Dlﬁ'usmn
/ B(vp — Ty, Tp)n(vp — )1 (Tp)ddy, — / B(vp, Bp)n(vp)n(p)dd,
Koag:ﬁatlon
0 )
+ 5% n(vy)| +ns(vp) (3.18)
————

%,—g Quellen

Partikelwachstum

Wihrend bei der kontinuierlichen Aerosoldynamikgleichung ein expliziter Term fiir
das Partikelwachstum vorgesehen ist, ist dieser Term bei der diskreten Aerosoldy-
namikgleichung implizit in den Termen fiir die Koagulation und die Evaporation
enthalten.

Gleichung (3.18) ist die Ausgangsbasis fiir die Gleichung, die die zeitliche Anderung
der integralen Momente M (siehe Gl. 3.4) beschreibt. Dazu muss Gleichung 3.18
in Abhéngigkeit des Durchmessers d,, ausgedriickt, mit d’; multipliziert und iiber d,
integriert werden (Friedlander 1977). Die zeitliche Anderung der Momente lisst sich

dann schreiben als:

%Mk ~ VM~V - / dic(d,)n(d,)dd, +v/ dkD(d,)Vn(dy,)dd,

/ / 3 4 d2,)3 B(dpa, dpa)1(dpn )1 (o) Adpr Al
— = / / b 4 dio)B(dpy, dp2)n(dpy)n(dy2)ddpiddpe

ddk 0 00 '
+/ d—fa(vp)n(dp)ddp +/ d’;ng(dp)ddp (3.19)
0 p 0
Fiir sphérische Partikel gilt hierbei

dat  6ddt 2k ,
dvp 7]'dd3 — 7dp . (320)

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 angenéhert:

(In d, — In dpy,)*
Nges ( exp | — : 3.21
& Z \/27‘(’d ln o P ( 21n 20y ( )

Jede dieser Einzelverteilungen wird jeweils durch die drei Parameter Mediandurch-

messer dpg;, Gesamtanzahldichte der Partikel IV; und geometrische Standardabwei-
chung oy eindeutig festgelegt. Wie im vorangehenden Abschnitt beschrieben, kénnen
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 Lésung der prognosti-
schen Gleichungen der Momente zurtickgefiihrt. Im Gegensatz zu fritheren Versionen
des Aerosolmoduls MADE wird hier die geometrische Standardabweichung konstant
gehalten, d.h. nur noch zwei Momente pro Mode miissen prognostisch berechnet
werden, was den Rechenaufwand deutlich reduziert. Diese Vereinfachung hat den
Nachteil, dass Anderungen der Breite eines Modes nicht wiedergegeben kénnen, 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 beriicksichtigt. Zudem liegt die
horizontalen Maschenweiten bei KAMM/DRALIS in der Gréflenordnung von 1 km.
Die berechneten Aerosolverteilungen stellen somit die mittleren Verhéltnisse fiir ein
relativ grofles 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 fiir die geometrische
Standardabweichung von Aitken-, Akkumulations- und Grobpartikelmode betragen
1,7, 2,0 bzw. 2,5 (Schell 2000). Die zu l6senden Erhaltungsgleichungen werden fiir
die Gesamtanzahldichte, die dem nullten Moment des betrachteten Modes entspricht
und fiir 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 fiir das nullte Moment

Um die Bilanzgleichungen fiir 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 fiir

die einzelnen Moden separiert werden. (Fiir eine ausfiihrliche Darstellung dieser
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Herleitung siehe Whitby et al. (1991).) Auflerdem wird die Divergenzfreiheit des

Stromungsfeldes vorausgesetzt und eine Reynoldsmittelung durchgefiihrt. Fiir die

Aerosolprozesse werden nur die Terme der gemittelten Groflen mitgefiihrt. Der Diffu-

sionsterm in Gleichung (3.19) wird gegeniiber der turbulenten Diffusion vernachlisigt.

Die Gleichungen fiir das mittlere nullte Moment My * der jeweiligen Moden lauten

schliefilich:
QM o _aaM()’i _ 1_)0M07i _ /waMo,i
ot "t T Oz dy 9z
0 OMy; 0O OM,y; 0 OM, ;
LKyt T, 20 TR ,
* dzr ™ oz * oy hy dy * 9z " 02
. OMy;
— Usedy ; 6;’ — Cag i — Cag,i; + Nug
0 _OMy; _OMy; _OMy;
2 Mas = — J Jo_ J
T ey T ey T Vs
0 OMy,; 0 OMy,; 0 OM, ;
_K . »J _K »J _K . )J
* oz " oz + Jy hy Jy + 9z " 9z
N OM, ;
— Usedy, BZOJ — Cay,j;
QM B _a3M°v° B 1_}8M0,C B w@Mmc
ot ot oz Ay 0z
0 OMy. O oMy, 0 oM, .
—Kp———— — Kpy———= —Kp, 7
+ oz ™ oz + dy hy oy + 9z " 0z
~ BMO,C
"o

Hierbei bedeuten:

Mo, My, Mo, das nullte Moment des Aitkenmodes, Akkumulati-

onsmodes, Grobpartikelmodes in m~3,

a, U, W die Komponenten der mittleren Windgeschwin-
dingkeit in ms !,

Khzy Khy, Kp, die Diffusionskoeffizienten fiir Wirme in m?s™!,
mit Kp, = Kpy = 2,3 Kj,, (Dorwarth 1985),

Usedy ;> Usedy ;> Usedo, di€ Sedimentationsgeschwindigkeiten fiir das nullte
Moment des Aitkenmodes, Akkumulationsmodes,

Grobpartikelmodes in ms™!,

(3.22a)

(3.22b)

(3.22¢)

7Auf eine Kennzeichnung der aus der Reynoldsmittelung resultierenden mittleren Gréfien mit

einem Querstrich wird im Folgenden fiir die Variablen der Momente verzichtet.
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Cagi, Cagj; die lokalzeitliche Anderung des nullten Moments
des Aitkenmodes und Akkumulationsmodes durch

intramodale Koagulation,

Cag,ij die lokalzeitliche Anderung des nullten Moments
des Aitkenmodes durch intermodale Koagulation
und

Nuy die lokalzeitliche Anderung des nullten Moments

durch Nukleation.

Die Komponenten der mittleren Windgeschwindigkeit und die Diffusionskoeffizien-
ten werden von KAMM/DRAIS bereitgestellt. Wie bei der turbulenten Diffusion
von gasformigen Luftbeimengungen geht man auch bei den Aerosolteilchen davon
aus, dass ihre turbulente Diffusion durch den Diffusionskoeflizienten fiir Warme be-
schrieben werden kann. Der Prozess der Kondensation taucht in den Gleichungen
(3.22) nicht auf, weil sich dadurch nur das dritte Moment &ndert, nicht jedoch das
nullte Moment. Die trockene Deposition flieit als untere Randbedingung in das
Gleichungssystem ein. Als weitere Randbedingung kénnen 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 fiir das dritte Moment beschrieben werden.

Die Bilanzgleichungen fiir das dritte Moment/ die Massendichte

Die Gleichungen fiir das dritte Moment lauten:

0 _OMs;, OMs;, _O0Ms;
- — W

—M,; = —
ot ¥ T Yo By 2
0 0M37i 0 K 0M37i 8 K 0M3,i

— Ky — — K}, 3.23
* oz " oz * dy hy dy + 9z " 92 (3:232)
OMs3;
— ﬁseds,iw& — Ca,?,,ij + 00371' + NU3
0 _OM3,; _OMs; _0Ms;
_M L= »J _ »J _ »J
ot T T ey T ey T Yoz
0 OMs,; 0O oMz, 0 OMsj
— Kpp— + —Kpy—L + — K, J 3.23b
+8$ " o +8y hy dy +8z "0z ( )

. OMs ;
— Useds; 9z

+ Ca,g,,ij + COg,j
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9 My OMse  OMs,
ot T Yoy T Vg Yo

o0  OMy, 8 . OMy. O _ OMs,

K, il — Ky, 3.23

+8$ " O +0y hy oy +8z "0z ( c)
~ 0M3,c

_Usedg,c 82

Hierbei bedeuten:

Ms;, Ms;, Ms, das dritte Moment des Aitkenmodes, Akkumulati-
onsmodes, Grobpartikelmodes in m~3,

Useds ;> Useds ;» Useds,. die Sedimentationsgeschwindigkeiten fiir das dritte
Moment des Aitkenmodes, Akkumulationsmodes,
Grobpartikelmodes in ms™1,

Cag i die lokalzeitliche Anderung des dritten Moments
des Aitkenmodes durch intermodale Koagulation,

Cos;, Cos ; die lokalzeitliche Anderung des dritten Moments
des Aitkenmodes und des Akkumulationsmodes
durch Kondensation und

Nus die lokalzeitliche Anderung des dritten Moments

durch Nukleation.

Fiir ein Aerosol, das aus mehreren Substanzen besteht, ergibt sich das gesamte
dritte Moment M3 ; eines Modes [ aus der Summe der Einzelmomente der einzelnen

aerosolbildenden Spezies.

nsubs(l) nsubs(l)

Myg= Y My, = > 2% i=ije (3.24)
n=1 n=1 Gpn
my, ist die Massendichte der Substanz n im Mode [, die mit dem Einzelmoment

Mj,, tber die Dichte p,, als Proportionalitédtsfaktor verkniipft ist. Fiir ngns(l) gilt:

Nsubs (7/) -

Nsubs (] )

4,
4,
nsubs(c) 3.

So ergibt sich in MADE beispielsweise das dritte Moment des Aitkenmodes Mj3; 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 folgendermaflen 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. abgekirzt.

Mode | SO;  NHj NO;  Wasser mar. min. anth.

i X X X X
J X X X X
c X X X

fiir die dritten Momente werden fiir die Moden i und j die Erhaltungsgleichungen fiir
die Massendichte von Sulfat, die dem Volumen und damit dem dritten Moment von
Sulfat proportional ist, gelost. Fiir die Massendichten von Ammonium und Nitrat
werden nur die Transportgleichungen prognostisch geltst. Beziiglich der Aerosol-
prozesse werden fiir diese Substanzen keine prognostischen Gleichungen formuliert,
da von einem thermodynamischen Gleichgewicht dieser Substanzen ausgegangen
wird. Thre Konzentrationen werden stattdessen, wie in Kapitel 3.2.4 beschrieben,
aus Gleichgewichtsbetrachtungen berechnet. Diese Vorgehensweise ist moglich, weil
die Annahme der vollstdndig internen Mischung getroffen wurde. Fiir den Grobpar-
tikelmode werden die prognostischen Gleichungen fiir die Einzelbestandteile (mari-
ner, mineralischer und anthropogener Anteil) der Massendichte gel6st. Im Einzelnen

lauten die Gleichungen fiir die Massendichten folgendermafen:

gm o _ﬂamsulf,i . Z_}@msulf,i B u—)amSlﬂf,i
ot sulf,i o 8y P
9 Omsur; =~ 0 Omsug; 0 OMuir i
Ers © 7 K : —K z . 3.25
+ 9p he o + oy hy ay + 5, Kh: g ( a)
om ulf.i
— i)sedsulﬂi as e Cam,ij + Com,i + Nu,,
z
gm o _aamsulf,j . /l_}amsulfvj _ wamsulf,j
ot sulf,j o 8y 9
9 0msulf j 0 (9msu1f ; 0 om 1f.;
oz e L4 oK L = K 3.25b
- oz " oz * gy~ " oy * 0z " o, ( )
-~ 0msulf,j

~ Usedgur; —p,  + Camij + Com,j

0 _Ompe _Omy. _Omp,
—Mpe = —10 -7 — W
’ ox oy 0z
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ﬂ 3mn ¢ 0 8mn c 0 8'rnn,c

K, + —K, + —Kp, 3.25¢
oz " 9z oy M oy 0z " 0z (8.25¢)
Oy ¢
— ’ =123
'Usedn,c EP n ) £y
Hierbei bedeuten:
Mesult;i, Msulf,j die Massendichte von Sulfat im Aitkenmode, Ak-
kumulationsmode, in ugm=3,
My ¢ die Komponenten der Massendichte im Grobparti-

)

kelmode in pgm 3,

n=1: mariner Anteil,
n=2: mineralischer Anteil,
n=3: anthropogener Anteil,

Usedgue,i» Usedgug; s Usedy,c die Sedimentationsgeschwindigkeiten fiir die Masse
fiir Aitkenmode, Akkumulationsmode, Grobparti-
kelmode in ms™!,

Canm,ij die Transferrate von Sulfatmasse pro Volumen-
einheit vom Aitken- in den Akkumulationsmode
durch intermodale Koagulation,

Com,iy Com,; die lokalzeitliche Anderung der Massendichte von
Sulfat im Aitken- und Akkumulationsmode durch
Kondensation von Schwefelsdure und

Nu,, 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 iibersichtlicheren Darstellung wird der Index p zur

Bezeichnung des Durchmessers d, in den néchsten Abschnitten weggelassen.

Koagulation

Die mathematische Formulierung der Koagulation stellt im Allgemeinen ein aufleror-
dentlich schwieriges Problem dar. Wird die Betrachtung jedoch auf die Koagulation
durch Brownsche Bewegung eingeschriankt und wird weiterhin angenommen, dass
die Verteilung lognormal bleibt, vereinfacht sich das Problem (Whitby et al. 1991).

Im Aerosolmodul MADE ist die Vereinbarung getroffen, 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 gréfleren Durchmesser zu-
gerechnet. Daher taucht der Term Cag;; nur bei Gleichung (3.22a) als Verlustterm

auf.

Intramodale und intermodale Koagulation werden durch folgende Gleichungen be-

schrieben.

e Intramodale Koagulation

1 0 o0
Ca,()’ii = 5/ / ,B(dl, d2)n,(d1)n,(d2) ddldd2 (326)
0 0

1 0 o0
Ca.g,jj = 5/0 /0v ﬂ(dl,d2)nj(d1)nj(d2) ddlddg (327)

e Intermodale Koagulation
Ca.()’ij = / / ,B(dl, d2)ni(d1)n]- (dg) ddldd2 (328)

o Jo
Cagiy = [ [ (@80, djnlain(de) ddrdds (329

o Jo

Der in den Gleichungen (3.25a) und (3.25b) benétigte Transferterm Cay,;;

lasst sich aus der Kenntnis von Cag;; folgendermaflen bestimmen:

Ca.g,ij
Ms ;

(3.30)

Ca'm,ij = Meulf,;

Wie in (3.24) definiert, bezeichnet Mj; das dritte Moment des Aitkenmodes, welches
sich aus der Summe der Einzelmomente der Komponenten (Sulfat, Ammonium,
Nitrat und Wasser) ergibt.

Fiir die Verteilungen n;(d), nj(d) wird eine Lognormal-Verteilung angenommen, der
Koagulationskoeffizient 3(d;, ds) wird parametrisiert. Die Formulierung des Koagu-
lationskoeflizienten ((d;,dy) hingt vom jeweiligen Groflenregime ab, das durch die
Knudsenzahl Kn, gebildet aus dem Verhéltnis der mittleren freien Wegldnge des
umgebenden Gases A, und dem Durchmesser der Partikel d, ausgedriickt werden

kann:

(3.31)
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Tabelle 3.2: Einteilung der Grofienregime durch die Knudsenzahl.

Werte von Kn Groflenregime

> 10 freimolekulares Regime (fm)
1-10 Ubergangsregime

01-1 nahes Kontinuumsregime (nc)
< 0,1 Kontinuumsregime

Unter Standardbedingungen gilt A\, = 0,065 pm. Fiir Knudsenzahlen gréfler als 10
konnen die Partikel als sich frei bewegende Molekiile angesehen werden und ma-
thematisch durch den Formalismus der kinetischen Gastheorie beschrieben werden.
Fiir Knudsenzahlen kleiner als 0,1 ist die Vorstellung, dass sich die Partikel in ei-
nem Fluid suspendiert befinden, anwendbar. Um die Koagulation mathematisch zu
beschreiben, miissen die Koagulationskoeffizienten fiir alle Groflenregime vorliegen.
Dabei sind die Ausdriicke fiir ein einzelnes Regime eher kompakt und erlauben
h&ufig, dass die sich ergebenden Integrale der modalen Dynamikgleichungen analy-
tisch gelost werden konnen. Generalisierte Ausdriicke 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) fiir die Grenzfélle
des freimolekularen Regimes und des Kontinuumsregimes einzeln analytisch gelost
werden konnen. Um den gesamten Groéflenbereich 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 Ausdriicken fiir
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 Gréflenordnung von 15 % liegt. Kazakov und Frenklach (1998)
untersuchten die Giite der Ndherung aufler fiir die Lognormalverteilung systematisch
fiir 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 fiir die gendherte 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 Koagulationskoeffizient fiir den Kontinuumsbereich und

den Bereich des nahen Kontinuums ist gegeben durch:
Bnc(dla dg) = 27T(D1 + D2)(d1 + dz), (332)

wobei die einzelnen Groflen gegeben sind durch:

D; = ];’7’55 i=1,2 (3.33a)
Ci =1+ AKn; i=1,2 (3.33b)
A; = 1,392 (Kng, )™ i=1,2 (3.33¢)
Kn,:23jir i=1,2 (3.33d)
K%ﬁzaj i=1,2 (3.33¢)

D; ist der Diffusionskoeflizient der Partikel, k; die Boltzmannkonstante, 7' die Tem-

peratur, C; der Cunningham-Korrekturfaktor, o die dynamische Viskositit von Luft.

Wird Gleichung (3.32) in die Gleichungen (3.26) — (3.29) eingesetzt, so ergeben sich
die Koagulationsraten Cay;;, Cag j;, Cagi; und Cag;; fiir den Grenzfall des Kontinu-

: : : : nc nc nc nc :
umsregimes. Sie werden im Folgenden mit Cay3;, Cag';;, Cag;;; und Cag’;bezeichnet.

Insbesondere ist der Ausdruck Cag. gegeben durch:

0,ij
Cagg; :/0 /0 Broc(d1, d2)ni(dr)n;(ds)dd dd, (3.34)

= Mo; Mo, K ne

2 + AiKng- <6§1n2(‘79i) + %e?lnz(agi)egln%"w’))
gt

+ A;Kny, <€§ln2("9j) + %6?1“2("gf)631n2(09i)>
97

+ (ﬁ + @> (e§1n2(ag]—)) (e%IHZ("gi))
dgj dgi
= Mo ;Mo j - Rlol,cz'j(dgiv dgj, Ogi, Ogj)
Mit:

2kT
=5

Kye

Cag; und Cag’;; berechnen sich analog und werden hier nicht weiter ausgefiihrt.
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Der Transferterm fiir das dritte Moment ergibt sich zu:

(3.35)

Cags; = /0 /0 (d1)?Buc(dy, da)ni(dy)n;(ds)dd,ddy
36 1,.2 . 16 1,2 . d i 47,2 N 41.2 i

26 8 In (a'gl)Aang (6 8 In (0—91) _|_ d_g‘yegln (a—gl)egln (0'9]))

gt

= Mo, Mo ; Knc(dgi)®

%e%ln%ame%ln%m))

—|—Aang, e%lnz(f’gi)eglnz(”w) +
! dgj

Qo 10 10%(0y5) £ 10(0y5) 4. Doi 8 102(0y0) 3 102 (o)

_|_ _JJ
dgi dgj ]

(dgi’ dgj; Ogi, Ogj )

-— A L. nc
-— MU,ZMO,] Rg,lj

Fiir das freimolekulare Regime ergibt sich nach Fried-

Freimolekulares Regime.
lander (1977) folgender Ausdruck fiir den Koagulationskoeffizienten:

- sk, /1 1
Bem(dy, dy) = b <—3 + —3> (dy + dy)” (3.36)
Pp d1 d2

Diese Form des Koagulationskoeffizienten macht die analytische Auswertung der
Gleichungen (3.26) — (3.29) jedoch unméglich. Eine geniherte Form fiir S (dy, ds),
die die analytische Auswertung der Integrale (3.26) — (3.29) erlaubt, ist durch die

Néaherung
1 1 1 1
<$ + 5) ~—3 + -3 (337)
1 2 df d22
gegeben.
3kyT dy di & di
Bem (dy, d2) = Vdi +2—=+ 2+ 5 +2—+/d 3.38
(ch, o) Pp ' Vi d% dQ% Vs ’ ( )

Analog zum Grenzfall des Kontinuumsregime werden mit Cagf;i, Ca[f]’f;-j, Ca(ff}j und
Cagf;j die Koagulationsraten fiir den Grenzfall des freimolekularen Regimes bezeich-

net.
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Fiir das nullte Moment gilt:

Caf;j;j = /0 /0 Bem(dy, d2)ni(dy)n;(dz) ddyddy (3.39)
oo e | i o | Gei 1o,
_MU,ZMU,]KfmbU dgz es + d es
gt
dgjll2 ) 412 . d'2212 ) 16,2 )
—+ 2_68 n (0—97’)68 n (09]) —+ g—‘)268 n (091)6 g T (UQJ)
gi gt
3
L[ e ) et Sinten) g, | G s Ein(oy)
dgj dgj

—_ . .. fm . . . .
i= Moy, Mo, RO,ij (dmv dgjs Ogiy Ug])

kT
Kgy = Skl
Pp

pp bezeichnet die Dichte der Partikel.

Mit:

Der Transferterm fir das dritte Moment berechnet sich aus:

Callt. = / / (d)? Bam(dr, do)ni(dr s (da) ddydd (3.40)
0 0
= Moy My Kb (dg)? [e?’“w) + \/%e?’"“weémzw)
gl
. -2
+ 2d_g.7le%ln2(0'gi)6%ln2(o'gj) + dg_ge%lnz(o'gi)el—sﬁlnz(a'gj)
g gt
3
e e Sintoy) 4 g, | Gi S in2(oy) i)
dgj dgj

A — . . . fm . . . .
i= Mo, Mo, RS,ij (dgza dgj, Ogi Ug])

b((]l) und bgl) sind Korrekturterme, die wegen der Approximation des Koagulations-

koeflizienten eingefiihrt wurden. Im Modell wird b((]l) = 0,8 und bgl) = 0,9 gesetzt.

Wie oben beschrieben, ergeben sich die Terme Cag ;;, Cag ;;, Cag;; und Cag;; durch
) ,00) )] )t )8

die Bildung des harmonischen Mittels aus den Ausdriicken fiir die beiden Regime:
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nc fm
Cao,n’ ' Ca‘O,ii

Cags = — it~ 0t 3.41a

" Call, + Cal®, (3.41a)
Cai® . . Cal®,

Cagjj = 2~ I (3.41b)
Calc . . Cal®.

Cagj = ~—d 0 (3.41c)
Cal® . . Cal®.

Cagj = ——o0 5 (3.414)

Fiir Kn — 0 gilt Ca(ff;i — 00, und damit Cagz; — Cay’;. Fiir Kn — oo gilt Cag§; —
oo, und damit Cag;; — Ca(f]rf;i. Eine analoge Betrachtung kann fiir die Gleichungen
(3.41b) — (3.41d) durchgefiihrt werden. Die Verlustterme fiir die Anzahldichte (Cag ;,
Cay,jj, Cag,j) und der Transferterm des dritten Moments bzw. die Massendichte
(Cas,ij, Cam;) 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 unbeeinflusst.

Die Wachstumsraten des dritten Moments eines Modes [ werden in MADE nach
Whitby et al. (1991) folgendermafien berechnet:

COgvl == ng)T/O ’d)(d)nl(d)dd = gipT Il = Z,j (342)

Dabei bezeichnet 1y den groflenunabhéngigen Anteil, der nur von thermodynami-
schen Variablen abhingt und ¢(d) den gréBenabhingigen Anteil. Es gilt:
MwPS(Sv - 1)
 PronaR°T

M, ist die Molmasse des kondensierenden Gases, p, der Sattigungsdampfdruck,

Yr = (3.43)

S, das Sattigungsverhéltnis, pyxona die Dichte des kondensierten Materials, R* die
universelle Gaskonstante und 7 die Temperatur. ¢(d) wird im Kontinuumsregime

und im freimolekularen Regime wiederum unterschiedlich représentiert.

wnc(d) = 2n D, d (344)

Ve (d) = %"5 d? (3.45)
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Mit diesen Ausdriicken kann das Integral I; in (3.42) ausgewertet werden. o bezeich-
net den Akkomodationskoeffizienten, ¢ die mittlere molekulare Geschwindigkeit und
D, den Diffusionskoeflizienten des kondensierenden Gases. Im vorliegenden Fall han-

delt es sich um Schwefelsduredampf.

Es ergibt sich je ein Ausdruck fiir das Kontinuumsregime und fiir das freimolekulare

Regime:
nc _ 6 6
CO3,l = ;wT Il,nc = ;wT 27TDUM1,Z (346)
6 6 Tmac
Coft = —t¢r Lifm = —thr —— M. 3.47
031 = —Yr fifm = —tpr — —Mp, (3.47)

Wiederum wird das harmonische Mittel aus beiden Einzelausdriicken gebildet, um
die Wachstumsrate fiir den gesamten Groflenbereich zu erhalten:

6 6 It - I
C = [} = —pp—2r— " 3.48
03,1 Yr I Yr fz,f Il,nc ( )

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

aus dem Anteil von Aitkenmode und Akkumulationsmode zusammen.
003 = 00371' + 0037]' (349)

Zur Berechnung von Cos; und Cog ; fehlt an dieser Stelle noch ein Ausdruck fiir 7.

Hierbei wird folgendermaflen verfahren:

Es wird angenommen, dass die Kondensationsprozesse im Vergleich zur Produkti-
on kondensierbarer Dédmpfe aus der Gasphase schnell ablaufen und dass sich ein
Gleichgewichtszustand

Cog = Ms (3.50)

einstellt, wobei M; die Produktionsrate des dritten Moments des kondensierbaren

Materials ist: )
: 6 C on
My = — —xnd (3.51)
T Pkond

C’kond ist in diesem Fall die Produktionsrate der kondensierbaren Dampfe (in der
vorliegenden Modellversion handelt es sich dabei ausschliefllich um Schwefelsdure-

dampf), pxona ist deren Dichte.

Dies wird ausgenutzt, um dimensionslose Koeffizienten (2; und €2; zu bilden.

00371' COg,i Iz

003 N M3 _Iz—|—I]
. CO?,,J' . CO?,,J' . Ij

CO?, M3 N IZ—FIJ

Q;

(3.52)

(3.53)

Q;
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Dies hat den Vorteil, dass sich der Term 7, der aus nur schwer zugénglichen Groéfien
bestimmt werden miisste, herauskiirzt. Berechnet werden miissen also lediglich die
Integrale I; und I; sowie die Produktionsrate des zur Kondensation zur Verfiigung
stehenden Materials. Die Wachstumsraten fiir das dritte Moment der einzelnen Mo-

den sind schliefllich gegeben durch:

Cog; = MsQ; (3.54)
0037]' == Mgﬂj (355)

Fiir den Massenzuwachs aufgrund von Kondensation gilt:

COm,i = pkond%Mi’,Qi (356)
m -
COm,j == pkondgM?)Qj (357)

Nukleation

Die Nukleation wird nach einem Schema von Kerminen und Wexler (1994) para-
metrisiert. Dabei wird von der Gleichung fiir die Anderungsrate der Schwefelsiure-

dampfkonzentration cgyr ausgegangen.

8Csu1f (t)
ot

=P - Csulf(t)L (358)

P ist die Produktionsrate fiir Schwefelsduredampf aus der Gasphase und cgu¢(t)L
die Verlustrate durch Kondensation. Dabei gilt unter Verwendung der im vorherge-

henden Abschnitt eingefiihrten Bezeichnungen:
Coutf(t) L = pronaCo3 = prona¥e(L; + I;), (3.59)
was auf die Beziehungen
Coulf = Prona¥y und L =1+ I; (3.60)

fiihrt. Ein Verlustterm durch Nukleation wird in Gleichung (3.58) vernachlissigt, da
die lokalzeitliche Anderung von cguf dadurch nur sehr klein ist. Unter der Annahme,
dass % klein genug ist und P und L iiber ein Zeitintervall konstant gehalten werden

konnen, kann Gleichung (3.58) integriert werden und ergibt:

P
csuf(to + At) = css — (Css — Csuie(to)) exp (—LAL) mit ¢ = 7 (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 cy;; von Schwefelsdure, bei

deren Uberschreitung Nukleation eintritt, berechnet werden kann:

RH
Ckrit = 0, 16 exp (0, 1T — 3, 5% — 27, 7> , (3.62)

wobei die Temperatur 7" 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 ¢y die Konzentration ¢y iiberschreitet, werden von der Differenz der
Konzentrationen cg — cii¢ neue Partikel gebildet. Der Rest der Sulfatmasse konden-
siert auf den existieren Partikeln. Von den neugebildeten Partikeln ist also zunéchst
nur die Massendichte bekannt. Um auf die Anzahldichte zu schlieflen, muss ihnen
— wiederum unter der Annahme einer Lognormalverteilung — ein Mediandurchmes-
ser und eine geometrischen Standardabweichung zugewiesen werden. Beobachtete
Nuklationsmoden haben Mediandurchmesser von d,, ~ 0,01 pym und Standardab-
weichungen von o, ~ 1,6 (Whitby 1978). Diese Werte werden fiir 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 Gréfien

bestimmt, erstens vom Brownschen Diffusionskoeffizienten

 kTC.

3.63
3mud ( )
und zweitens von der Sedimentationsgeschwindigkeit
gC. Pp 1
sed — as). 3.64
BT 18y (pm ) (8.64)

Hierbei bezeichnet p"—’? das Verhéltnis der Partikeldichte und der Luftdichte, g die

Erdbeschleunigung und v die kinematische Viskositét.
Fiir den Cunningham-Korrekturfaktur wird hier die linearisierte Form

2)‘air

C.=1,0+1,246 (3.65)

verwendet.

Fiir ein polydisperses Aerosol werden diese Groflen iiber das k-te Moment (My) der

GroBenverteilung n(Ind) gemittelt (Kramm et al. 1992), und es ergibt sich fiir den
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polydispersen Diffusionskoeffizienten und die polydisperse Sedimentationsgeschwin-
digkeit des k-ten Moments:

~ 1 oo
Dy = —/ D(d) d*n*(Ind)d Ind (3.66)
My |
1 o0
Dsed ks = — / Vgeq d*n*(Ind)d Ind (3.67)
El Mk .

Werden die Integrationen unter der Annahme von lognormalen Verteilungsdichte-

funktionen durchgefiihrt, so ergibt sich mit Kn, = 23:” fiir den polydispersen Diffu-
sionskoeffizienten:

- ko T (—2k+1) (—4k +4)

D, = Srud, (exp (f In? o4 ) +1,246 Kny exp g In? o

(3.68)

und fiir die polydisperse Sedimentationsgeschwindigkeit

. g (p (4k + 4) (2K +1)
Used,k = 130 (,0:; dg) (exp (T In2 o4 | + 1,246 Kng exp — In? o .
(3.69)

Dy, wird weiter unten bei der Berechnung des Grenzschichtwiderstands, bei dem die
Schmidtzahl eingeht, benotigt.

Die Depositionsgeschwindigkeit des k-ten Moments eines polydispersen Aerosols be-
rechnet sich nach Slinn und Slinn (1980):

Baepk = (Ta + Pap + Tafapisea)  + Dsed s (3.70)

wobei r, der aerodynamische Widerstand ist. Er hingt von meteorologischen Grofien,
wie der Windgeschwindigkeit und der thermischen Schichtung ab und wird von
KAMM geliefert. Der Grenzschichtwiderstand wird nach

2 -1
Fap = ((50;2/3 +1073/5) (1 +0, 24w—;> u> : (3.71)
u*
berechnet. Dabei ist die Schmidtzahl gegeben durch Sc¢, = v/ Dy, und die Stokeszahl
durch St = Z_Evsedvk' 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 Effekte in Abhédngigkeit von der Gréfle der Partikel, wie der Kelvineffekt,

vernachléssigbar sind.

Die Sekundirsubstanz Sulfat (SO3~) wird durch die Reaktion der Gasphasensub-
stanzen SO, und OH, die zunichst zu Schwefelsiuredampf (HySO4) reagieren, ge-
bildet. Da Schwefelsdure eine geringe Fliichtigkeit besitzt (Roedel 1979), hilt sie
sich bevorzugt in der Partikelphase auf, kondensiert also wie oben beschrieben, auf

existierenden Partikeln oder bildet durch Nukleation neue Partikel.

Dagegen sind Nitrat (NO3) und Ammonium (NHj) bedeutend fliichtiger und ver-
teilen sich dementsprechend auf die Gas- und Partikelphase. Diese Verteilung hingt
von den Konzentrationen von Sulfat, Ammonium, Nitrat, der relativen Feuchte und
der Temperatur ab. Zusétzlich zu den drei genannten Substanzen kann das Aerosol
eine erhebliche Menge an Wasser enthalten, d.h. das Aerosol kann in der Fliissig-
phase vorliegen. In den verschiedenen Phasen wird von folgenden Komponenten

ausgegangen:
e Fliissigphase: NH (aq), H*(aq), HSO, (aq), SO (aq), NO; (aq), HyO(aq).
e Feste Phase: (NH4)2S04(s), NH4NO;(s).

e Gasphase: NHj(g), HNO;3(g), H2SO4(g).

Ziel ist es, durch Gleichgewichtsbetrachtungen, die tatsédchliche Zusammensetzung

bei den herrschenden Umgebungsbedingungen zu bestimmen.

Die Gleichgewichtsreaktionen und die dazugehorigen 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 iiber alle Moden, nicht jedoch die
Grofenverteilung in die Betrachtung eingehen. Nachdem die Gleichgewichtskonzen-
trationen von Ammonium, Nitrat und Wasser berechnet sind, werden die resultieren-
den Massendichten gemafl am Massenanteil von Sulfat in den verschiedenen Moden

aufgeteilt.

Sulfat kommt bevorzugt neutralisiert durch zwei Ammoniumionen vor (fliissig 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 beziiglich des Verhéltnisses von Am-
monium und Sulfat zu betrachten. Im ammoniumreichen Regime (molares Verhéltnis
von Ammonium und Sulfat groler als 2) wird die Schwefelsdure vollstdndig neutra-
lisiert. Das iiberschiissige Ammoniak kann, wenn HNOj; verfiigbar ist, Ammoni-
umnitrat (NH4NOj3) bilden. Im ammoniumarmen Regime (molares Verhiltnis von
Ammonium und Sulfat kleiner als 2) kann das vorhandene Sulfat nicht neutralisiert
werden, so dass daraus ein saures Aerosol resultiert. Der Nitratgehalt hdngt dann
sehr stark von der relativen Feuchte ab, denn nur wenn Wasser im Aerosol vorhan-
den ist, kann HNOj3 im sauren Bisulfataerosol in merklichen Mengen aufgenommen

werden.

In Abhingigkeit vom Verhiltnis von NH; und SO3~ und vom Wassergehalt des
Aerosols sind also insgesamt vier Fille zu unterscheiden:

(a) Ammoniumiiberschuss, trockenes Aerosol,

(b) Ammoniumiiberschuss, Substanzen in Losung,

(c) Ammoniumdefizit, trockenes Aerosol,

(d) Ammoniumdefizit, Substanzen in Losung,

Fiir diese vier Félle wird nun ausgefiihrt, wie die Aufteilung von HNO3/NO; und
NH;/NH; zwischen Gas- und Aerosolphase im einzelnen berechnet wird. Bekannt
sind in jedem Fall die Summe der Massen HNOj3 + NO; und NH; + NH; . Fiir diese
Summen soll folgende abkiirzende Schreibweise verwendet werden. [...] bezeichnet

hier die molaren Konzentrationen einer Spezies in mol m~3:
[TN] = [HNO;(g)] + [NOz],  [TA] = [NHs(g)] + [NH|] (3.72)

Fiir alle Falle gilt grundsétzlich, 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) Ammoniumiiberschuss, trockenes Aerosol

Durch die Bildung von Ammoniumsulfat ((NH4)2SO4) wird ein Teil des Ammo-
niaks aus der Atmosphére entfernt. Berechnet werden muss die Aufteilung des rest-
lichen NH;3(g) und HNO3(g) zwischen Gas- und Partikelphase. Das zur Bildung von

NH4NOj3 zur Verfiigung stehende , freie“ Ammonium ist durch

[TA]; = [NHs(g)] + [NH{]; = [TA] - 2[SO} ] (3.73)
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definiert.

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:
([TAJ; — [NH{];)([TN] - [NOz]) = K:(T) (3.75)
Es muss weiterhin gelten, dass
[NO; | = [NH (3.76)

Somit ergibt sich die Gleichung fiir NO; (oder NH}) zu:

NO3) = [NHj], =  (ITA], + [IN] - (([TA], + [IN]* — 4(TA],[TN] - K,))?)
(3.77)
Uber (3.72) und (3.73) sind auch die Gasphasenkonzentrationen von HNO3(g) und

NH;(g) festgelegt.

DO | —

(b) Ammoniumiiberschuss, Substanzen in Lésung

Ammoniumsulfat und Ammoniumnitrat befinden sich hier in Lésung, d.h. die Kon-
zentration der SO} -, NH; - und NO; -Ionen miissen neben dem Wassergehalt des

Aerosols bestimmt werden, sowie die in der Gasphase verbleibendende Konzentra-
tionen von NH;(g) und von HNO;(g).

Wenn der Fall vorliegt, dass sich die Substanzen in Lésung befinden, muss im All-
gemeinen davon ausgegangen werden, dass es sich dabei um nicht-ideale Losungen
handelt (Seinfeld und Pandis 1997). Daher miissen Gleichgewichtsbedingungen von
der Form wie (3.74) nicht mit Konzentrationen, sondern mit Aktivititen formuliert

werden. Wird eine Gleichgewichtsreaktion der Form
[AB] = [A*] + [B] (3.78)

betrachtet, so ergibt sich ihre Gleichgewichtskonstante zu:

Hierbei bedeuten:
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aa+,0B-,0AB Aktivitdten von AT, B~ und AB in der Losung
YA+, YB-» VAB Aktivitdtskoeffizienten von A", B~ und AB
[A*]y, [B7]w, [AB], Molalitdten von A*, B~ und AB in mol kg™

Die Molalitdt der Losung der Spezies A; ist definiert als die Anzahl der Mole der
Substanz A; pro Kilogramm Losungsmittel. Das Produkt der Aktivitdtskoeffizienten
va+7vB- wird hiufig zu einem mittleren Aktivitéitskoeffizienten 72 zusammengefasst.
Die Aktivitatskoeffizienten hédngen von der Ionenstéirke I der Losung ab, wobei [

definiert ist als: )
_ 2
I= 5 g 2 [Aiw (3.80)

z; bezeichnet die Ladung des Ions i. In MADE werden die Aktivitdtskoeffizienten
nach Methoden von Bromley (1973) berechnet, die in Kim et al. (1993) detailliert

beschreiben sind.
Die Gleichgewichtsbedingung fiir diesen Fall lautet:
[NH3(g)][HNOs(g)]

K3 lasst sich aus den in Tabelle 3.2.4 gegebenen Gleichgewichtsbeziehungen folgen-

Ki(T) = (3.81)

dermaflen bestimmen:
K = K4Ky— (3.82)

Auflerdem muss die Ladungsbilanz ausgeglichen sein:
[NHI]w = 2[802_]10 + [NO?T]w (3-83)
Ersetzt man in Gleichung (3.81) NH;(g) durch TA — [NH; | und [HNO;(g)] durch

[TN] — [NO; | und eleminiert [NH;],, durch Gleichung (3.83), so ergibt sich eine
quadratische Gleichung fiir [NOZ|:

az[NO3 > 4+ a;[NO; | + ap = 0 (3.84)
mit
ay = 1- K3 (3.85)
a; = 2[SO; |+ K; ([TN] + [TA] — 2[SO3 ) (3.86)
ao = —IK;[TN]([TA] - 2[SO; ) (3.87)
K; = K3 W (3.88)

2
YNHFNO-
NH]NO;



3.2 Das Aerosoldynamikmodul MADE 53

Mit Gleichung (3.83) kann nun auch [NH; ], und iiber 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 Aktivitdtskoeflizienten bekannt sein miissen. Beide Grofien
héngen jedoch wiederum von der Zusammensetzung der Losung ab. Im Modell wird
dieses Problem gelost, indem die Berechung des Wassergehalts, der Aktivitatskoeffi-
zienten und der gelosten Substanzen iterativ durchgefiihrt wird, und zwar so lange,
bis die Anderung der Aktivititskoeffizienten eine vorgegebene Schwelle unterschrei-
tet.

(c) Ammoniumdefizit, trockenes Aerosol

Das gesamte NH;3(g) wird aus der Atmosphire entfernt und liegt als Ammonium im
Aerosol vor, Nitratbildung ist nicht méglich, d.h. das gesamte HNO3(g) bleibt in der
Gasphase.

In diesem Fall gilt, dass kein gasférmiges Ammoniak mehr existiert und auch kein

Nitrat im Aerosol gebildet werden kann.

INO3] = 0 (3.89)
[NH3(g)] =0 (3.90)

(d) Ammoniumdefizit, Substanzen in Losung

Wenn nicht gentigend Ammonium vorhanden ist, um Sulfat zu neutralisieren, liegt
ein saures Aerosol vor. HNOj3 kann sich jedoch im fliissigen Aerosol l6sen und so zu
Nitrationen im Aerosol fithren. Bestimmt werden miissen nun die Konzentrationen
der SO3™-, HSO; -, NH; -, H*-, NOj -Ionen, der Wassergehalt und die verbleibenden
Konzentration von HNOj3(g) in der Gasphase.

Fir Ammoniak in der Gasphase gilt auch in diesem Fall: [NH3(g)] = 0. Um die
weiteren unbekannten Groflen zu bestimmen, muss zunéichst die Molalitéit der H™-

Ionen berechnet werden. Aus

[H+]w [H+]w [Soi_]w'ﬁ’ﬁsoi—

ol = sy

(3.91)

2
w7H+HSO;

und B I
[NO?) ]w[H ]w’YHJFNOS_

Bal) = =805 g)]

(3.92)



54 3. Modellbeschretbung

folgen die Molalititen [SO3 ], und [NO3 ], zu:

Ks[TS],
[SOF ]w = f[i] (3.93)
[H ]w + Kﬁ
und _
K4[TN
[NO3 ]y = — (TN (3.94)
() + KW
mit:
[Ts]w = [SOZ_]U, + [HSOZ]U, (3'95)
2
- Y -
Ky = Ko—5% (3.96)
Th+s02-
- K
Ky = —5—— (3.97)
Ta+no;
Werden diese Ausdriicke in die Ladungsbilanz
[NH{ ], + [H]w =[SO Jw + [TS]w + [NO3 ]w (3.98)
eingesetzt, ergibt sich eine kubische Gleichung fiir [H],:
[HY]S + ao[H'] + a1 [H']y + a0 =0 (3.99)

mit
ay = K¢+ KW+ [NH]]yw — [TS] ( )
ar = (NH{]y — [TS},) (RaW + Ks) (3.101)
—Kg[TS]y — K4|TN] + K¢ K,W (3.102)
a = KoKW (INH{], — [TS],) (3.103)
—KsK4W([TS),, — K¢/4[TN] (3.104)

Ist [H*], bekannt, kann auch [NO; ], 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-
flusst von der Wasseraufnahme der Partikel ist (Bassett und Seinfeld 1983). Unter
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dieser Annahme und unter Vernachlissigung des Kelvineffekts ergibt das Gleichge-
wicht zwischen Gas- und Aerosolphase, dass sich die Wasseraktivitit a,, gleich der
relativen Feuchte RH einstellt:

a, = RH. (3.105)

RH muss dabei in Werten zwischen 0 und 1 angegeben werden. Eine {ibliche Me-
thode, aus dieser Tatsache den tatséchlichen Wassergehalt des Aerosols zu ermitteln
(Hénel 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:

Y- (3.106)

—~ moi(aw)

wobei m; die Molalitdt des i-ten Elektrolyts in der Mehrkomponentenlésung und
mo;i(a,) die Molalitit einer Einkomponentenlésung der Spezies ¢ mit der Wasserak-
tivitdt a, ist. Der Begriff Molalitit wurde oben definiert als die Anzahl der Mole
einer Substanz pro Kilogramm Losungsmittel. Wird sowohl die Anzahl der Mole
der Substanz als auch die Masse des Losungsmittels auf eine Volumeneinheit Luft
bezogen, so kann Gleichung (3.106) dazu verwendet werden, den Wassergehalt des

Aerosols zu bestimmen.

M;
W = Z m—r— (3.107)
W ist die Massendichte des Wassers im Aerosol pro Volumeneinheit Luft (in kg
m 3 und M; die Anzahl der Mole der Substanz i pro Volumeneinheit Luft (in mol
m~% Luft). Die Werte fiir mq;(a,,) werden auf der Basis von Labormessungen von
Giauque et al. (1960), Tang und Munkelwitz (1994) und Nair und Vohra (1975)

berechnet.

3.3 Numerische Losungsverfahren in MADE

Wie bei den Erhaltungsgleichungen fiir die gasférmigen Luftbeimengungen, den Be-
wegungsgleichungen und der Temperaturgleichung wird auch bei der Loésung der
Erhaltungsgleichungen fiir das nullte Moment und die Sulfatmasse in den einzel-
nen Moden eine additive Operatorenzerlegung angewendet. Advektion, turbulente
Diffusion 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 gasformigen 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 Diffusion wird
durch rdumlich zentrierte Differenzenquotienten approximiert. Die Anfangs- und
Randbedingungen fiir die Substanzen der Gasphase sind in Vogel et al. (1995) be-
schrieben. Den Losungsalgorithmus fiir 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 Lo6sung der Gleichungen fiir das nullte Moment

Bei der Losung des aerosoldynamischen Teils fiir das nullte Moment des Aitken- und
Akkumulationsmodes zeigt sich, dass eine analytische Losung fiir die Berechnung der

Werte fiir den neuen Zeitschritt existiert.

e Aitkenmode

My,
ot

=C — RO,iiM(ii - RU,ijMO,jMO,i
=C; — aiM(ii — biMO,i (3108)

mit ¢; = Nuy + ep;, wobei ey; die lokalzeitliche Anderung der Partikelan-
zahldichte durch Emission von Partikeln in den Aitkenmode bezeichnet. Die
Koeffizienten Ry ; und Ry ;; hingen 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-

driicke fiir das freimolekulare und das Kontinuumsregime hervor.

e Akkumulationsmode

oM, ;
ot

f— . — .. 2
=G RO,JJMo,j

=¢; —a; M{; (3.109)

mit ¢; = eg;, wobei eg; die lokalzeitliche Anderung der Partikelanzahldichte

durch Emission von Partikeln in den Akkumulationsmode bezeichnet.

Gleichung (3.108) stellt eine Ricatti-Differentialgleichung dar. Beziiglich ¢; # 0 und

¢; = 0 muss eine Fallunterscheidung getroffen werden.
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® C; §£ 0
r1 + ror3 exp(d At)
My (t At) = 3.110
0ilto + At) a; (1 + r3exp(d At)) ( )
mit:
0= A/ bz2 + 4aici (3111)
2aici
= 3.112
" b; +0 ( )
ry = 0 ;r g (3.113)
1 — a; Mo (o)
= — ! 3.114
" re — a; My ;(to) ( )
® C; = 0
b; My ;(t —b; At
Mo(to + At) = 0.(fo) exp( ) (3.115)

bi + aiMoi(to) (1 — exp(—b;At))

Gleichung (3.109) hat fiir ¢; # 0 die gleiche Losung wie (3.108), nur dass b = 0
gesetzt wird. Fiir den Fall ¢; = 0 gilt:

Mo ;(to)

Moj(to + At) = 1— oo (1] AT (3.116)
3.3.2 Losung der Gleichungen fiir die Massendichte
e Aitkenmode
8";;””' = P, — Limgu, (3.117)
mit:
P, = Nup, + emi 4+ Copm; (3.118)
Cag,i;
L = % (3.119)

em,; ist die lokalzeitliche Anderung der Massendichte von Sulfat im Aitkenmode

durch Emission von Partikeln.

e Akkumulationsmode

OMeguit,

ol =P (3.120)
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mit:
13]' = €m,j + COm,j + Limsulf,i (3121)

em,; ist die lokalzeitliche Anderung der Massendichte von Sulfat im Akkumu-

lationsmode durch Emission von Partikeln.

e Grobpartikelmode

Omp, ¢

ot

=P, n=123 (3.122)
mit:

Pre=enec (3.123)

enc 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)

Fiir die Losung von (3.117) werden die Koeffizienten iiber einen Zeitschritt konstant

gehalten, und es ergibt sich:

Iz Iz
msulf,i(to + At) = f + (msulfvi(to) — f) exp (—LzAt) (3124)
Die Losung von (3.120) und (3.122) ergibt sich durch eine Euler-Vorwirts-Integration.
Gleiches gilt fiir 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 (RADM?2)
die Gasphasenkonzentrationen von HSO4, NH3, HNOj3, die Produktionsrate von
H,S0O,, die Temperatur und die relative Feuchte iibergeben wird. Somit wird die

Aerosolphase vollstandig gekoppelt behandelt.

Bei der Initialisierung wird folgendermaflen verfahren. Nach einem Vorlauf der Gas-
phase von einigen Stunden wird die dann vorhandene Massendichte von H2SO,4 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 Grofiteil der Masse des Sekundéaraerosol im Gréflenbereich des Akkumulations-
modes befindet. Die anderen Aerosolkomponenten werden mit einem Minimalwert
initialisiert und erst im néchsten Zeitschritt durch die oben ausgefiihrten Gleich-
gewichtsberechnungen bestimmt. Da die geometrischen Standardabweichungen be-
kannt sind, kann durch Vorgabe von Mediandurchmessern dg; ini, dgjini Und dgc ini Zur
Initialisierung die Teilchenanzahl in den Moden berechnet werden. Die gewé&hlten

Zahlenwerte im Modell lauten:

dgi,ini = 0, 01 um,
dgj,ini =0, 07 pm,
dgc,ini == 1, 0 .

Das in diesem Kapitel beschriebende Modellsystem stellt die Basis fiir die folgen-
den Untersuchungen dar. Eine Besonderheit des Modellsystems ist die vollstdndige
Kopplung der meteorologischen Prozesse mit den Prozessen der Gasphase und der
Aerosolphase. Die im Aerosolmodul MADE représentierten Substanzen Sulfat, Am-
monium, Nitrat und Wasser decken einen Grof3teil der Masse des in Mitteleuropa
vorkommenden Aerosols ab (vgl. Tab. 2.2). Eine weitere bedeutende Komponente,
der Ruf, ist noch nicht beriicksichtigt. Um die Beschreibung des troposphérischen
Aerosols mit dem Modellsystem KAMM /DRAIS zu verbessern, wird diese Substanz
neu eingefiihrt. Die dazu notwendigen Modellerweiterungen werden im Kapitel 5

dargestellt.






4 Modellierung heterogener
Reaktionen im regionalen

Bereich

Wie eingangs erwédhnt, ist die Fragestellung, inwieweit heterogene Reaktionen, die
an der Oberfliche von Aerosolpartikeln ablaufen, fiir die troposphérische Chemie
von Bedeutung sind, noch nicht hinreichend gekldrt und Gegenstand aktueller For-
schung. In Laborstudien wird versucht, mogliche ablaufende Reaktionen zu identi-
fizieren und zu quantifizieren (Schurath und Naumann 1998, Schurath 1999). Eine
Reihe von Studien beschéftigt sich dabei mit heterogenen Reaktionen an der Ober-
fliche von Rufipartikeln (Bekki 1997, Aumont et al. 1999, Lary et al. 1997, Long-
fellow et al. 2000, Kamm et al. 1999, Saathoff et al. 2001). Weitere Beispiele sind
die heterogene Bildung von HONO (Kleffmann et al. 1998) und die Hydrolyse von
N2Os (Mentel et al. 1999, Robinson et al. 1997, Behnke et al. 1997).

Wiéhrend Saathoff et al. (2001) zeigen, dass von den Reaktionen an Rufipartikeln nur
geringe Auswirkungen auf die troposphérische Photochemie zu erwarten ist, ist die
Bedeutung der heterogenen Hydrolyse von N5Os noch nicht geklért. Im folgenden
Kapitel wird mit Hilfe numerischer Simulationen untersucht, welchen Einfluss die
heterogene Hydrolyse von NoOs an der Oberfliche von fliissigen Aerosolpartikeln auf
Substanzen sowohl in der Gas- als auch in der Aerosolphase besitzt. Zunéchst 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 atmosphérischen Spurengasen mit Aerosolpartikeln wird

von mehreren physikalischen und chemischen Prozessen bestimmt. Dazu gehoren
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der Gasflul zum Aerosol, die Adsorption der jeweiligen Substanz an der Aero-
soloberfliche oder die Absorption ins Innere des Aerosolteilchens, die eventuelle
Riickfithrung der Substanz in die Gasphase, der Transport innerhalb des Aerosolvo-
lumens und die chemische Transformation der gasférmigen Substanz. Wie schon in
Kapitel 3.2.3 dargestellt, kann das Verhalten von Aerosolpartikeln mit der Knudsen-
zahl, d.h. dem Verhiltnis der freien Weglinge des Tragergases A zur Partikelgrofie

d, charakterisiert werden:

ané
dp

(4.1)
Je nach Knudsenzahl existieren zwei unterschiedliche Formulierungen fiir den Mas-
sentransfer zwischen Gas und Aerosol, eine gaskinetische Betrachtung fiir Kn > 1
und eine diffusive Betrachtung fiir Kn < 1. Diese werden in den folgenden Abschnit-

ten beschrieben.

Der gaskinetische Fluss

Die Herz-Knudsen-Gleichung beschreibt den gaskinetischen Nettomolekiilflufl F&5

net

eines Gases 7 auf eine Flicheneinheit (Pruppacher und Klett 1978):

1
FES = Zaiéi(NiS — N3J). (4.2)

Hierbei bedeuten:
N; Molekiilzahldichte des Gases i iiber der Grenzfliche in m 3,
N3 Séattigungsmolekiilzahldichte des Gases ¢ beziiglich der

Grenzfliche in m~3,
G mittlere Molekiilgeschwindigkeit in m s},
o Massenakkomodationskoeffizient der Substanz i.
Mit:

N£Y
Vi = Q4 (1 - N—Zi> (4.3)

folgt aus Gleichung (4.2):
1
Fgas == _’YiEiNiS (44)

net_4

v wird als Reaktionswahrscheinlichkeit bezeichnet und kann nach Erreichen eines

stationéiren Zustands mit FS, = const. interpretiert werden als der Bruchteil der
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auf das Partikel treffenden Gasmolekiile, die vom Partikel absorbiert und chemisch
transformiert werden. (Schwartz 1986). Diese Gréfie muss in Laborexperimenten
bestimmt werden. Fiir die Anzahl der an der Oberfliche eines Aerosolteilchens mit

Radius r pro Zeiteinheit umgesetzten Molekiile des Gases ¢ Z; yin gilt:
Zixin = T8 N; (4.5)

Gleichung (4.5) lasst sich auf eine Population sphérischer Aerosolpartikel iibertra-

gen. Ist die Oberflichendichte S einer Aerosolverteilung bekannt, bezeichnet

1
Rixin = Z%’EiSNiS (4.6)
die Anzahl der pro Zeit- und Gasvolumeneinheit an der Aerosoloberfliche chemisch
umgesetzten Molekiile des Gases ¢. Die Reaktionskonstante k; fiir die heterogene

Transformation des Gases ¢ ergibt sich somit zu:

1

Bei der Behandlung von heterogenen Reaktionen in grofiskaligen Atmosphéirenmo-
dellen ergibt sich hdufig das Problem, dass die lokale Konzentration N;s nicht exakt
bekannt ist und durch die makroskopische Gasphasenkonzentration N;j; approxi-

miert werden muss. Gleichung (4.6) wird also gendhert durch
Ri,kin ~ kzNzM (48)

Diese Betrachtung ist eine gute Nidherung fiir grole Knudsenzahlen. Ist die mittlere
freie Weglénge jedoch klein verglichen mit der Partikelgrofle, ergeben sich Abwei-
chungen. In diesem Fall kann ;g5 wesentlich kleiner sein als N;3;. Um das Partikel
bildet sich ein Konzentrationsgradient, der einen diffusiven, zum Partikel gerichteten
Gasflu} hervorruft. Die dann adidquate Formulierung wird im nichsten Abschnitt

erlautert.

Der diffusive Fluf}

Gleichung (4.8) ist nur anwendbar, wenn die Gasphasenkonzentration des zum Aero-
solpartikel fliefenden Gases ¢ in der Umgebung des Partikels nur unwesentlich durch
die Anwesenheit des Partikels modifiziert wird. Dies trifft fiir grofle Knudsenzahlen
zu (Fuchs und Sutugin 1971).

Eine analytische Losung fiir kleine Knudsenzahlen wurde von Maxwell (1877) be-

schrieben. Der diffusive Fluss von Gasmolekiilen Z; 4i¢ auf die Aerosoloberfldche eines
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sich in einem unendlich ausgedehnten Gasvolumen befindlichen einzelnen sphéri-

schen Partikels ergibt sich im stationdren Zustand als:

Zi,diﬁ' = 471'7"Dm' (Nz - Nz ) . (49)
Hierbei bedeuten:
D,; Diffusionskoeffizient der Substanz 7 in der Gasphase in m?s !,
Ni Molekiilzahldichte des Gases ¢ in unendlich grofler Entfernung
zum Aerosolpartikel in m=3,
r Radius des Aerosolpartikels,
Z; ait Anzahl der Molekiile 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 Partikeloberfliche oder im Partikel an der Partikeloberfliche verschwinden, d.h.
N;s = 0. Wird die Konzentration N;s, mit der makroskopischen (Gaskonzentration

Ninr gleichgesetzt, folgt (Lovejoy und Hansen 1995):

Zi it = 4mrDyi N (4.10)

Flusskorrektur

Die Gleichungen (4.5) und (4.10) beschreiben zwei Extremfélle. In der Literatur
werden verschiedene Vorgehensweisen beschrieben, wie die Formulierungen fiir kleine
und groBe Knudsenzahlen gekoppelt werden kénnen, um den Ubergangsbereich zu
beschreiben. Fuchs und Sutugin (1971) ermittelten ein Verfahren fiir die Absorption
von Neutronen von einem sphérischen Schwarzkorper. Dieses Verfahren kann auf die
Wechselwirkung von atmosphérischen Spurengasen mit Aerosolpartikeln iibertragen
werden. Nach Lovejoy und Hansen (1995) gilt fiir die Anzahl von Molekiilen des

Gases i, die pro Zeiteinheit an der Oberfliche eines sphirischen Partikels umgesetzt

werden:
Z; = viwr?ENins - [1 + 78 (Kn)] 71» (4.11)
0,75+ 0,283Kn
K _ ? 4.12
B (Kn) Kn(Kn+1). (4.12)

Fiir Kn — oo geht Gleichung (4.11) in Gleichung (4.5) iiber. Im Fall Kn — 0 ergibt

sich mit ) )
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Gleichung (4.10) (Seinfeld 1986). A; ist die mittlere freie Weglidnge der Molekiile des

Gases 1.

Aus Gleichung (4.7) fiir die Reaktionskonstante fiir die Betrachtung einer ganzen

Aerosolpopulation wird somit:
k?orr = kz ' fkorr (414)

mit
frore = [1+ 78 (Kn)] ™. (4.15)

Der Korrekturfaktor fyo;, bewirkt, dass Gleichung (4.7) auch fiir kleine Knudsenzah-
len angewendet werden kann. Wie im folgenden Abschnitt 4.2 gezeigt werden wird,
ist im Einzelfall also, zu testen, ob fiir die gegebenen Verhéltnisse die Korrektur fyor:

beriicksichtigt werden muss oder vernachléssigt werden kann.

4.2 Hydrolyse von N;O; an fliissigen Aerosolpar-
tikeln

Eine der Oberflichenreaktionen, von der man einen signifikanten Einflufi auf die
Gasphase vermutet, ist die heterogene Hydrolyse von N2Ojs (Schurath 1999). Unter
Hydrolyse versteht man allgemein die Zerlegung einer Substanz durch Reaktion mit
Wasser (R6mpp 1999). Bei der heterogenen Hydrolyse von NyOjs entsteht aus dieser
Reaktion an der Oberfliche von fliissigen Aerosolpartikeln HNOj. Dies bedeutet,
dass diese Reaktion in den Stickoxidhaushalt der Troposphire eingreift. Nun ist seit
langem bekannt, dafl die troposphérische Chemie auf nichtlineare Weise vom Ange-
bot der Stickoxide (NO + NOy = NOy) abhéngt (Ehhalt und Drummond 1982). Die
Stickoxide kontrollieren das Angebot der Peroxiradikale HO, und damit die Produk-
tion von Photooxidantien wie z.B. Ozon. Es stellt sich also die Frage, wie bedeutend
der Einfluss der Hydrolyse von NyOj fiir die Vorgédnge der troposphérischen Chemie

ist. Dieser Frage wird im Folgenden nachgegangen.

Zunichst werden die beteiligten Reaktionsmechanismen erldutert. Danach werden
die Vorgehensweise der hier durchgefiihrten Untersuchung und abschlielend die Er-

gebnisse dargestellt.

Der wichtigste Reaktionsweg, auf dem NO, tagsiiber aus der Atmosphére entfernt
wird, ist die Bildung von HNOj; aus der Reaktion von NO, mit OH. M bezeichnet
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dabei einen zur Energie- und Impulserhaltung notwendigen, nicht reaktiven Stof3-
partner (z.B. Stickstoff):

Wihrend der Nachtstunden, wenn kein OH vorhanden ist, gewinnen andere Reak-
tionen an Bedeutung. Charakteristisch fiir die néchtliche Chemie ist die Entstehung
von NOj aus der Reaktion von NO,; und Oj. Tagsiiber liegt NO3 nur in verschwin-
dend geringen Konzentrationen vor, weil es sehr schnell photolysiert wird. Nachts
reagiert es weiter mit NO, und bildet schliefflich NoOs. N5Ogs unterliegt seinerseits
einem thermischen Zerfall und bildet wieder NO, und NOj3. Weiterhin wird NOj;
durch Reaktion mit Kohlenwasserstoffverbindungen (VOC) abgebaut.

NO;+03 — NO;3+ O: (4.17)
NO3;+ NO, —3 N»Os (4.18)
N,Os — NOs3+ NO, (4.19)

NO; +VOC — Produkte (4.20)

Wiéhrend die Reaktion von N5Og mit Wasserdampf in der Gasphase sehr langsam
ablduft, vermutet man einen betrichtlichen Verlust von N»Ogs an der Oberfliche von
fliissigen Aerosolpartikeln (Platt et al. 1984). Damit stellt die heterogene Hydrolyse
von N,Oj5 einen weiteren Abbaupfad fiir die Stickoxide in der Atmosphéare dar, da

das gebildete HNOj letztendlich der trockenen oder nassen Deposition unterliegt.

aerosol

Die Reaktionswahrscheinlichkeit yy,0, fiir diese Reaktion wurde fiir Oberflichen
von verschiedenen wéssrigen Losungen 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). Fiir die meisten Losungen bewegt sich der Wert
fiir yn,0, in der Grofienordnung von einigen 1072, Mentel et al. (1999) geben einen
Wert von yn,0, = 0,02 an, wobei sich dieser Wert fiir nitrathaltige Losungen weiter

um eine Groéflenordnung verringert.

Die Reaktionskonstante von Reaktion (4.21) wird folgendermaflen parametrisiert

und wird im Folgenden mit P1 abgekiirzt:

1
kN205 - Z ' EN205 * YN205 ° Sa (4-22)
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wobei €n,0, die mittlere molekulare Geschwindigkeit von N2Os und S die Ober-
flichendichte des Aerosols ist. Eine Korrektur nach Fuchs und Sugutin (Gl. (4.14))
wird nicht vorgenommen, da die Abschétzung zeigt, dass der Fehler bei einem 7y, o0,
von 0,02 fiir Partikel von einem Durchmesser der Gréflenordnung d, = 1 pm im
Bereich von wenigen Prozent bleibt. Die Vernachléssigung der Korrektur stellt au-
erdem eine Abschédtzung nach oben dar, d.h. der Effekt der Hydrolyse wird auf
keinen Fall unterschétzt.

Um den Nitrateffekt zu beriicksichtigen, wird entsprechend dem Verhéltnis von Ni-

trat zu Sulfat ein gewichtetes v, eingefiihrt:

Ygew = [ =71+ (1= f) 72, (4.23)

m 2—
SOy

02~ tMyor-

mit = 0,02, 75 = 0,002 (Mentel et al. 1999), f = —
S
Mg3- und Myo- sind hierbei die Massendichten von Slflfat und Nitrat im Aerosol.

Die Parametrisierung
1

szos = Z ’ ENzos " Ygew * S, (424)

wird mit P1* bezeichnet. Es werden im Folgenden sowohl Ergebnisse von Simulatio-
nen unter Beriicksichtigung des Nitrateffekts als auch unter Ausschluss des Nitrat-
effekts diskutiert.

Da die meisten bisher existierenden Chemie-Transport-Modelle fiir die regionale Ska-
la bisher nur die Umwandlungen in der Gasphase betrachteten, konnte die N5Os-
Hydrolyse, wenn iiberhaupt, nur sehr grob parametrisiert beriicksichtigt werden.
Basierend auf Messungen von Platt et al. (1984) schlagen Chang et al. (1987) bei-

spielsweise folgende Parametrisierung (P2) vor:

RH\ 28
kx,05 = [600 min - exp (— (2—8> ) +a
1

RH bezeichnet die relative Feuchte in %. kn,o, resultiert in der Einheit min .

_ (4.25)

Diese Parametrisierung basiert auf der Annahme, dass die relative Feuchte mit der
Oberflichendichte des Aerosols korrelliert ist. Chang et al. (1987) benutzen fiir den
Parameter a einen Wert von ¢ = 5 min, was zu einem asymptotischen Wert von
kn,05 von 0,2 min~! fiihrt, wenn die relative Feuchte 60 % iibersteigt. Die Wahl des

Parameters a basiert auf dem damals aktuellen Wert fiir yx,0, = 0,1.

Dentener und Crutzen (1993) untersuchten mit einer vereinfachten Parametrisierung
der globalen Verteilung der Aerosoloberfliche die Bedeutung von Reaktion (4.21) fiir

die globale Skala. Ihre Berechnungen basieren ebenfalls auf einem Wert fiir yx,o0,
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von 0,1 nach Mozurkevich und Calvert (1988). Dentener und Crutzen zeigen in ihrer
Studie, dass die NyOs-Hydrolyse die troposphérische Chemie in der nérdlichen He-
misphére stark beeinflusst und beispielsweise zu einer Reduktion von Ozon von 20 %
im Winter und 13 % im Sommer fiihrt. Ausgehend von diesen Ergebnissen empfehlen

sie die Berticksichtigung der Reaktion in regionalen Sommersmogmodellen.

Die aktuellen Messungen von Wahner et al. (1998) und Mentel et al. (1999) zeigen,
dass der Wert fiir yn,0, nach unten zu korrigieren ist. Ziel der vorliegenden Studie
ist es daher, den Einflul der Hydrolyse von N>Og auf die troposphérische Chemie fiir
den regionalen Bereich und sommerliche Bedingungen systematisch zu untersuchen.
Dabei werden die aktuellen Mefwerte fiir yn,0, beriicksichtigt. Das Modellsystem
KAMM/DRAIS wird dazu eingesetzt, die Verteilung von gastérmigen Spurenstoffen
und Aerosolpartikeln im regionalen Bereich raumlich und zeitlich detailliert aufgelost

zu simulieren.

Die Untersuchung gliedert sich in drei Abschnitte. Um die Effekte, die rein auf
die chemischen Umwandlungen zuriickzufiihren sind, von den Effekten durch den
Transport zu trennen, werden zunidchst Boxmodellrechnungen mit dem Chemie-
mechanismus RADM2 durchgefiihrt. Daran schlieflen sich Simulationen mit einer
eindimensionalen Modellversion von KAMM/DRALIS an, bei denen als zusdtzlicher
Prozef} die vertikale Diffusion hinzukommt. Hierbei wird besonders auf die Analy-
se der sich ergebenden Vertikalprofile verschiedener Spurengaskonzentrationen mit
bzw. ohne Hydrolyse Wert gelegt. Zuletzt wird das Problem anhand einer dreidi-
mensionalen Simulation fiir das Gebiet von Baden-Wiirttemberg untersucht. Hier
kommen als zusitzliche Effekte die Advektion und die rdumlich inhomogene Vertei-

lung der Emissionen hinzu.

4.2.1 Boxmodellsimulationen

Mit dem Boxmodell wurden Simulationen einer Dauer von jeweils vier Tagen durch-
gefithrt. Die Anfangskonzentrationen der chemischen Spezies, der Tagesgang der
Photolyseraten und die Emissionen entsprechen dabei dem Fall PLUME1L des Mo-
dellvergleichs von Kuhn et al. (1998). Temperatur, Feuchte und Druck werden
wahrend 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 verfiigbare Oberfliche des
Aerosols wird bei den Boxmodellliufen fest vorgegeben. Abbildung 4.1 zeigt die

Ozonmaxima des zweiten Tages fiir die durchgefiihrten Simulationen zusammen mit
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Abb. 4.1: Mazimalwerte der Ozonkonzentration in Abhdngigkeit von NOy fir un-
terschiedliche Parametrisierungen der heterogemen Hydrolyse von N2QOs. Die dick

durchgezogene Linie zeigt die Ergebnisse bei Vernachlissigung der Hydrolyse.

den zeitgleich dazugehérenden NO,-Werten. NO, bezeichnet die Summe der re-
aktiven Stickstoffverbindungen in der Troposphére. Ein Referenzfall bei dem der

heterogene Verlust von N,Ojs nicht stattfindet, wird mit drei Szenarien verglichen:

a) Parametrisierung P2 gemif (4.25) mit a = 5 min, d.h. kx,0, = 0,2 min—'.

b) Parametrisierung P1 geméf (4.22), mit S = 600 pm? cm™3.
Dies ergibt ky,o0, = 0,047 min—'.

¢) Parametrisierung P1 gemaf (4.22), mit S = 200 ym? cm™3.
Dies ergibt ky,0, = 0,015 min—'.

Man erkennt in allen vier Fillen, dass die Ozonkonzentration mit steigender NO-
Quellstérke bis zu einem gewissen NOy-Wert zunimmt und danach wieder abfillt.
Das chemische Regime unterhalb und oberhalb dieses Ubergangswerts wird NO,-
limitiert bzw. NO,-iibersittigt genannt (Vogel et al. 1999). Die Ergebnisse zeigen,
dass die Sensitivitdt von Ozon beziiglich der Hydrolyse von NyO5 vom photochemi-

schen Regime abhéngt. Durch diese Reaktion wird dem System NOy entzogen, was
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im NOy-limitierten Fall zu einer Abnahme von Ozon fiihrt, im NO,-iiberséttigten
Fall zu einer Zunahme. Dies entspricht dem nichtlinearen Verhalten des NO-HO,-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 grofle Oberflichen zur Verfiigung
stehen. Insgesamt betrachtet, ist die Sensitivitdt im NOy-liberséttigten Regime am
grofiten. Hier treten im Falle der Parametrisierung P1 nach Gleichung (4.22) mit
der aktuellen Reaktionswahrscheinlichkeit Unterschiede bis zu 70 % auf (Fall b).

Aus den Boxmodelllaufen knnen beziiglich der Ozonkonzentration folgende Schlussfol-

gerungen getroffen werden:

e Im NO,-limitierten Fall fiihrt die heterogene Hydrolyse von N;Ojs zu einer

Abnahme von Ozon. Die relativen Anderungen sind jedoch gering.

e Im NO,-iibersittigten Bereich verursacht die Hydrolyse von N5Oj eine Zunah-
me von Ozon, wobei die Ozonkonzentration in diesem Bereich am sensitivsten

auf die Hydrolyse reagiert.

e Die fiir gewohnlich verwendete Parametrisierung, die auf &lteren Messdaten

von Yn,o, basiert, iiberschédtzt die Wirkung der Hydrolyse von N2Os.

4.2.2 Eindimensionale (1D-) Simulationen

Die Boxmodellrechnungen zeigen den Einfluss der Hydrolyse, wenn ausschlieflich
die chemischen Prozesse beriicksichtigt werden. Um den Einfluss der Reaktion je-
doch moglichst realistisch zu beurteilen, miissen auch die in der Atmosphére vor-
handenen Transportprozesse in die Beurteilung einbezogen werden. Deshalb werden
im néchsten Schritt Modellrechnungen mit einer eindimensionalen Version des Mo-
dellsystems KAMM/DRAIS durchgefiihrt. Hier tritt im Vergleich zu den Boxmo-
dellrechnungen als zuséitzlicher Prozess die turbulente vertikale Durchmischung auf.
Zusétzlich zum Tagesgang variieren die Konzentrationen der Substanzen in der Gas-

und Aerosolphase nun mit der Hohe.

Fiir die 1D-Simulationen wurde die N»,Os- Reaktion in das Aerosolmodul MADE
implemetiert, welches wiederum vollstédndig 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 Hohe variiert. Die Oberflichendich-
te des Aerosols ist nun zeit- und hohenabhingig. Die Gesamtoberfliche des Aerosols
setzt sich aus den Oberflichen des Aitken- und des Akkumulationsmodes zusam-
men. Der Grobpartikelmode bleibt hier aufler Betracht, da der Wassergehalt dieser
Partikel gering ist, was es unwahrscheinlich macht, dass die Hydrolyse von N5Os
stattfindet. Es werden sommerliche, wolkenlose Verhiltnisse betrachtet, die rela-
tive Feuchte betrigt iiber 55 %. Die Emissionen der Gasphasensubstanzen haben
einen Tagesgang und entsprechen den mittleren Bedingungen in Baden-Wiirttem-
berg (Pregger et al. 1999). Da die Boxmodellergebnisse darauf hinweisen, dass der
Einfluss der Hydrolyse vom photochemischen Regime abhingt, werden zwei Emis-
sionsszenarien betrachtet, ein NOy-limitierter und ein NOy-iibersittigter Fall. Fiir
den NOy-iiberséttigten Fall werden die NO-Emissionen des NOy-limitierten Falls

mit dem Faktor 7 multipliziert.

Der Ausgangsfall bezieht sich auf die Simulationen ohne Hydrolyse. Ausgehend da-
von wurden Simulationen mit einem konstanten yn,o0, (Yn,0, = 0,2) und einem
gemifl Gleichung (4.23) gewichteten yn,o0, durchgefiihrt. In allen Féllen wird der
dritte Simulationstag betrachtet, bei dem die Ozonkonzentrationen typische Werte

fiir Sommersmogwetterlagen in Mitteleuropa erreichen.

Vertikalprofile

Zuerst werden die néchtlichen Profile der Spezies untersucht, die bei der N;Os-
Produktion eine Rolle spielen bzw. die direkt von der heterogenen Hydrolyse von
N»Os5 betroffen sind. Die Abbildung 4.2 zeigt Vertikalprofile von NOs, internen Al-
kenen, O3, N3Os, NO3, HNOj3, der Aerosoloberflichendichte und des Nitratgehaltes
im Aerosol um 3:00 MEZ fiir den NO,-iiberséttigten Fall und fiir die einzelnen Be-
handlungen der Hydrolyse (keine Hydrolyse, P1, P1*). Zu diesem Zeitpunkt erreicht
die nichtliche Grenzschicht eine Hohe von 139 m und die Residuumsschicht eine
Hoéhe von 2000 m.

NO,, O3 und NO3 werden als die Vorldufersubstanzen von NoOs und HNOj3 als Pro-
dukt der heterogenen Hydrolyse von NyOjs gezeigt. Die internen Alkene sind Reak-
tionspartner von NO3 und wurden als Reprisentanten fiir die Kohlenwasserstoffver-
bindungen ausgewéhlt, weil die Terpenemissionen, die wihrend der gesamten Nacht
freigesetzt werden, in diese RADM2-Klasse gruppiert werden. Die Oberflichendich-
te des Aerosols bestimmt die Reaktionsrate der Hydrolyse von N,Os und wird des-
halb ebenfalls in Abbildung 4.2 dargestellt. Das Vertikalprofil der Oberflichendichte
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weist gegeniiber den Profilen der Gasphasensubstanzen einen besonderen Verlauf
auf. Maximale Werte werden zum dargestellten Zeitpunkt im oberen Bereich der
Residuumsschicht und nahe dem Erdboden erreicht. Der Grund dafiir ist zunéchst
die Bildung von Ammoniumnitrat, die von der Verfiigbarkeit von NH3 und HNOj,
von der Temperatur und von der relativen Feuchte abhéngt. Niedrige Tempera-
turen und hohe relative Feuchten begiinstigen die Bildung von Ammoniumnitrat.
Auflerdem wird die Oberflache in diesen Schichten erhoht, weil aufgrund der hohen
relativen Feuchten der Wassergehalt des Aerosols ansteigt. In der Abbildung 4.3 sind
die gleichen Profile bis zur Héhe von 500 m zu sehen, um eine bessere Auflésung der
ndchtlichen Grenzschicht zu erhalten. Die Diskussion bezieht sich zunéchst auf die

Simulationen, bei denen der Nitrateffekt berticksichtigt wird.

NO; und interne Alkene. Da die Stickoxide und die internen Alkene nahe am
Erdboden emittiert werden, befindet sich das Konzentrationsmaximum von NO,
und der internen Alkenen ebenfalls nahe am Boden. Die Konzentrationen beider
Substanzen nehmen oberhalb des Maximums mit der Hohe ab, wobei die Abnahme
bei den internen Alkenen schneller erfolgt als bei NO,, da NO, im Gegensatz zu den

internen Alkenen auch chemisch produziert wird.

Ozon. Wihrend der Nacht wird Ozon innerhalb einer relativ flachen Schicht von
150 m abgebaut. Die verminderte vertikale Durchmischung, die Reaktion von Ozon
mit frisch emittiertem NO und die Deposition von Ozon an der Erdoberflache fiihrt
zu einem starken vertikalen Gradienten. Innerhalb der Residuumsschicht existieren

noch hohe Ozonkonzentrationen vom Tag zuvor.

N205 und NOj. Die maximale Konzentration von NOj tritt 139 m iiber Grund,
am Oberrand der néchtlichen Grenzschicht, auf. Maximale Konzentrationen von
N2Os finden sich dagegen in etwa 50 m Hohe. Dariiber nimmt NyOs sehr schnell
ab und behélt ab einer Hohe von 200 m in der gesamten Residuumsschicht nahezu
konstante Werte bei. Demgegeniiber verlauft die Abnahme der NO3-Konzentration
langsam mit der Hohe. Um dieses Verhalten zu erkldren, miissen die Beitrdge der
Reaktionen, die an der NyOgs — NO3-Chemie beteiligt sind, quantifiziert werden. Zu
diesem Zweck werden in Abbildung 4.4 die Vertikalprofile von (a) NOs, von (b) der
chemischen Produktion von NOjz durch die Reaktion von Oz mit NOy (Reaktion
(4.17)), (c) vom Verlust von NO3 durch Reaktion mit VOC, (d) von der chemischen
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Produktion von NOj aufgrund der Reaktionen (4.18) und (4.19) und (e) der Re-
aktionsrate der heterogenen Hydrolyse dargestellt. Der Verlust von NOj3 durch die
Reaktionen (4.18) und (4.19) (d.h. negative Werte in Abb. 4.4d) bedeutet eine ent-
sprechende Produktion von N»Os. Die Abbildungen 4.4a — 4.4e zeigen jeweils Profile
um 21:00, 00:00 und 3:00 MEZ.

Man erkennt, dass die Produktion von NOj sofort nach Sonnenuntergang beginnt.
Hier treten auch die Maximalwerte der Nettoproduktion von NOj auf. Die hochsten
Werte der NOs-Konzentration werden jedoch erst gegen Mitternacht erreicht, wenn
die Nettoproduktion schon wieder langsam abnimmt. Das NOg, das in den Morgen-
stunden oberhalb der néchtlichen Grenzschicht auftritt, wurde demnach schon vor

Mitternacht produziert.

Innerhalb der néchtlichen Grenzschicht sind folgende Verhéltnisse anzutreffen: Ob-
wohl die NO3-Produktion durch Reaktion (4.17) in der néchtlichen Grenzschicht sehr
effektiv ist, fiihrt der Abbau von NO3 durch VOC und durch NO; zu einer relativ
niedrigen Nettoproduktionsrate, die wihrend der Nacht weiter abnimmt. Die Uber-
lagerung von Produktion und Verlust fiihrt schliefllich dazu, dass sich um 3:00 MEZ
ein Maximum der NOs-Konzentration in einer Hohe von 139 m einstellt. Im weite-
ren Verlauf der Nacht wird die Produktion von NOj; nahe der Erdoberfache weiter
verlangsamt, weil Ozon durch die Reaktion mit NO verbraucht und aulerdem depo-
niert wurde und deshalb nicht mehr als Vorldufersubstanz von NOj zur Verfiigung
steht. Das auffillige Maximum von NO3 am Oberrand der nichtlichen Grenzschicht
steht in guter Ubereinstimmung mit Messungen von v. Friedeburg et al. (2001), die

Messungen von Vertikalprofilen von NOj bei Heidelberg durchfiihrten.

Das Profil von N5Os wird durch den Nettoeffekt 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 N»Os-Konzentration in der Hohe
von 50 m, das im wesentlichen durch die gleichzeitige Verfiigbarkeit von NOy und
NOj; bestimmt wird.

HNOj;. Ebenso wie NOs nimmt auch HNOj3 langsamer mit der Hohe ab als N5 Os.
Im Gegensatz zu NO3 und N5Oj5 ist HNOj jedoch eine Substanz, die hauptséchlich
tagsiiber gebildet wird. In der Residuumsschicht ist deshalb HNO3 vom Vortag vor-
handen. Zusitzlich wird HNO3 auch wihrend der Nacht durch die Reaktion von
NOj3; mit VOC und durch die Reaktion von NO3 und HO, aufgebaut. Die Profi-
le mit Hydrolyse geben zusétzlich den Gewinn von HNOj3; durch den heterogenen

Verlust von NyO5 wieder.
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(rechts), Zeitpunkt: 3. Simulationstag, 3:00 MEZ.

Der Vergleich vom NOy-limitierten Fall (Abb. 4.5) und NO,-iiberséttigten Fall (Abb.
4.3) ergibt, dass die Konzentrationen aller in Abbildung 4.3 gezeigter Substanzen
mit Ausnahme von Ozon bedeutend hohere Werte annehmen als im NO,-limitierten
Fall, da die Stickoxide in groflerer Menge verfiigbar sind. Dies wirkt sich auch auf
die Aerosolphase aus, da sich im NO,-iiberséttigten Fall mehr Nitrat und Wasser
im Aerosol ansammelt und sich damit auch eine gréfiere Aerosoloberflichendichte

ergibt.

Um zu iiberpriifen, inwieweit die Parametrisierungen nach Gleichung (4.24) (P1*)
und nach Gleichung (4.25) (P2) tibereinstimmen, werden in der Abbildung 4.6 die
Vertikalprofile der Reaktionskonstanten ky,o, fiir die beiden Parametrisierungen
gegeniibergestellt. Beziiglich der Parametrisierung nach P2 sind die Profile fiir die
Parameter a = 5 min und @ = 17 min dargestellt. Das auffillige Minimum in den
Profilen fiir die Parametrisierung P2 ist auf das Vertikalprofil der relativen Feuchte
(Abb. 4.6), die in diesem Fall ja der entscheidende Parameter ist, zuriickzufiihren.
Es wird deutlich, dass fiir den vorliegenden Fall die urspriingliche Parametrisierung
nach Gleichung (4.25) mit a = 5 min stark von der Parametrisierung nach Gleichung
(4.24) abweicht, was zwangsldufig ebenfalls zu Abweichungen in den Stoffumsitzen
flihren muss. Zwar kann versucht werden, durch die Wahl des Parameters a eine

Anpassung der Profile zu erzielen; der Wert des Parameters a wird jedoch von Fall
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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 addquaten Beschreibung der Spurenstoffkonzentrationen fiihrt.

Die Ergebnisse fiir die Ozonprofile am Nachmittag, die in Abbildung 4.7 zu sehen
sind, stimmen qualitativ mit den Ergebnissen der Boxmodellrechnungen iiberein.
Auch bei den 1D-Simulationen zeigt sich also die Abhédngigkeit der Sensitivitat der
Ozonkonzentration beziiglich der NoOs-Hydrolyse vom photochemischen Regime.
Insgesamt sind die Differenzen der Ozonkonzentration im NOy-iibersittigten Be-
reich grofer als im NOy-limitierten Bereich. Jedoch sind Konzentrationunterschiede

generell schwécher ausgeprégt als bei den Boxmodellsimulationen.

Es lassen sich somit folgende Schlussfolgerungen beziiglich des Einflusses der hete-
rogenen Hydrolyse von NyOg treffen:

Wie erwartet, zeigt sich bei NoOs, NO3 und NO; eine Reduktion der Konzentratio-
nen, wenn die Hydrolyse beriicksichtigt wird, wihrend HNOj, die Aerosoloberfliche
und der Nitratgehalt des Aerosols zunehmen. Der Vergleich der einzelnen Profile mit

und ohne Hydrolyse ergibt:

e Die Oberflichendichte des Aerosols und der Nitratgehalt erreichen in der nécht-
lichen Grenzschicht erheblich héhere Werte, wenn die Hydrolyse von N,Os
beriicksichtigt wird. Die Zunahme betrédgt bei der Oberflichendichte ungefahr
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35 %, beim Nitratgehalt 60 %.
e Grofle Differenzen ergeben sich in allen Hohen bei HNO3 (etwa 30 %).

e Der Einfluss auf N3Oj ist in beiden Regimen innerhalb der Grenzschicht be-
trachtlich. Mit Hydrolyse ergibt sich etwa 50 % weniger N5Os.

e Ebenso wird die Konzentration von NOj entscheidend durch die Hydrolyse
modifiziert. Mit Hydrolyse wird die NOs-Konzentration um etwa 30 % ver-
mindert. Dies ist fiir die nédchtliche Chemie und den Abbau der VOC von

besonderer Bedeutung.

e Demgegeniiber — und im Vergleich zu den Boxmodellrechnungen — zeigt die
Ozonkonzentration nur eine geringe Sensitivitdt. Dies ist dadurch erkldrbar,
dass wegen der Variabilitdt in der Vertikalen und dem Tagesgang das Ange-
bot an Aerosoloberfliche und N,Os rdumlich und zeitlich nicht optimal zu-
sammentreffen. Die Effizienz der Reaktion ist also bei den eindimensionalen

Simulationen gegeniiber den Boxmodellrechnungen stark reduziert.

e Der Vergleich der Rechnungen mit und ohne Nitrateffekt zeigt, dass die Dif-
ferenzen im NO,-limitierten Bereich klein sind, wenn der Nitrateffekt ver-
nachléssigt wird. Im NOy-iiberséttigen Regime werden bei NOj, NyO5 und
HNOj; grofle Differenzen erreicht.

Obwohl die Auswirkungen der Hydrolyse von N2Ojs auf Ozon, einem Produkt der
Photochemie, nur klein sind, zeigt sich, dass diese Reaktion fiir andere Substanzen
und vor allem fiir die néchtliche Chemie durchaus von Bedeutung ist. Die Konzen-
trationen von HNOj3; werden modifiziert und damit der Nitratgehalt des Aerosols.
Ein grofler Effekt ist bei den Konzentrationen von NOj zu verzeichnen, was sich
wiederum auf die Radikalchemie in der Nacht auswirkt. Dies ist besonders fiir den
Abbau der biogenen VOC wichtig, da sie im Gegensatz zu den anthropogenen VOC

wéahrend der ganzen Nacht emittiert werden koénnen.

4.2.3 Dreidimensionale (3D-) Simulationen

Im néchsten Schritt wird der Einflufl der Hydrolyse von N,Og anhand von dreidimen-
sionalen Simulationen untersucht. Damit wird auch der horizontale Transport und
die rdumliche Variation der Emissionen mitberiicksichtigt. Das ausgewihlte Modell-

gebiet umfasst Stidwestdeutschland und angrenzende Regionen in Frankreich und
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der Schweiz. Es deckt ein Gebiet von 248 x 248 km? ab. Der Vorteil bei der Wahl
dieses Modellgebiets liegt darin, dass detaillierte Informationen beziiglich der Einga-
bedaten, wie der Emissionsdaten (Pregger et al. 1999) und der Landnutzungsdaten
(Parlow et al. 1995), vorliegen. Die Geldndehéhe variiert von 110 m im Rheintal
bis zu 1500 m im siidlichen Schwarzwald und in den Vogesen. Die horizontale Ma-
schenweite betrigt 4 x 4 km?. Die vertikale Maschenweite schwankt zwischen 20 m
in Bodenndhe und einigen 100 m am Oberrand des Modellgebiets, welches in 8 km
Hohe liegt.

Die Abbildungen 4.8 und 4.9 zeigen die Verteilungen der Emissionen von SOy, NO,,
NH; und der Gesamtsumme der VOC (biogen und anthropogen) um 8:00 MEZ
(Pregger et al. 1999). Die Werte beziehen sich dabei auf eine Fliche von 4 x 4 km?.
Wiéhrend die Emissionen von SO, und NO, die Lage der Ballungsgebiete und der
Verkehrswege widerspiegeln, liegen hohe NHs-Emissionen in den ldndlichen Regionen
des Modellgebiets vor. Es wird eine sommerliche Wetterlage mit einer 6stlichen An-
stromung betrachtet. Die Windgeschwindigkeit des geostrophischen Windes betrigt
5 ms~!. Das Windfeld in Bodenniihe wird stark von der Orografie und den daraus
resultierenden Sekundirzirkulationen an den Gebirgshéngen beeinflusst. Besonders
macht sich der kanalisierende Effekt des Rheintals bemerkbar (Abb. 4.10). Dieses
Phénomen wurde bei dem Experiment MESOKLIP Vogel et al. (1987) untersucht
und bei Adrian (1994) theoretisch behandelt.

Die solare Einstrahlung und die Photolyseraten sind fiir den 3. Juli berechnet. Die
Maximaltemperatur im Rheintal erreicht ungefdhr 28 °C. 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 N2Oj stattfindet. Damit verglichen wird eine Rechnung, bei der die Hydrolyse
mit Nitrateffekt beriicksichtigt ist. Analog zu Kapitel 4.2.2 werden zuerst die Ho-
rizontalverteilungen einiger ausgewéhlter Spezies um 3:00 MEZ dargestellt. Dabei
wird jeweils die Hohe ausgewéhlt, 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 N5O5 und die Verteilung der
Oberflichendichte des Aerosols fiir ca. 150 m iiber Grund fiir den Basisfall. Die
Konzentrationen von N5Og variieren zwischen 0,15 ppb in ldndlichen Regionen und
2,6 ppb zwischen Mannheim und Saarbriicken. Die Oberflichendichte des Aerosols

variiert in dieser Schicht zwischen 190 ym?cm~2 und 380 pm?cm™3. Die héchsten
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Abb. 4.10: Horizontalverteilung des Windfelds, 20 m iber Grund, 14:00 MEZ.

Werte treten im siidwestlichen Teil des Modellgebiets auf, wo héhere Ammoniumni-
tratwerte vorzufinden sind. Der Vergleich der Strukturen der NyOs-Verteilung und
der Verteilung der Oberflichendichte zeigt dhnlich wie bei den eindimensionalen
Simulationen, dass die Maximalwerte beider Groéflen nicht unbedingt rdumlich zu-

sammenfallen miissen.

Die Horizontalverteilung der Konzentrationen von NOj in 350 m iiber Grund und die
Differenz der Konzentrationen zwischen Basisfall und dem Fall mit Berticksichtigung
der Hydrolyse ist in der Abbildung 4.12 dargestellt. Die Verteilung von NOj3 zeigt
dahnliche rdumliche Strukturen wie die von NyOs. Es werden im Basisfall zwischen
Mannheim und Saarbriicken Maximalwerte der NO3-Konzentration von 0,5 ppb er-
reicht. Aus dem Horizontalschnitt der Differenzen in Abbildung 4.12 (unten) geht
hervor, dass die Konzentrationen von NOj durch die Beriicksichtigung der Hydrolyse

stark abnehmen. Die Differenzen sind offensichtlich in solchen Gebieten am hochsten,
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Abb. 4.11: Horizontalverteilung von NoOs in ppb (oben) und der Oberflichendichte
des Aerosols in pm? cm ™3 (unten), 150 m iber Grund, 3:00 MEZ.
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in denen die NO3-Konzentration selbst hohe Werte erreicht. Durchschnittlich werden
durch die Beriicksichtigung der Hydrolyse im Modellgebiet die NO3-Konzentrationen
um 70 % reduziert. Da NOj eine wichtige Rolle bei der néchtlichen Chemie spielt
(Geyer et al. 2001), die vergleichbar mit der des OH-Radikals am Tage ist, zeigt dies
die Wichtigkeit einer adiquaten Behandlung der heterogenen Hydrolyse.

Die Abbildung 4.13 zeigt die Horizontalverteilung des Nitratgehaltes des Aerosols
in einer Hohe von 20 m iiber Grund. Hier treten Konzentrationen von 0,6 pgm™3
im westlichen Teil des Modellgebiet und 10,5 ugm™3 im 6stlichen Teil auf. Grofie
Unterschiede ergeben sich, wenn die Hydrolyse mit beriicksichtigt 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 Saarbriicken
(Abb. 4.13 unten). Auch dieses Beispiel zeigt, dass es wichtig ist, die Hydrolyse so
genau wie moglich zu behandeln, um eine moglichst vollstindige Beschreibung der

Spurenstoffe zu erzielen.

Als letztes soll der Effekt der Hydrolyse fiir die Ozonkonzentration am Nachmittag
des dritten Simulationstags untersucht werden. Die Abbildung 4.14 zeigt die Ho-
rizontalverteilung von Ozon im Basisfall und die dazugehorigen Differenzen, wenn
die Hydrolyse beriicksichtigt wird. Dabei wird die Schicht in 20 m iiber Grund und
der Zeitpunkt 14:00 MEZ betrachtet. Die Ozonkonzentration erreicht Maximalwerte
um 120 ppb. Bei Beriicksichtigung der Hydrolyse von NyOs5 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 iiberraschend, dass kein
Vorzeichenwechsel in den Differenzen zu beobachten ist, obwohl bei den Boxmo-
dellrechnungen und bei den eindimensionalen Simulationen eine Abhéngigkeit vom
photochemischen Regime zu verzeichnen war. Auch bei der vorliegenden dreidimen-
sionalen Situation liegen NO,-limitierte neben NO,-iiberséttigten Gebieten vor. Al-
lerdings befindet sich der groflere Teil des Modellgebiets im NO,-limitierten Regime.
Wiéhrend des Tages wird stindig Luft aus den umliegenden, NOy-limitierten Gebie-
ten in die rdumlich begrenzten NOy-iibersittigten Gebieten advehiert. Ein Vorzei-
chenwechsel im Differenzenfeld ist also deshalb nicht zu beobachten, weil horizontale
Transportprozesse die Prozesse, die durch die reine Chemie bedingt sind, iiberlagern.
Dies zeigt, dass fiir eine moglichst realistische Einschitzung des Effekts der Hydro-
lyse von NyOj5 nicht nur die chemischen Prozesse betrachtet werden diirfen, sondern

ebenso der Transport der Spurenstoffe beachtet werden muss.

Insgesamt lassen die Ergebnisse dieser Untersuchung darauf schlieflen, dass die hete-

rogene Hydrolyse von N,Os weniger fiir die Simulation von Ozon bei Sommersmog-
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situationen, sondern vielmehr fiir die Beschreibung von Substanzen, die fiir die
ndchtliche Chemie eine Rolle spielen, wie NOg, sowie fiir HNO3 und den Nitrat-
gehalt des Aerosols von Bedeutung ist. Dafiir ist es notwendig, den zeitlichen und
rdaumlichen Verlauf der heterogenen Hydrolyse von NyOs moglichst genau zu erfas-
sen. Dies ist durch die Parametrisierung P1* nach Gleichung (4.22), die explizit von
der Aerosoloberfliche abhédngt, weitaus besser gewédhrleistet als durch die Parame-
trisierung P2 nach (4.25).



5 Behandlung von Ruf

Zahlreiche atmosphérische Prozesse werden durch die Anwesenheit von Aerosolparti-
keln modifiziert. 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
Grofiteil der gesamten Aerosolmasse dar, der verbleibende wesentliche Teil besteht
aus kohlenstoffhaltigen Spezies, wobei ein nicht zu vernachlédssigender Anteil der Par-
tikelmasse immer noch unbekannt ist. Kohlenstoff kann als organischer Kohlenstoff
oder als elementarer Kohlenstoff (,Ruf}*) vorliegen. Beide Bezeichnungen reprisen-
tieren komplexe Stoffgruppen. Bei organischen Kohlenstoffverbindungen handelt es
sich um eine Vielfalt von Substanzen, bei der ein Grof3teil noch nicht identifiziert
ist. Selbst elementarer Kohlenstoff enthélt 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 Kohlenstoff
ist der relative Kohlenstoffgehalt. Im atmosphérischen Aerosol ist in der Hauptsa-
che elementarer Kohlenstoff fiir die Absorption von sichtbarem Licht verantwortlich
(Horvath 1995b). Dies ist fiir die Klimawirksamkeit des Aerosols von Bedeutung, da
die blofle Streuung des Sonnenlichts eine Abkiihlung der Atmosphére, die Absorpti-
on der solaren Strahlung durch Ruf} jedoch eine Erwérmung bewirkt (Grafl 1999).
Die Groéflenordnung dieser Effekte hingt — unter anderem — von der Grofle der Ae-
rosolpartikel ab, und die Absorption durch Rufl kann verstirkt werden, wenn die
Rufteilchen in nichtabsorbierenden Teilchen eingebettet sind. Auf dieses Verhalten

wird in Kapitel 6 eingegangen.

Die Quelle fiir Ruf} ist die unvollstédndige Verbrennung von kohlenstoffhaltigem Ma-
terial. Aufler der natiirlichen Verbrennung von Biomasse sind damit alle Quellen
fiir Ruf8 anthropogen. Wahrend die Verbrennung von Biomasse in den Tropen und
auf der Siidhemisphére die dominante Quelle ist (Cooke und Wilson 1996, Hansen
et al. 1988), spielt die Verbrennung von fossilen Brennstoffen in Stddten besonders
auf der Nordhalbkugel die wichtigere Rolle. Eine Studie von Hamilton und Mansfield
(1991) zeigt dariiber hinaus, dass in vielen européischen Stidten iiber 90 % des ele-

mentaren Kohlenstoffs den Verkehrsemissionen zuzuschreiben ist. Besonders Diesel-
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fahrzeuge gelten als Ruflemittenten (Watson et al. 1994). Das Konzentrationsniveau
von Rufl bewegt sich um einige hundert Nanogramm pro Kubikmeter in Reinluft-
gebieten (Hansen et al. 1988, Heintzenberg 1988) bis zu mehreren Mikrogramm pro
Kubikmetern in stidtischen Regionen (Wolff et al. 1981, Brémond et al. 1989).

Da Ruf} in der Atmosphére nicht chemisch abgebaut wird, sind seine einzigen Senken
die trockene und die nasse Deposition. Die Groflenverteilung der Ruflpartikel hat ihr
Maximum im Akkumulationsbereich, daher sind die Depositionsgeschwindigkeiten
fiir trockene Deposition klein (Ogren et al. 1984). Rufipartikel kénnen damit hohe
Lebensdauern erreichen und dementsprechend weit transportiert werden. Wahrend
Messungen zeigen, dass frisch emittierte Dieselrufipartikel hydrophob sind und da-
mit als Wolkenkondensationskerne nur schlecht geeignet sind, geht aus Feldstudien
hervor, dass sich die hygroskopischen Eigenschaften von Ruflpartikeln durch einen
Alterungsprozess dndern (Weingartner et al. 1997) und den Ruf in eine interne
Mischung tiberfiihren kénnen (Hughes et al. 2000). Dieser Alterungsprozess ist in

vielfacher Hinsicht von Bedeutung:

Die hygroskopischen Eigenschaften der Partikel bestimmen ihr Gréflenwachstum,
wenn sie hohen relativen Feuchten ausgesetzt sind. Dies wirkt sich unmittelbar auf
die optischen Eigenschaften des Aerosols aus. Hinel (1976) und spiter auch Pilinis
et al. (1995) zeigen, dass die optischen Eigenschaften extrem von der Wasseraufnah-
me abhédngen. Eine weitere Modifikation der optischen Eigenschaften ergibt sich,
wenn Rufipartikel mit einer Hiille aus loslichen Substanzen umgeben werden. Da-
durch erhoht sich die Absorption bezogen auf die Rufimasse (Fuller et al. 1999).
Dieser Prozess hat eine Abnahme der Wolkenalbedo zur Folge. Andererseits ist auch
eine Zunahme der Wolkenalbedo denkbar, indem gealterte Rufipartikel ebenfalls
als Wolkenkondensationskeime wirksam werden konnen und damit das Spektrum
der Wolkentropfen zu kleineren Durchmessern verschoben wird. Der tatséchlich ein-
tretende Effekt hdngt vom Einzelfall ab. Beide Prozesse beeinflussen den Energie-
haushalt der Atmosphire sowie die Sichtweite. Auflerdem sind die hygroskopischen
Eigenschaften von Partikeln wichtig fiir ihr chemisches Verhalten bei Oberflichen-
reaktionen und bestimmen letztendlich die Lebensdauer der Partikel (Dlugi 1989).

Mit dem Alterungsprozess dndert sich auch die Morphologie der Rufipartikel (Colbeck
et al. 1990). Frische Ruflpartikel weisen eine fraktale Struktur auf. Werden die Ruf}-
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 Rufiparti-

kel fithren kénnen. Eine Moglichkeit stellt die Koagulation dar. Sie iiberfiihrt das
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urspriinglich extern gemischte Aerosol in eine interne Mischung. Der Ruf liegt dann
zusammen mit verschiedenen Salzen wie z.B. Ammoniumsulfat im selben Partikel
vor. Ebenso kann Kondensation von gasférmigen, hydrophilen Substanzen auf der
RuBloberfliche die Hygroskopizitéit der Rufipartikel &ndern (Weingartner et al. 1997).
Eine weitere Moglichkeit sind photochemische Reaktionen an der Oberfliche der
Rufipartikel (Kotzick und Niefner 1999).

Es existieren mehrere Studien, die den Mischungsprozess von Rufl und 16slichem
Aerosol bzw. dessen Auswirkungen auf die optischen Eigenschaften und die Hy-
groskopizitdt untersuchen. Stroem et al. (1992) berechnen mit einem sektionalen
Modell die Entwicklung des Mischungsvorgangs von 16slichen und unl6slichen Par-
tikeln aufgrund von Brownscher Koagulation und vergleichen ihre Ergebnisse mit
Messungen von Okada (1985). Fassi-Fihri et al. (1997) untersuchen das Altern von
Ruflpartikeln 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 Ansétzen den Alte-
rungsprozess zu beriicksichtigen, 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-GCMM Modellsystem von Jacobson (2001b) beriicksichtigt. Auch Jacobson
(2001b) untersucht den Strahlungsantrieb auf globaler Skala durch Rufipartikel.

Im Folgenden wird ausgefiihrt, wie das Aerosolmodul MADE um die Substanz Ruf}
erweitert wird. Um das troposphérische Aerosol in der regionalen Skala moglichst
gut zu beschreiben, wird dabei darauf Wert gelegt, die Information iiber den Mi-
schungszustand von Rufl mitzufiihren und den Alterungsprozess von Ruf} zu pa-
rametrisieren. Basierend auf Simulationen mit dem so erweiterten Modellsystem,
wird anschlieflend 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 Ruf

Im Rahmen des Aerosolmoduls MADE erfordert die Einfiihrung der zusitzlichen
Spezies Rufl und die Beriicksichtigung des Alterungsprozesses von Ruf§ die Verwen-
dung von drei zusétzlichen Moden. Ziel der Modellerweiterung ist es, die Informa-
tion iiber den Mischungszustand von Rufl mitzufiihren, um die realen Verhéltnisse
moglichst genau wiederzugeben. Die gesamte Groflenverteilung des feinen Aerosols
wird jetzt also durch insgesamt fiinf Unterverteilungen reprisentiert. Der Grobparti-
kelmode wird im Folgenden nicht betrachtet. Die beiden schon vorhandenen Moden
i und j bleiben den ruf)freien Partikeln vorbehalten und werden im Folgenden mit i¢
und j¢ bezeichnet. Ein zusétzlicher Mode s wird eingefiihrt, der die reinen Rufipar-
tikel représentiert. Diese drei Moden sollen durch Koagulation miteinander wech-
selwirken kénnen. Durch Koagulation von Rufipartikeln des Modes s mit Partikeln
aus den Moden i¢ und j¢ bilden sich also Mischpartikel, die sowohl Ruf} als auch die
16slichen Bestandteile der Moden if und j¢ enthalten. Fiir diese Mischpartikel werden
zwei weitere Moden i. und j. definiert, deren Partikel wiederum mit den Partikeln
der vorher genannten Moden koagulieren konnen. Abbildung 5.1 stellt skizzenhaft
die nun vorhandenen Teilchensorten dar. Tabelle 5.1 fiihrt die Zusammensetzung
der einzelnen Moden des erweiterten Modells auf, wobei auf den Grobpartikelmode

an dieser Stelle verzichtet wird.

Koagulation von Rufl mit Partikeln aus den Moden ig, j¢, i. und j. stellt damit eine
Moéglichkeit dar, wie Ruf} in die interne Mischung iiberfiihrt 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-

W X L
@@ :.0 ®®@
N

ruBfreie Partikel reine RuRpartikel ruBenthaltende Partikel
Moden ig+j; Mode s Moden i +j,

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 | SO~  NHj NO3 Wasser Ruf3
ir X X X X

Je X X X X

ic X X X X

Je X X X X

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.

i Js ic Je S
if if jf ic jc ic
jf jf jc jc jc
ic ic jc ic
Je Je Je
S S

le Koagulation das neuentstandene Teilchen dem Mode mit dem grofleren Median-
durchmesser zugerechnet wird. Die neuentstehenden Teilchen bei der Koagulation
von ruflfreien und ruflhaltigen Partikeln bzw. Ruflpartikeln bedeuten einen Gewinn
fiir die ruBhaltigen Moden. Da die Wechselwirkungen zwischen allen fiinf Moden
beriicksichtigt werden miissen, ist die Berechnung von 15 Koagulationskoeffizienten
notwendig.

Als weiterer Prozess trigt die Kondensation von Sulfat auf den Ruflpartikeln zu
dem Ubergang des Ruf in die interne Mischung bei. Die Kondensation von H,SO4
auf den Rufipartikeln abhingig von der Groflenverteilung 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 fiinf Moden verteilt. Wenn die Massendichte von Sulfat im externen Rufimode

s eine definierte Schranke € iiberschreitet, wird das dritte und das nullte Moment
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der RuBverteilung den gemischten Moden i, und j. zugeordnet. Dafiir werden die
Durchmesser d 3, dco berechnet, bei der das dritte Moment bzw. die Anzahldichte
des Modes i gleich der des Modes j, ist. Uber Gleichung (5.1) lasst sich bestimmen,
welcher Anteil des nullten und des dritten Moments der Ruflverteilung oberhalb und
unterhalb der entsprechenden Durchmesser d. s und d.o liegt. Der Anteil f(d,) der
Lognormalverteilung unterhalb eines beliebigen Durchmessers d, lasst sich berech-
nen durch (Seinfeld 1986):

F(d) = % <1 + erf (%)) (5.1)

Dabei bezeichnet erf(z) die Gaufi’sche Verteilungsfunktion. Der Anteil unterhalb
des Durchmessers d. 3 bzw. d.p wird dem Mode i, zugerechnet, der Anteil oberhalb

entsprechend dem Mode j..

Als Schranke wird, einer Abschédtzung gemifi Weingartner et al. (1997) entspre-
chend, ¢ = 5% definiert. Die Ergebnisse ihrer Messungen zeigen, dass hydrophobe
Ruflteilchen ihre hygroskopischen Eigenschaften erst d&ndern, wenn eine bestimmte
Mindestmasse von l6slichen Substanzen auf den Ruflpartikeln vorhanden ist. Die
Alterung von Rufl durch photochemische Prozesse wird im Rahmen dieser Arbeit

nicht weiter beriicksichtigt.

Die Bilanzgleichungen fiir das nullte Moment und die Massendichten lauten fiir das
erweiterte Modellsystem wie folgt (Die Terme, die in Gleichung (3.22) und (3.25)

den Transport beschreiben, werden an dieser Stelle nicht aufgefiihrt.):

0
aMo,if = —Cao,z‘fz‘f - Cao,z'fjf - Cao,ific
- Ca,()’ifjc — Cagvifs + Nug (52&)
0
5 Mo; = —Caojps; — Caoggic — Canigge — Caogjys (5.2b)
0
aMgvic = —Cag,icic - Cag,icjc - Caovicjf + Cao,ifs (52C)
0
5 Mose = —Caoeje + Cao i, + Caogys (5.2d)
0
EMO’S = —Cagss — Cag,i;s — Cagjys — Cagis — Cagjs (5.2e)

Bei den Massendichten muss in den Moden i, und j. aufler der Massendichte von
Sulfat auch die eingemischte Massendichte von Rufl m,; und m, ; prognostisch
behandelt werden. Wie in Gleichung (3.28) schon eingefiihrt, bezeichnet der Aus-

druck Cag g 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 fiir den Massentransfer umgerechnet wird. Unter Benut-
zung dieser Notation lassen sich die Gleichungen fiir die Massendichten von Sulfat

und Ruf folgendermaflen schreiben:

0 Msulf,;
g sty = (Cas,iyj; + Caggiyg, + Casipi, + Cagjiys) TZ:
+ Com,i; + Nup, (5.3a)
0 msulf,jf
Emsulf,jf == (Ca3,jfjc + Ca’3vjfic + Ca‘3aif5) Ms,jf
Mgulf,;
+ Cag,j,———L + Cop 5.3b
3,ifif MB,if m,jf ( )
0 Mgulf i Msulf,i.
éfmmMCZ(Cauﬂc+(h&wQ iZ;f_(CaWda+CaMd» iZ;
+ Com,ic (5 3C)
0 msulf,if Mgulf i,
Emsulf,jc = Cag,ifjcm + (Ca’?’ﬂc]c + Ca‘3,lc1f) M. e
Mesulf,j
+ (Cag j . + Cag j;s + Cagjpi, ) M,
+ Com,jc (53(1)
0 m M i
E”%%:(C%mf+c%mﬂjﬂi_(C%%R+C%%H)M;c
0 mg ms;
—mg;, = (Cags;, + Ca — + (Cag ;. + Cag;,; <
at $,Jc ( 375.7f 37'5-70) M375 ( 377"3]‘3 S’ZC]f) ‘2\4'371,c
0

ms = — (Cag,sif + Ca.3vsic + Cag,s]-f + Ca3vsjc) (536)

9 M
Bt M3,s
Hierbei bedeuten:

Msulf,i;, Msulf,jp> Msulfic, Msulf,j, die Massendichte von Sulfat in den Moden i, jg, i,

je in pgm=?3,

M i,y M j. die Massendichte von Rufl in den Moden i, j. in
pgm-?,
ms die Massendichte von Rufl pro Volumeneinheit im

Mode s in ugm=3,
Cag die Transferrate vom dritten Moment des Modes k

durch Koagulation der Moden k& und [ und
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Com,i Py Com,j 4 Com,i., Copj,, die lokalzeitliche Anderung der Massendichten von
Sulfat in den Moden i, jg, ic, jo durch Kondensa-

tion von Schwefelsiure.

5.2 Ergebnisse von eindimensionalen (1D-) Simu-

lationen

Bevor das erweiterte Modellsystem in einer dreidimensionalen Simulation fiir das Ge-
biet von Baden-Wiirttemberg zur Anwendung kommt, soll anhand eindimensionaler
Rechnungen der Einfluss der Koagulation und der Kondensation fiir den Transfer des
Rufles von externer in interne Mischung diskutiert werden. Die verwendete Modell-
konfiguration entspricht der im Kapitel 4.2.2 beschriebenen, bei der die obengenann-
ten Erweiterungen beziiglich der Behandlung von Rufl vorgenommen wurden. Die
Emissionen von Rufl und der Gasphasensubstanzen (NO,, VOC, SO2, NH3) entspre-
chen mittleren Bedingungen fiir Baden-Wiirttemberg (Pregger et al. 1999). Bei den
Ruflemissionen muss aufler der Quellstirke 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 Quellstirke der Ruflemissionen einen Tagesgang auf.

Die Abbildungen 5.2 bis 5.5 zeigen die Ergebnisse in Form von Zeit-Hohenschnitten,
wenn der Transfer des Rufl von externer in interne Mischung nur durch Koagula-
tion von statten geht. In Abbildung 5.2a ist die zeitliche Entwicklung der Profile
der trockenen Gesamtmassendichte SO~ + NO; + NH{ in den ruffreien Moden
dargestellt. Mit Hilfe der Abbildungen 5.2b und 5.3 sollen an dieser Stelle typi-
sche Merkmale der Zeit-Héhenschnitte der einzelnen Komponenten erldutert wer-
den. Entsprechend seiner Vorldufersubstanz HySO, zeigt Sulfat tagsiiber ein nahezu
hohenkonstantes Profil, wihrend Ammonium und Nitrat mit der Héhe zunehmen.
Dieses unterschiedliche Verhalten liegt darin begriindet, dass die Bildung von Ammo-
niumnitrat reversibel ist und der Bildungsprozess von der Temperatur und der rela-
tiven Feuchte abhingt. Die Bildung ist bei niedrigeren Temperaturen (also grofieren
Hohen) begiinstigt. Durch turbulente Diffusion gelangen NH; und HNOj in hohere
Schichten und bildet dort Ammoniumnitrat. Wird Ammoniumnitrat durch turbu-
lente Diffusion nach unten gemischt, gehen die Substanzen wieder in die Gasphase

iber. Deshalb ergibt sich in der Grenzschicht am Tage kein gutdurchmischtes Profil
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Abb. 5.2: Zeit-Hohenschnitte von (a) trockener Gesamtmassendichte (SOZ_ +
NOj3 + NH{ ) in den Moden i; und j; (links), (b) Massendichte von Sulfat in

den Moden iy und j; (rechts) in pgm=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
3

pgm®.
Die Abbildung 5.4a zeigt die Entwicklung der Teilchenanzahldichte in den rufifreien
Moden. Hier wird deutlich, dass Nukleation am Oberrand der Grenzschicht um
den Mittagstermin stattfindet und die Teilchen anschlieBend durch die turbulente
Diffusion in niedrigere Schichten gemischt werden. Am zweiten Tag findet keine
Partikelneubildung statt, weil die zur Verfiigung 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 iy und j¢ in
em ™3 (links) und (b) Gesamtmassendichte (SO} + NOz; +NH] ) in den Moden i,
und j. in pgm =3 (rechts).

durch die Bildung von Ammoniumnitrat Masse im oberen Teil der Grenzschicht. Dies
ist (wegen hoher relativer Feuchte) ebenfalls am Morgen nahe der Erdoberfliche der
Fall.

Die Abbildungen 5.5a zeigt die Konzentrationsverteilung des reinen, extern gemisch-
ten Rufles. Am Morgen findet man hohe Ruflkonzentrationen nahe dem Erdboden.
Dies ist der Fall, weil die Rufpartikel dort emittiert werden und die vertikale tur-
bulente Durchmischung noch durch die stabile Schichtung unterdriickt ist. Mit an-
steigender Grenzschicht stellt sich ein nahezu héhenkonstantes Profil ein. Der Anteil
vom Gesamtruf}, der sich in interner Mischung befindet (g ), ist in Abbildung 5.5b
dargestellt. g, ist definiert als:

_ msvic + msvjc 5 4
Gint = . ( . )
ms + ms7ic + mshjc

Er variiert sowohl zeitlich als auch mit der Hohe. Generell ist der Anteil des intern
gemischten Rufl an der Gesamtrufimassendichte nahe der Quellen am geringsten.
Hier wird stidndig frischer Ruf} in die Atmosphére eingebracht. In der Nacht kann die
Koagulation in der Residuumsschicht ungestort den Transfer von externer in interne
Mischung vollziehen, so dass sich hier das Maximum des Verhéltnisses ¢, einstellt
und Werte bis 50 % erreicht werden. Mit einsetzender turbulenter Durchmischung
wird am néchsten Morgen frischer Rufl auch in hohere Schichten transportiert, so

dass gt wieder absinkt.

In einer Sensitivitdtsstudie soll nun untersucht werden, inwieweit die fraktale Struk-

tur der Ruflpartikel einen Einfluss auf den Transfer des Rufl von externer in interne
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Abb. 5.5: Wie Abb. 5.2, aber (a) reiner Ruf in ugm 3 (links), (b) Anteil des
Gesamtrufes in interner Mischung qint, nur Koagulation (rechts).

Mischung nehmen kann. Die fraktale Struktur kann beriicksichtigt werden, indem
bei der Berechnung des Koagulationskoeffizienten unterschieden wird zwischen dqui-
valenten Mobilitdtsradius ry, und dem geometrischen Radius R. Die beiden Groflen

sind verkniipft iiber die Beziehung;:
Tme = h(Dy) - R, (5.5)
mit der Nadherung fiir 2(Dy) (Naumann 2001):
h(Dy) = —0,06483 - D? 40,6353 - D; — 0, 4898. (5.6)

Dy ist die fraktale Dimension der Partikel. Fiir ein sphérisches Partikel gilt D; = 3,
fir Dieselrufl Dy = 2 (Naumann 2001). Eine detaillierte Ausfithrung zur Berechnung
der Koagulationskoeffizienten findet sich im Anhang. Abbildung 5.6a zeigt entspre-
chend zu Abbildung 5.5b den Anteil der gesamten Rufimassendichte, der intern
gemischt vorliegt. Man erkennt, dass die Beriicksichtigung der fraktalen Struktur
eine Erhohung des intern gemischten Anteils bewirkt. Im néichsten Schritt wird so-
wohl Koagulation als auch Kondensation zugelassen (Die fraktale Struktur bleibt
hier unberticksichtigt). In diesem Fall wird der Transfer von externer in interne Mi-
schung erheblich beschleunigt (Abb. 5.6b). Der Anteil des Gesamtruf}, der sich in
interner Mischung befindet, betrigt im oberen Teil der Grenzschicht bis zu 100 %.
Nur nahe der Quellen findet sich, bedingt durch stindige Neuemission von frischen

Ruflpartikeln, extern gemischter Rufl in groflerer Menge.
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Abb. 5.6: Wie Abb. 5.2, aber (a) qint, nur Koagulation unter Bericksichtigung der
fraktalen Struktur der Rufpartikel (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 Ruf3
im Rahmen einer dreidimensionalen Simulation fiir das Modellgebiet Baden-Wiirt-
temberg angewendet. Die fraktale Struktur der Ruflpartikel wird hier nicht bertick-
sichtigt. Die meteorologischen Verhéltnisse und die Emissionen der Spurengase sind
dieselben wie bei der dreidimensionalen Simulation in Kapitel 4.2.3. Zusétzlich wer-
den die Emissionsdaten fiir Dieselrul benétigt. Die Abbildung 5.7 zeigt die Ver-
teilung der Emissionen von Dieselruf§ fiir 8:00 MEZ (Pregger et al. 1999). Ahnlich
wie bei den NOy-Emissionen (Abb. 4.8) sind auch hier die Verkehrswege und die
Ballungsgebiete zu erkennen. Wahrend die Quellstirke der Ruflemissionen zeitlich
und rdumlich variiert, werden fiir den Mediandurchmesser und die geometrische
Standardabweichung stets die in Abschnitt 5.2 definierten Werte vorgegeben. (Dies
bezieht sich nur auf die Ruflemissionen. Der Mediandurchmesser des reinen Rufimo-
des bleibt variabel.) In den Abbildungen 5.8 und 5.9 sind die Horizontalverteilungen
von SO,, NH3 und HNOj; dargestellt, die die Vorldufersubstanzen des sekundéren
Aerosols sind. Bei den Konzentrationen von SO, sind deutlich die Abluftfahnen im
Lee der Ballungsgebiete von Karlsruhe, Strasbourg, Mannheim und Saarbriicken
zu erkennen. An einigen Gitterpunkten werden hier Maximalkonzentrationen von
30 ppb erreicht. Im Grof3teil des Modellgebiets liegen die Werte jedoch unterhalb
von 4 ppb.
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Abb. 5.7: Quellstirke der Rufemissionen in kgh ', 8:00 MEZ (Pregger et al.
1999).

Auch die Horizontalverteilung von NH; gibt die Verteilung der Quellen wieder (vgl.
Abb. 4.9) und liegt praktisch nur im siidostlichen Teil des Modellgebiets vor, da
dort die Emissionen freigesetzt werden. Hier werden Konzentrationen von maximal
3,5 ppb erreicht. Im nordwestlichen Teil des Modellgebiets befindet sich NHj3 fast
ausschliefllich als Ammonium in der Partikelphase. HNOj3; weist als eine Substanz,
die durch photochemische Prozesse aus Stickoxiden und dem OH-Radikal gebildet
wird, hohe Konzentrationen in den Abluftfahnen von Saarbriicken 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 Héhe von 20 m iiber Grund. Dabei ist jeweils die
Gesamtmassendichte der jeweiligen Substanz, d.h. die Summe der Massendichten in

den Moden iy, jg, ic und j. dargestellt.

Die Emissionen von SO,, der Vorldufersubstanz von Sulfat, in den Ballungsgebieten
Mannheim /Heidelberg, Karlsruhe und Strasbourg akkumulieren sich im Rheintal in

der herrschenden Nord-Siidstrémung. Dies fiithrt im Rheintal zu den erhéhten Sulfat-
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Abb. 5.8: Horizontalverteilungen von SOy (oben) und N Hs (unten) in ppb, 20 m
tiber Grund, 14:00 MEZ.
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Abb. 5.9: Horizontalverteilung von HNQOs in ppb, 20 m dber Grund, 14:00 MEZ.

konzentrationen gegeniiber dem Umland. Hohe Sulfatkonzentrationen treten jedoch
ebenfalls im siidostlichen Teil des Modellgebiets auf. Insgesamt ist der Gradient der
Sulfatkonzentrationen im Modellgebiet gering. Den Maximalwerten im Rheingra-

3 stehen Minimalwerte im Schwarzwald und den Vogesen von

ben von 8,8 pugm~
5,3 pgm~3 gegeniiber. In grofilen Teilen des Modellgebiets bewegt sich die Sulfat-
konzentration zwischen 6,5 ugm=3 und 7,5 ugm=3. Bei der Interpretation dieser
Ergebnisse ist zu beachten, dass die Konzentrationsverteilung von Sulfat nicht di-
rekt von der SO»-Verteilung abhéingt, sondern von der Verteilung von Schwefelsédure,
die wiederum das Vorhandensein von SO, und OH bedingt. Bei der vorliegenden Si-
mulation sind die OH-Konzentrationen im Lee der Ballungsgebiete, wo deutliche Ab-
luftfahnen von SO, zu erkennen sind, wegen des gleichzeitigen hohen NO,-Angebot
wesentlich geringer als im Umland. Dort sind zwar die SO,-Konzentrationen gerin-
ger, die vorhandenen OH-Konzentrationen fithren dennoch zu einer zum Rheintal
vergleichbaren Sulfatkonzentration. Dieses gegenldufige Verhalten fiithrt 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 siidostlichen Hilfte des Modellgebiets werden
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Abb. 5.10: Horizontalverteilungen von Sulfat (oben) und Ammonium (unten) in
pgm=3, 20 m iber Grund, 14:00 MEZ.
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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 hohere Werte erreicht. Die Ammoniummenge im Rheingraben am
Nachmittag reicht nicht aus, um das vorhandene Sulfat zu neutralisieren. Im Bereich
des Bodensees ist ein auffilliges Maximum der Ammonium- und der Nitratkonzen-
tration zu erkennen. Dies ist mit der Schichtung {iber dem Bodensee zu erkléren.
Uber der Wasseroberfliche bildet sich eine Inversion aus, so dass sich die Spuren-
stoffe in einer diinnen 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 giinstig. 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. Wihrend der Nacht ist
Ammoniumnitratbildung besonders im Siidosten méoglich. Hier werden Nitratkon-

zentrationen von 15 pugm > erreicht (keine Abbildung).

Die Abbildung 5.11 (unten) zeigt, dass die Maximalwerte der Gesamtmassendichte
des Aerosols zum betrachteten Zeitpunkt etwa 13 ugm™3 erreichen. Dabei wird
der Hauptanteil von Sulfat geliefert. Messungen wiahrend der Kampagne LACE 98
1 (Neusiiss et al. 2001), einer Messkampagne, die sich auf die Charakterisierung von
kontinentalem Aerosol konzentriert, bestitigen die Groflenordnung dieses Ergebnis-

Ses.

In Abbildung 5.12 ist der Horizontalschnitt der Ruflverteilung dargestellt. Dabei
wird unterschieden zwischen dem Ruf in externer Mischung und dem Ruf}, der in den
Moden i, und j. in interner Mischung vorliegt. Die Verteilung des extern gemischten
Ruf gibt deutlich die Quellverteilung wieder. Im Lee der Ballungsgebiete und in
groflerer Entfernung von den Autobahnen befindet sich der Ruf§ eher in der internen

Mischung.

Auch die vertikale Verteilung in Abbildung 5.13 zeigt, dass Ruf} in externer Mi-
schung auf die unmittelbare Umgebung der Quellen beschrénkt ist. Dargestellt ist
ein Vertikalschnitt fiir y = 128 km. Bei dem Gipfel an der 6stlichen Seite des Rhein-
tals handelt es sich um die Hornisgrinde. In hohergelegenen Schichten liegt 100 %

der Ruimasse intern gemischt vor.

Die Abbildung 5.14 stellt die Tagesginge zweier ausgewahlter Punkte gegeniiber.
Es handelt sich dabei um einen Punkt in der Nihe von Mannheim (z = 128 km,

y = 224 km) und einen auf der Schwibischen Alb gelegenen Punkt (z = 156 km,

!Lindenberg Aerosol Characterization Experiment 1998
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Abb. 5.12: Wie Abb. 5.10, aber Ruf8 in externer Mischung (oben) und in interner
Mischung (unten).
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Abb. 5.13: Vertikale Verteilung des Rufles in externer Mischung (oben) und in
interner Mischung (unten) in pgm™> bei y = 128 km, 14:00 MEZ.
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Abb. 5.14: Tagesginge ausgewdhlter Substanzen und der trockenen Gesamtmas-
sendichte fir einen Gitterpunkt bei Mannheim (links) und einen Gitterpunkt auf
der Schwadbischen Alb (rechts), 20 m dber Grund.

y = 52 km). Die Tagesginge von Sulfat, Ammonium, Nitrat und Ruf} zeigen ein
grundsétzlich unterschiedliches Verhalten. Sulfat zeigt als Substanz, die aufgrund
photochemischer Prozesse gebildet wird, ein Maximum am Nachmittag. Obwohl
HNO; als Vorlaufersubstanz von Nitrat ebenfalls ein Produkt der Photochemie
ist, werden die maximalen Nitratwerte in den frithen Morgenstunden erreicht. Die-
ses Verhalten ist typisch fiir sommerliche Verhaltnisse, da Ammoniumnitrat bei
gegebenen Konzentrationen der Vorldufersubstanzen aufgrund hoher Temperatu-
ren tagsiiber nicht stabil ist und demzufolge die Nitratkonzentration nachmittags
zuriickgeht (s. Abb. 5.15a) (Mehlmann und Warneck 1995, Possanzini et al. 1999).
Die Messungen von Possanzini et al. (1999) fiir Manndorf (Bayern) zeigen weiterhin,
dass aufler dem zeitlichen Verlauf von Sulfat und Nitrat auch deren Groflenordnung
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 fiir Rufl. In beiden Fillen weist
der Tagesgang ein Maximum am Morgen und am frithen Abend auf, der mit den
Hauptverkehrszeiten zusammenhéngt. Wahrend unter stddtischen Bedingungen um
6:00 MEZ sich jedoch ein Maximalwert von 9,8 ugm™2 einstellt, werden unter lind-
lichen Bedingungen lediglich Konzentrationen von 0,4 ugm™2 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) bestitigt.
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Abb. 5.15: Tagesgang von Nitrat nach Messungen von Possanzini et al. (1999)
(links) und Tagesgang von Ruff nach Messungen von Allen et al. (1999) (rechts)
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Abb. 5.16: Griflenverteilungen der Massendichte fir den Gitterpunkt bei Mann-
heim, 6:00 MEZ (links) und 14:00 MEZ (rechts).

In der Abbildung 5.16 sind die Grofenverteilungen der einzelnen Moden und die
Summe der Einzelverteilung fiir den Gitterpunkt bei Mannheim fiir 6:00 MEZ und
14:00 MEZ aufgetragen. Hier wird deutlich, dass am Morgen die Gesamtmasse durch
den extern gemischten Rufl im Mode s dominiert wird, wihrend am Nachmittag
der ruffreie Akkumulationsmode jz am meisten zur Gesamtverteilung beitragt. Au-
Berdem ist zu sehen, dass der Hauptanteil der Masse im Bereich der Partikel mit

d, < 2,5 pm liegt.

Abbildung 5.17 zeigt fiir dieselben Gitterpunkte wie bei Abbildung 5.14 den Tages-
gang des hydrophoben Anteils der Gesamtmassendichte gpn,, Wobei gpno folgender-

maflen definiert ist:
mg

(5.7)

Gpho =
ges
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Abb. 5.17: Tagesgang des hydrophoben Anteils der Gesamtmassendichte qpp, fiir
landliche und stddtische Bedingungen.

Mges ist die trockene Gesamtmassendichte, d.h. die Summe aus Sulfat, Ammonium,
Nitrat und Ruf iiber alle Moden.

Der Tagesgang unter stddtischen Bedingungen weist ein morgendliches Maximum
(¢pho = 40 %) und ein Maximum am Abend (gpno = 15 %) auf. Diese beiden Maxima
werden auch beobachtet (Niefiner 1999). Dazwischen sinkt der hydrophobe Anteil der
Gesamtmassendichte auf etwa 5 % ab. Auch unter lindlichen Bedingungen ergeben
sich die beiden Maxima, die mit den Hauptverkehrszeiten verbunden sind. Allerdings

steigt hier gpno lediglich auf Werte um 2 % an.

Die vorangegangenen Abschnitte haben gezeigt, wie das Aerosolmodul MADE durch
die zusétzliche Substanz Rufl erweitert wurde. Besonderer Wert wurde auf die Para-
metrisierung des Alterungsprozesses der Ruflpartikel durch Koagulation und Kon-
densation gelegt. Im Modellgebiet Baden-Wiirttemberg ergeben sich fiir die betrach-
tete sommerliche Situation Maximalwerte fiir Rufl von 10 ug m~3. Die Aufteilung des
Rufles zwischen interner und externer Mischung beschreibt einen charakteristischen
Tagesgang und héngt von der Entfernung von den Quellen ab. Soweit Messdaten
zum Vergleich mit den Simulationsergebnissen herangezogen werden konnen, zeigen
die Ergebnisse der dreidimensionalen Simulation mit dem vollsténdig gekoppelten
Modellsystem KAMM/DRAIS sowohl fiir den Rufl als auch fiir 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/-
DRALIS eine rdumlich und zeitlich detailliert aufgeloste Verteilung des troposphéri-
schen Aerosols berechnet werden kann. Auf diesen Ergebnissen aufbauend, wird in
diesem Kapitel ausgefiihrt, wie die optischen Eigenschaften des Aerosols bestimmt

werden konnen.

Eine Fiille von Studien widmet sich der Untersuchung der optischen Eigenschaften
von Aerosolen. Besonders in der globalen Klimamodellierung ist man wegen des di-
rekten und indirekten Klimaeffekts an der quantitativen Beschreibung der optischen
Eigenschaften von Aerosolen interessiert (Quenzel und Koepcke 1984, Grafil 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 troposphérischen Ae-
rosols auf den Strahlungshaushalt von Bedeutung (Busen und Hénel 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 Einfluss
der Aerosolverteilung auf die Sichtweite, einer routinemaéssig gemessenen meteorolo-
gischen Grofle, und zweitens die Modifikation der am Boden ankommenden solaren

Strahlung und damit auch der Photolyseraten durch Aerosolpartikel.

6.1 Die Sichtweite

Die offensichtlichste Auswirkung von Luftverschmutzung zeigt sich in der Reduzie-
rung der Sichtweite. Die Definition der World Meteorological Organization (WMO)
des Begriffs , Sichtweite“ lautet: , Die meteorologische Sichtweite ist definiert als die

grofite Distanz, in der ein schwarzes Objekt von angemessener Grofle, das sich nahe
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am Boden befindet, 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 ungefdhr 390 km. In Reinluftgebieten der Erde werden Sichtweiten
dieser Groflenordnung durchaus erreicht. In stéddtischen Regionen kann dagegen die
Sichtweite bis auf wenige Kilometer, in Nebel auf wenige Meter absinken. Gasférmige
Luftbeimengungen tragen dabei wenig zur Verschlechterung der Sichtweite bei; der
Hauptanteil der Extinktion wird von den Partikeln in der Atmosphére verursacht.
Ein Maf} fiir die Triibung der Atmosphére ist der Linke’sche Triibungsfaktor 7},
(Linke 1922). Er ergibt sich aus aus dem Verhiltnis der tatsichlichen optischen
Dicke 0, und der optischen Dicke 0 fiir klare, trockene Luft ohne Aerosole und

Wasserdampf, in der nur Rayleighstreuung stattfindet.

j-yl — 5a,kt (61)
Or

Schon frithzeitig wurden Langzeitdnderungen der Fernsicht mit einer zunehmenden
Luftverschnutzung, etwa im Rheintal, in Zusammenhang gebracht (Lohle 1941).
Anfang der sechziger Jahre wurde es durch die Weiterentwicklung der Messtechnik
moglich, den Zusammenhang zwischen der Sichtweite und der Aerosolkonzentration
quantitativ zu untersuchen (Ruppersberg 1964). Vorher waren keine kommerziell
erhéltlichen Instrumente verfiigbar, die eine verlissliche Messung des Extinktions-

koeffizienten b, unter Verhéltnissen mit Smog, aber ohne Nebel erlaubt hitten.

Junge (1963) trug bedeutend zum Fortschritt auf diesem Gebiet bei, indem er fiir die
Form der Partikelverteilung ein Potenzgesetz (Gleichung (3.7)) vorschlug. Die Theo-
rie von Mie (1908) lag zu diesem Zeitpunkt schon vor und wurde fiir einen weiten
Bereich von Anwendungen von Van de Hulst (1957) weiterentwickelt. Die Junge-
verteilung war besonders niitzlich fiir mathematische Anwendungen, wie z.B. die
Berechnung integraler optischer Eigenschaften wie die Extinktion, die Polarisation
oder die Streufunktion (Bullrich 1964).

Es konnte auflerdem gezeigt werden, dass besonders die Partikel im Groflenbereich
von 0,1 — 1 um entscheidend fiir 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&glich-
keit, anhand von Sichtbeobachtungen Aussagen iiber die zuriickliegende 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, Wolff et al. 1981). Zweck dieser Studie war, die Zusammensetzung des
Aerosols zu bestimmen, das Verhiltnis zwischen chemischer Zusammensetzung und
Extinktion zu identifizieren und die Beitrdge der Hauptquellen zur Sichtreduzie-
rung abzuschétzen. Neben der Untersuchung von Dunst im urbanen Bereich besteht
besonders in den USA Sorge um den Erhalt des dsthetischen Werts der National-
parks. Dies fand im Clean Air Act von 1977 Beriicksichtigung, der als eines seiner
Ziele die Vermeidung von zukiinftiger und die Reduzierung existierender Sichtbeein-
trachtigung definiert. Deshalb wurden weitere Feldexperimente zur Untersuchung
der Sichtverhéltnisse in nichturbanen Gebieten initiiert. Gebhart et al. (1994), Malm
et al. (1994) und Malm et al. (1996) untersuchen fiir mehrere Nationalparks den Zu-
sammenhang zwischen Extinktion und Aerosolzusammensetzung. In diesen Studien
werden mittels Regressionsanlyse die Beitrdge der verschiedenen Spezies zur Ge-
samtextinktion abgeschétzt. Pitchford und Malm (1994) fithren einen Index fiir die
Sichtweite, den Deciview-Index (deciV), ein. Wie beim Linke’schen Triibungsfaktor,
wird auch bei diesem Index die Extinktion durch Rayleighstreuung als Referenz

verwendet. Die Definition lautet:

be
deciV =10 In , (6.2)
0,01

wobei b, der Extinktionskoeffizient in km™! ist und 0,01 km~! der Standardwert des
Extinktionskoeffizienten fiir die Rayleighstreuung ist. In einer Atmosphére, in der

tatsdchlich nur Rayleighstreuung stattfindet, nimmt der Deciview-Index daher den
Wert 0 an.

Sloane (1984) und Sloane (1986) entwickelte ein semiempirisches Modell (ELSIE:
elastic light scattering interactive efficiencies), um Extinktionskoeffizienten 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
konnen, welche Substanzen am wichtigsten fiir die Extinktion sind (Sloane und
Wolff 1985, Sloane et al. 1991, Lowenthal et al. 1995). Horvath und Trier (1993),
Horvath (1995a) und Horvath et al. (1997) untersuchten die Sichtweitenproblematik

fiir verschiedene Regionen der Erde und fithrten Messungen des Extinktionskoeffizi-
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enten u.a. fiir Santiago de Chile und Wien durch.

Die wichtigsten Erkenntnisse kénnen folgendermaflen zusammengefasst werden:

e Streuung und Extinktion sind mit der Masse der feinen Partikel verbunden.
e Fiir die Streuung spielt (global gesehen) Sulfat eine entscheidende Rolle.

e Durch die Aufnahme von Wasser konnen hygroskopische Partikel in einen
Groflenbereich hineinwachsen, der fiir die Lichtstreuung am effektivsten ist.
Somit spielt die relative Feuchte eine entscheidende Rolle fiir die Extinktion
von Licht (Kasten 1968, Hanel 1976).

e Absorption wird hauptsichlich durch Rufy verursacht. Dabei ist es von Bedeu-

tung, ob Ruf} in externer oder interner Mischung vorliegt (Horvath 1993).

Went (1960) und Rasmussen und Went (1965) schlugen vor, dass der blaue Dunst,
der iiber bewachsenen Gebieten beobachtet wird, eine Folge der Wirkung von se-
kundédren organischen Aerosolpartikeln sei. Andere Studien (Waggoner et al. 1981)
zeigen nur eine geringe Korrelation von organischen Substanzen und Extinktionsko-
effizient.

Wie in den Kapiteln 4 und 5 gezeigt, kann mit dem Modellsystem KAMM /DRAIS
eine rdumlich detailliert aufgeloste dreidimensionale Verteilung des troposphérischen
Aerosols in ihrer zeitlichen Entwicklung berechnet werden. Dabei werden die Sub-
stanzen Sulfat, Ammonium, Nitrat und Wasser und Rufl im Aerosol, sowie die
Groflenverteilung der Partikel und der Mischungszustand des Rufles beriicksichtigt.
Die Ergebnisse solcher Simulationen sollen im Folgenden verwendet werden, um den
Einfluss des troposphérischen Aerosols auf die Sichtweite im regionalen Bereich zu

quantifizieren.

6.1.1 Herleitung der Koschmieder Formel

Die Sichtweite, genauer die Schréigsichtweite, ist eine subjektive Gréfle, die sich auf
die Entfernung bezieht, in der ein entferntes Objekt gerade vom Hintergrund zu
unterscheiden ist. Sie wird durch zwei Faktoren bestimmt: die Sehschirfe und den
Kontrast, wobei letzterer bei den meisten Anwendungen der entscheidende Fak-
tor ist. Aerosolteilchen, vornehmlich in der Groflenklasse von 0,1 — 1 pum, reduzieren

den scheinbaren Kontrast, indem sie Licht streuen und absorbieren. Ein Teil des vom
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Objekt ausgesendeten Lichts wird aus dem Sehstrahl herausgestreut bzw. absorbiert
und erreicht damit nicht das Auge des Beobachters. Aulerdem wird Sonnenlicht in
den Sehstrahl hineingestreut, mit der Folge, dass dunkle Objekte heller erscheinen.
Beide Vorgéinge zusammen bewirken, dass der Kontrast zwischen dem Objekt und
seiner Umgebung vermindert wird. Je grofler 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
Strahlungsiibertragung in der Atmosphére notwendig. Da solche Verfahren derzeit
noch zu aufwendig sind, um fiir 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, zuriickgegriffen. Koschmieder (1924) hat
einen einfachen Zusammenhang abgeleitet, wie sich die Sichtweite aus der Kenntnis
des Extinktionskoeffizienten erschlief§t. Diese Ableitung soll an dieser Stelle kurz aus-
gefithrt werden (siehe auch die Herleitung in Seinfeld (1986) oder Jacobson (1999)).

Fiir ein isoliertes schwarzes Objekt vor einem einheitlichen und ausgedehnten Hin-

tergrund gilt in der Entfernung = vom Objekt fiir den Kontrast C(z):
Ig(z) — Io(x)
Ip(x)

wobei I die spektrale Strahldichte des Objekts und I die spektrale Strahldichte

des Hintergrunds in Wm 2 um~!sr! ist. Fiir x = 0 gilt I(0) = 0, da angenommen

C(z) = (6.3)

wird, dass das Objekt schwarz ist und das gesamte auftreffende 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):

% = —bely+ bylp (6.4)
Ip ist die spektrale Strahldichte des Hintergrunds, die entlang des Sehstrahls kon-
stant sein soll. Der Term b,/ ist dementsprechend die Strahldichte, die in den Seh-
strahl hineingestreut wird. Der Term b,/ steht fiir die Schwichung der Strahldichte
entlang des Sehstrahls durch Streuung und Absorption. b, ist der Volumenextink-
tionskoeffizient in der Einheit 1 pro Linge, der sich aus der Summe des Volumen-
streukoeffizienten b, und dem Volumenabsorptionskoeffizienten b, zusammensetzt.
Der Koeffizient by ist zunachst noch unbekannt und wird im néichsten Abschnitt

bestimmt.

Eine dhnliche Gleichung 148t sich ebenso fiir den Hintergrund definieren. Per Defi-
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nition ist /g allerdings unabhéingig von .

dlp
=B —0=b,I5 — b 6.5
dx biB B ( )

Es folgt also, dass

Einsetzen der Gleichung (6.6) in Gleichung (6.4) ergibt:

d.[g
— =b.(Ig — I 6.7
dz (Is 0) (6.7)

Die Integration von Gleichung (6.7) von 0 bis I bzw. von 0 bis z ergibt:

Io(@) = Io(2) _ 4.

C(z) = 15 (@)

(6.8)
Der Mindestkontrast C,, bei dem man ein Objekt gerade noch von seinem Hinter-
grund unterscheiden kann, héngt von vielen Faktoren ab. Fiir Sichtverh&ltnisse am
Tage wird tiblicherweise fiir 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 aufgelost werden, und es ergibt sich die Gleichung nach Koschmieder, die eine

Berechnung der Sichtweite L, gestattet. Die Sichtweite ergibt sich in diesem Fall zu

—In(0,02) 3,91
L, = =27
be be

(6.9)

Die Ableitung der Gleichungen (6.8) und (6.9) basiert auf den folgenden Annahmen:

e Ein ideales schwarzes Objekt wird vor einem weiflen Hintergrund beobachtet.

e Die Atmosphére ist homogen, d.h. Streuung und Absorption von Strahlung
sind iiberall gleich.

e Die Helligkeit ist die gleiche fiir Objekt, Hintergrund und Beobachter, d.h. es
handelt sich um wolkenlose Verhéltnisse.

e Der Sehstrahl verlduft horizontal, die Erdkriimmung wird vernachléssigt.

e Der Beobachter kann einen Kontrast von 0,02 wahrnehmen.
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6.1.2 Berechnung der Sichtweite

Fiir die Anwendung der Koschmieder Formel zur Berechnung der Sichtweite muf}
also der Extinktionskoeffizient b, bekannt sein. b, an einem bestimmten Punkt P(Z)

ergibt sich folgendermafien (Ouimette und Flagan 1982):

o - 72
be(Z, m, ) :/ 7TTapoe(f,m,alp,)\)n(f, d,)dd, (6.10)
n(Z,d,) ist die Anzahldichteverteilung des Aerosols. Q. ist die Extinktionseffizi-
enz, die von der Wellenldnge A des einfallenden Lichts, dem Brechungsindex m und
dem Durchmesser d, der Partikel abhéngt. Im Zusammenhang mit der Sichtweite
beschriankt man sich meist auf die Betrachtung der Wellenldnge von 550 nm. Die
Extinktionseffizienz ist das Verhiltnis der Energie, die ein Partikel aus einem Licht-
strahl entfernt, bezogen auf die Energie, die auf seine geometrische Querschnitts-
flache auftrifft und setzt sich aus einem Anteil durch Streuung @, und einem Anteil

durch Absorption @), zusammen:

Qe = Qs + Qa- (611)

Dementsprechend ist auch der Extinktionskoeffizient die Summe aus dem Streuko-

effizienten b, und dem Absorptionskoeflizienten b,:

be = by + by (6.12)

Das Produkt aus der Querschnittsfliche des Aerosolteilchens 7%’2’ und Q. wird als
Extinktionsquerschnitt bezeichnet (Van de Hulst 1957):
7 d?
=—2Q.. (6.13)
4
Analog sind der Streu- und der Absorptionsquerschnitt definiert:

Ce

d2

@zif@, (6.14)
d2

cazszEQa (6.15)

Fiir sehr kleine Aerosolteilchen gilt die Rayleighndherung, und (). kann analytisch
berechnet werden. Fiir groflere Partikel kann kein geschlossener Ausdruck fiir .
angegeben werden. Hier ergibt sich die Losung aus der Mie Theorie (Mie 1908).
Eine Darstellung dieser Theorie findet sich z.B. in Van de Hulst (1957) oder Kerker
(1969).
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Um den Extinktionskoeffizienten fiir die mit KAMM/DRAIS berechneten Aerosol-
verteilungen zu bestimmen, muss fiir jeden Mode getrennt der jeweilige Extinkti-
onskoeffizient nach Gleichung (6.10) berechnet werden. Der Extinktionskoeffizient
fiir die gesamte Verteilung ergibt sich dann aus der Summe der einzelnen Koeffi-
zienten (Binkowski und Roselle 2001). Das Integral in Gleichung (6.10) wird unter
Verwendung eines Gauss-Hermite-Verfahrens gelost. An jeder Stiitzstelle wird die
Extinktionseffizienz fiir A = 550 nm und fiir den entsprechenden Brechnungsin-
dex berechnet. Dabei wird ein Algorithmus nach Bohren und Huffman (1983) zur
Lésung der Mie-Gleichungen benutzt. Bei diesem Verfahren werden auflerdem die
Aufteilung des Extinktionskoeffizienten in Absorptions- und Streukoeffizient, sowie
die zugehorige Phasenfunktion berechnet. Diese gibt an, in welche Richtung die

einfallende Strahlung gestreut wird.

Im Falle der ruf3freien Moden i¢ und j¢ wird der Brechungsindex entsprechend dem
Wasseranteil im Aerosol linear interpoliert (Hénel 1976). Als Brechungsindex von
trockenem Ammoniumsulfat und -nitrat wird my, = 1,53 verwendet, der Brechungs-
index von Wasser betrdgt m, = 1,33 (Seinfeld 1986, Sloane 1984). Fiir den rei-
nen Rufimode wird der Brechungsindex von Dieselrufl m, = 1,49+4:0,67 verwen-
det (Schnaiter et al. 2002). Bei den ruBlenthaltenden Moden i, und j. wird davon
ausgegangen, dass die Partikel als unloslicher Ruflkern, umgeben von einer Schicht
16slichen Materials vorliegt. Dabei wird angenommen, dass sich der Ruflkern im Zen-
trum des Partikels befindet. Der Brechungsindex der Mantelschicht wird ebenfalls

entsprechend der Zusammensetzung interpoliert.

Mit diesem Verfahren kann fiir das Modellgebiet zu jedem Zeitpunkt ein dreidimen-
sionales Feld von Extinktionskoeffizienten b. (&, t) berechnet werden. Die Abbildung
6.1 zeigt die Horizontalverteilung der Extinktionskoeffizienten um 6:00 MEZ und
um 14:00 MEZ 17 m iiber Grund.

Die Werte bewegen sich in einer Gréflenordung, die typisch fiir relativ unverschmutz-
te, sommerliche Verhéltnisse 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 troposphérischer Aerosolpartikel fiir b, in km ! folgende Werte
an: klare kontinentale Luft: 0,026, mittlere kontinentale Luft: 0,075, verschmutz-
te kontinentale Luft: 0,175, stddtische Bedingungen: 0,353. Dabei ist zu beachten,
dass diese Werte fiir eine relative Feuchte von 80 % gelten, die bei der gezeigten
Simulation in 20 m {iber Grund am Nachmittagstermin nicht erreicht werden. In-
sofern sind die fiir die vorliegende Fallstudie berechneten Extinktionskoeffizienten

im Bereich von durchschnittlichen kontinentalen Verhiltnissen anzusiedeln. Zu be-
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Abb. 6.1: Horizontalverteilung des Extinktionskoeffizienten in km™', 20 m dber
Grund, 6:00 MEZ (oben) und 14:00 MEZ (unten).



124 6. Modellierung der optischen Eigenschaften von Aerosolpartikeln

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 unberiicksichtigt.

Insgesamt werden um 6:00 MEZ héhere Maximalwerte erreicht als zum Nachmit-
tagstermin. Dies ist auf die hohere relative Feuchte am Morgen, die einen hoéheren
Wassergehalt im Aerosol und damit groflere Partikelradien zur Folge hat, zurtick-
zufiihren (vgl. Abb. 5.14). Besonders im siidostlichen Bereich des Modellgebiets, wo
die Bildung von Ammoniumnitrat begiinstigt ist, werden um diese Uhrzeit hohe
Werte des Extinktionskoeffizienten erreicht. Am Nachmittag sinken die Werte des
Extinktionskoeffizienten 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 Extinktionskoeffizienten

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 flachen Grenzschicht. Hier werden die schon im Horizon-
talschnitt sichtbaren hohen Extinktionskoeffizienten erreicht. Im Tagesverlauf, mit
sinkender relativen Feuchte am Boden und mit der sich entwickelnden Grenzschicht
werden direkt am Boden niedrigere Extinktionskoeffizienten erreicht, in hoheren
Schichten ergeben sich dagegen, bedingt durch die vertikale Durchmischung, héhere
Werte als am Morgen. Die Zunahme des Extinktionskoeffizienten mit der Hohe 1ésst
sich durch das Anwachsen der Partikel, wenn sie in hhegelegenen Schichten hoheren
relativen Feuchten ausgesetzt sind, erkléren. Lidarmessungen von z.B. Carnuth und

Trickl (2000) bestatigen qualitativ einen solchen Verlauf.

Die Abbildung 6.3 zeigt exemplarisch fiir einen Punkt in der Nihe von Mannheim
zum Zeitpunkt 14:00 MEZ, wie grofl der Beitrag der einzelnen Moden zum resultie-
renden Extinktionskoeffizienten ist. Der gesamte Extinktionskoeffizient b, betrégt an
diesem Punkt um 14:00 MEZ 0,047 km~!. Er setzt sich zusammen aus dem Streuko-
effizienten b, = 0,04 km~! und dem Absorptionskoeffizienten b, = 0,007 km~'. Der
Absorptionskoeffizient liegt damit in einer Gréfenordnung, die die geringe Ruf3bela-
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-
onskoeffizient, die Mediandurchmesser und die Gesamtmassen der einzelnen Moden.

Da sich die meiste Masse im Mode j¢ befindet, liefert dieser Mode den gréfiten abso-
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Abb. 6.2: Vertikalschnitte des Extinktionskoeffizienten in km ™' bei y=128 km,
6:00 MEZ (oben) und 14:00 MEZ (unten).



126 6. Modellierung der optischen Eigenschaften von Aerosolpartikeln

0.035 - 35. 9 0.11 _

[ It 01 =

0.030 - i, 8 =

s 0.09 =

==K 7 =

0.025 - = j° [ o5, 0.08 =

c —

6 0.07 4- =

- L ? =

£ 00207 0. £ Es E 0061 =

é 3 = £ 0.05 o

200151 5. ¢ £4 SRt | |

0.04 - =

3 —

0.010 4~ 10. 0.03 1- =

PEN D B =

0.02 - =

0.005 - L 5.0 L — =

T = 0.01 4 =

0.000 - : I_E . L 0.0 0] = 0 =
b, by b, Ol

Abb. 6.3: Beitrag der einzelnen Moden zum Eztinktionskoeffizienten (links), Mas-
sendichten in den einzelnen Moden (Mitte) und Mediandurchmesser in den einzelnen
Moden (rechts) fiir einen Gitterpunkt bei Mannheim, (x = 128 km, y = 224 km),
z = 20 m tber Grund, 14:00 MEZ.

luten Beitrag zum Extinktionskoeffizienten. Einen Beitrag zur Absorption liefern die
Moden i, j. und s. Dabei ist der Beitrag des reinen Ruffimodes s am gréfiten. Bezieht
man den Absorptionskoeffizienten jedoch auf die Rufimasse, ergibt sich ein umge-
kehrtes Bild. Die Abbildung 6.3 zeigt, dass das Absorptionsvermogen von Rufl erhoht
wird, wenn sich der Ruf} in einer internen Mischung befindet und dasjenige von rei-
nem Ruf iibersteigt. Der spezifische Absorptionskoeffizient, der dies ausdriickt, ist
definiert als:

as = —. (6.16)

Auf diesen Sachverhalt wird in Kapitel 6.2.2 nochmals eingegangen. Der spezifi-
sche Absorptionskoeffizient a; betrigt fiir den Mode j. zum dargestellten Zeitpunkt
7,5 m? g~!. Dieser Wert hingt vom jeweiligen beobachteten Ort ab. In 20 m iiber

Grund treten maximale Werte von a, = 9,0 m?g~!

auf, in der Schicht von etwa
2500 m iiber Grund betragen die Werte fiir o, iiber 11 m? g~!. Dieser Wertebereich

steht in guter Ubereinstimmung mit der Untersuchung von Fuller et al. (1999).

Ausgehend von den berechneten Extinktionskoeffizienten soll im Folgenden die Sicht-
weite unter Verwendung der Koschmiedergleichung bestimmt werden. Einer ver-
einfachten Methode folgend, konnte die Sichtweite L, ;(Zp) an einem Punkt P(&)

bestimmt Werden durCh: 391
L, (Zy) = i 6.17
,l( 0) be( —»0) ( )
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Dieser Wert soll im Folgenden als lokale Sichtweite bezeichnet werden, da hierbei nur
der Extinktionskoeffizient am Aufpunkt selbst eingeht, d.h. dieser Wert représen-
tiert die tatsdchliche Sichtweite nur, wenn der Extinktionskoeffizient entlang des
Sehstrahls konstant bleibt. Die Abbildungen 6.1 — 6.2 zeigen jedoch, dass der Ex-
tinktionskoeffizient tatsédchlich rdumlich erheblich variieren kann. Dies hat auch zur
Folge, dass die Sichtweite von der Richtung abhédngt. Der lokale Wert fiir die Sicht-
weite, der sich ergibt, wenn die Extinktionskoeflizienten direkt in Gleichung (6.17)
eingesetzt werden, kann je nachdem, wie die Extinktionskoeffizienten in der Um-
gebung variieren, die ,wahren“ Verhéltnisse nur schlecht reprisentieren. Um die
realen Verhéltnisse besser zu erfassen, wird hier eine richtungsabhéingige Sichtweite
L, (20, 7) definiert. Von einem beliebigen Punkt P(Z)) wird in verschiedene Rich-
tungen 7, ausgehend vom Eigenkontrast Cy = 1, die Distanz bestimmt, nach der
der Kontrast auf C, = 0,02 abgesunken ist. Diese Distanz ist dann die Sichtweite.
Der Kontrast in Abhéngigkeit vom Abstand zum Aufpunkt entlang eines Sehstrahls

ergibt sich aus:

k
C (Zy, 7k Az) = Cy exp (— Zbe(«fo + (k Aaz)F)Ax) , E=1,..., knae
i=1

(6.18)
Dabei ist Ax der Abstand der Stiitzstellen entlang des Sehstrahls, an denen die
Extinktionskoeffizenten vorliegen. Verlduft der Sehstrahl nicht lings des Gitters,
wird der Extinktionskoeffizient an den bendtigten Stiitzstellen auf dem Sehstrahl
aus den vier umgebenden Nachbargitterpunkten interpoliert. Die Abbildung 6.4 zeigt
die Ergebnisse einer solchen Betrachtung fiir den Gipfelpunkt Py der Hornisgrinde
(z = 1190 m). Dabei reprisentiert die obere Abbildung in 6.4 das Ergebnis fiir
die vereinfachte Betrachtung nach Gleichung (6.17) und die untere Abbildung das
Ergebnis fiir die detaillierte Betrachtung nach Gleichung (6.18). Dargestellt sind
in beiden Féllen die Isolinien fiir den Kontrast C. = 0,02 fiir zwei verschiedene
Zeitpunkte (t; = 6:00 MEZ, to = 14:00 MEZ). Betrachtet wird ein horizontaler
Sehstrahl. Die Berechnung nach Gleichung (6.18) erfolgte in 10° Segmenten fiir die
Hohe z = 1190 m. Die Extinktionskoeffizienten am Gipfelpunkt der Hornisgrinde
betragen fiir t; be(Pp,t;) = 0,044 km™! und fiir ty b.(Pg, t2) = 0,038 km~'. Damit
ergibt sich unmittelbar eine lokale Sichtweite, unabhédngig von der Blickrichtung,
von Ly ;(Pg,t1) = 88 km und L, ;(Py,t2) = 101 km, d.h. aus dieser vereinfachten
Betrachtung folgt eine Vergroflerung der Sichtweite im Laufe des Tages.

Demgegeniiber 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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Abb. 6.4: Sichtrosen, berechnet nach der vereinfachten Methode (oben) (GI. (6.17))
und nach der detaillierten Methode (unten) (Gl. (6.18))fir 6:00 MEZ (durchgezogen)
und 14:00 MEZ (gestrichelt).
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Abb. 6.5: Tagesginge der Extinktionskoeffizienten fiir einen Gitterpunkt im Rhein-
tal (x = 96 km, y = 128 km) in zwei Héohen.

te. AuBlerdem héngt die Sichtweite deutlich von der gew&hlten Blickrichtung ab.
Dies lasst sich folgendermaflen erkléaren: Zum Morgentermin verlduft der Sehstrahl
grofitenteils oberhalb der Grenzschicht, wo gem&f8 Abbildung 6.2 sehr kleine Ex-
tinktionskoeffizienten vorzufinden sind. Am Nachmittag befindet sich der Sehstrahl
dagegen innerhalb der Grenzschicht, wobei die vertikale Diffusion zu ansteigenden
Extinktionskoeffizienten und damit sinkender Sichtweite fiihrt. Die Tagesgénge der
Extinktionskoeffizienten an einem Gitterpunkt im Rheintal (z = 96 km, y = 128 km)
am Boden und in 1190 m Héhe (Abb. 6.5) illustrieren dieses gegenldufige Verhalten.
Offensichtlich ist die Sichtweite aulerdem entscheidend von der Richtung abhéingig.

Dem Beispiel fiir einen erhoht liegenden Punkt soll nun ein Fall fiir einen im Tal

gelegenen Gitterpunkt gegeniibergestellt werden.

Die Abbildung 6.6 zeigt die Sichtweite fiir einen Punkt im Rheintal (Pr) wiederum
zu den Zeitpunkten 6:00 MEZ und 14:00 MEZ. Da fiir diesen Fall die Sicht {iber einen
groflen Winkelbereich sowieso durch die nahegelegenen Berge eingeschréankt ist, wird
nur ein horizontaler Sehstrahl in der Hohe z = 150 m, wie in Abbildung 6.6 skiz-
ziert, betrachtet. Dargestellt ist die Abnahme des Kontrasts in Abhingigkeit 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 Extinktionskoeffizienten zu den betrach-
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Abb. 6.6: Abnahme des Kontrasts in Abhdangigkeit mit der Entfernung fir einen
Gitterpunkt im Rheintal (x = 76 km, y = 136 km) fir 6:00 MEZ und 14:00 MEZ.

teten Zeitpunkten betragen b.(Pr,t;) = 0,11 km~! und b.(Pr,t;) = 0,058 km™~.
Dies ergibt eine lokale Sichtweite von L, ;(Pr,t;) = 34 km und L, ;(Pr, ts) = 64 km.
In diesem Fall stellt die vereinfachte Betrachtung nach Gleichung (6.17) eine Un-
terschatzung verglichen mit der detaillierten Betrachtung nach Gleichung (6.18) dar,
weil die Extinktionskoeffizienten entlang des Sehstrahls abnehmen. Messungen von
Horvath und Trier (1993), die in Santiago de Chile gemacht wurden, bestitigen den
qualitativen zeitlichen Verlauf der Sichtweite auf Bergen und im Tal. Auch hier wird
eine Zunahme der Sichtweite im Tagesverlauf fiir den im Tal gelegenen Messpunkt
beobachtet, wihrend sich auf dem Berg eine Abnahme der Sichtweite ergibt.

6.2 Modellierung des Strahlungstransports

Im folgenden Abschnitt wird anhand von Sensitivitidtsstudien der Einflufl des Aero-
sols auf die Strahlung im Wellenldngenbereich 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 Strahlungiibertragungsmodell von Nakajima
und Tanaka (1986) entwickelt und wird im Modellsystem KAMM/DRAIS zur Bere-
chung der Photolyseraten eingesetzt. STAR 16st die Strahlungiibertragungsgleichung
mittels der Matrix-Operator-Methode fiir den Wellenldngenbereich von 280-700 nm.
Die mit dem Modell simulierte Atmosphére ist 100 km hoch. Es ist damit moglich,
in allen Hohen der Troposphére die Strahlungsflussdichte, den aktinischen Fluss und
die Photolysefrequenzen fiir 21 photochemisch relevante Gase numerisch effizient zu
berechnen. Eingabegrofien sind das vertikale Profil der optischen Dicke sowie die
Phasenfunktion. Bisher wurden hierfiir Standardprofile nach Daten von d’Almeida
et al. (1991) verwendet. Sie werden im Folgenden fiir den Bereich innerhalb der
Grenzschicht durch die mit KAMM/DRAIS berechneten Aerosolverteilungen er-
setzt. Die Extinktions-, Streu- und Absorptionskoeffizienten fiir die verschiedenen
Wellenlingenstiitzstellen werden gemifi Gleichung (6.10) an jedem Gitterpunkt be-
rechnet. Auflerdem wird eine Phasenfunktion fiir die gesamte Aerosolpopulation am
jeweiligen Gitterpunkt bestimmt. Hierfiir wird zunéchst fiir jeden Mode aus den ein-
zelnen Phasenfunktionen, die fiir jede Wellenldnge bei der Integration von Gleichung
(6.10) an den Radiusstiitzstellen bestimmt werden, eine mittlere Phasenfunktion
des Modes berechnet. Aus diesen mittleren Phasenfunktionen der einzelnen Moden
wird anschliefend durch Wichtung mit den entsprechenden Streukoeffizienten der
einzelnen Moden eine Phasenfunktion fiir die gesamte Aerosolpopulation gebildet
(Ruggaber et al. 1994).

Da die Strahlungsiibertragungsrechnungen und die Berechung der optischen Eigen-
schaften sehr rechenzeitaufwéndig sind, werden sie abgekoppelt von der restlichen

Modellsimulation durchgefiihrt.

6.2.2 Einfluss auf die Strahlungsflussdichte

Dem Rufl kommt bei der Betrachtung der optischen Eigenschaften von Aerosolpar-
tikeln eine besondere Bedeutung zu, da er im Gegensatz zu den anderen im Modell
repréasentierten Substanzen Strahlung nicht nur streut, sondern auch absorbiert. Der
komplexe Brechungsindex von Dieselruf} ist dabei abhédngig von der Wellenlénge. Die
Tabelle 6.1 zeigt die verwendeten Werte in Abhéngigkeit von der Wellenldnge fiir
Dieselruf8 (Schnaiter et al. 2002).
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Tabelle 6.1: Brechungsindex von Dieselruf$ in Abhdngigkeit von der Wellenldnge
(Schnaiter et al. 2002).

Wellenldnge 280 300 320 350 400

in nm

mg 1,304+10,59 1,314i0,59 1,33+10,60 1,34+i0,61 1,38+4i10,62
Wellenldnge 450 500 550 600 700

in nm

mg 1,41+i10,64 1,454i0,66 1,49+i0,67 1,51+i0,69 1,574i10,73

Es ist aulerdem bekannt, dass das Absorptionsvermégen von Rufl durch eine Be-
schichtung von transparentem Material verstirkt werden kann (Horvath 1993, Fuller
et al. 1999). Ruf in der internen Mischung absorbiert demnach mehr Strahlung pro
Masseneinheit als in der externen Mischung. Die Abbildung 6.7 zeigt die Zunahme
des Absorptionsquerschnitts ¢, (vgl. Gl. 6.15) fiir ein Rufiteilchen mit dem Radius
50 nm in Abhéngigkeit von der Dicke des Mantels, der aus einem nichtabsorbieren-
den Material besteht. Das Teilchen wird dabei als sphérisch angenommen, wobei
sich der Rufikern im Zentrum des Teilchens befindet. Je dicker die Mantelschicht ist,
desto grofler wird der Absorptionsquerschnitt des Partikels pro Masseneinheit Ruf.
Diese Betrachtung zeigt, dass es notwendig ist, den Mischungszustand von Ruf} zu

beriicksichtigen.

Fiir die im Kapitel 5.3 vorgestellte Simulation soll nun der Effekt untersucht werden,
der sich durch die Aerosolverteilung fiir die am Boden ankommende Strahlungs-
flussdichte Fj, integriert iiber den von STAR abgedeckten Wellenldngenbereich, er-

gibt. Diese Grofe ist fiir zahlreiche biologische und photochemische Prozesse wichtig.

Dafiir werden drei Fille unterschieden. Im Referenzfall (Abb. 6.8) liegt als Aerosol-
verteilung die im Kapitel 5.3 présentierte fiir die Strahlungsberechnungen zugrunde.
Bei Fall 1 wird die Grenzschicht als komplett aerosolfrei betrachtet. Bei Fall 2 wird
den Ruf3partikeln (sowohl in den Moden i, j. als auch s) der gleiche Brechungsindex
zugeordnet wie den loslichen Bestandteilen des Aerosols (Abb. 6.9). Die Groflenver-

teilung der Aerosolpartikel in den verschiedenen Moden bleibt jedoch unveréndert.

In allen drei Féllen wird der Mittagstermin betrachtet, weil hier die Verwendung

eines eindimensionalen Strahlungsmodells fiir ein dreidimensionales Modellgebiet
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wegen des geringen Sonnenzenitwinkels am ehesten gerechtfertigt ist.

Die Abbildung 6.8 zeigt die Horizontalverteilung von Fj fiir den Referenzfall. Die
Werte variieren im Modellgebiet zwischen 455 und 476 W m 2. Diese Variation ist
zum einen auf die sich dndernde Geldndehohe zuriickzufithren und damit auf die
unterschiedliche Dicke der durchstrahlten Luftmasse. Zum anderen ergibt sich eine
Variation aufgrund der rdumlich variierenden Gasphasen- und Aerosolverteilungen.
Letzteres zeigt sich besonders deutlich im Rheintal, wo sich F}; bei sich wenig d&ndern-
der Gelindehdhe zwischen 455 und 467 W m~2 bewegt. In Abbildung 6.9 (oben) ist
die Differenz zwischen Fall 1 (keine Aerosolpartikel in der Grenzschicht) und dem
Referenzfall zu sehen. Die Differenzen betragen im Maximum 25 W m~2. Dabei sind
die grofiten Differenzen im Rheintal und im Bodenseegebiet zu finden, die Gebiete,
die auch schon in den Abbildungen 5.10 — 5.12 als die mit der gréfiten Aerosolmasse

belasteten aufgefallen sind.

Die Abbildung 6.9 (unten) zeigt die Differenz zwischen Fall 2 und dem Referenzfall.
Wenn die absorbierende Wirkung von Ruf} nicht berticksichtigt wird und stattdes-
sen der gleiche Brechungsindex wie fiir Ammoniumsulfat angenommen wird, erge-
ben sich maximale Differenzen im Rheintal von bis zu 8 W m~=2. Dies ist etwa 30 %
des Effekts der, wie der erste Fall zeigt, durch die Aerosolpartikel insgesamt verur-
sacht wird. Unter Beriicksichtigung der Tatsache, dass maximal nur etwa 10 % der
trockenen Gesamtmasse Rufl ist, zeigt dieses Ergebnis, dass auch in einem verh&lt-
nisméafig gering belasteten Gebiet wie Baden-Wiirttemberg der Einfluss von Rufl

nicht zu vernachléssigen ist.

6.2.3 Einfluss auf die Photolyseraten

Als letztes soll der Einflufl 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 j;(Z) eines Gases i ist folgerdermaflen definiert:
A2
7i(@) = / IA(Z, ) - oi(A) - @;(A) dA (6.19)
A1

Dabei bezeichnet I4(#, \) den aktinischen Fluss, o;(A) den Absorptionsquerschnitt
des betrachteten Gases i und ®;(\) die Quantenausbeute.

Mit dem Strahlungmodell STAR werden 21 Photolysereaktionen beriicksichtigt. In
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dieser Arbeit sollen die Reaktionen

Os+hy — Oy+O('D), (6.20)
NOy,+hv — NO+OCP) (6.21)

betrachtet werden. Die Abbildungen 6.10 und 6.11 zeigen Horizontalschnitte der
prozentualen Differenzen der Photolysefreqenzen zwischen Referenzfall und Fall 1
tiir die Reaktion 6.20 und 6.21 am Boden und in 600 m iiber Grund. Folgende Sach-
verhalte sind erkennbar. Die Differenzen der Horizontalschnitte am Boden weisen
positive Werte auf. Dies bedeutet, dass im Fall ohne Aerosol héhere Photolyseraten
auftreten, da Riickstreuung und Absorption der Aersolpartikel zu einem am Bo-
den verminderten aktinischen Fluf} fithren. Diese Riickstreuung macht sich in 600 m
tiber Grund bemerkbar und fiihrt zu negativen Differenzen, d.h. in dieser Schicht
ergibt sich durch die Anwesenheit der Aerosolpartikel eine Erhchung der Photolyse-
frequenzen. Der Betrag der maximalen Abweichungen iibersteigt 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 Riickkopplung der Aerosolpopulation auf die
Photolyseraten unberiicksichtigt bleibt.

6.3 Schlussfolgerungen

Im vorliegenden Kapitel wurde dargestellt, wie sich die optischen Eigenschaften der
simulierten Aerosolverteilung ableiten lassen. Mit Hilfe von Mie-Rechnung kénnen
die Absorptions- und Streukoeffizienten an jedem Gitterpunkt des Modellgebiets be-
stimmt werden. Darauf aufbauend wurde ein Verfahren zur Berechnung der Sicht-
weite vorgestellt. Hier zeigt sich, dass die rdumliche Variabilitdt der Extinktionsko-

effizienten bei der Bestimmung der Sichtweite beriicksichtigt werden muss.

Die aus den Mie-Rechnungen gewonnenen Daten wurden auflerdem in Strahlungs-
iibertragungsrechnungen eingesetzt, um den Einfluss des Aerosols auf die am Erdbo-
den ankommende Strahlungsflussdichte und auf die Photolysefrequenzen zu quanti-
fizieren. Beziiglich der Strahlungsflussdichte am Boden ergibt sich, dass etwa 30 %
des Gesamteffekts auf die Absorption von Rufl zuriickzufiihren ist, obwohl er zur
Gesamtmasse des Aerosols nur einen geringen Beitrag liefert. Der Einfluss auf die

Photolysefreqenzen ist unter den vorliegenden Bedingungen allerdings klein.
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Abb. 6.10: Horizontalschnitt der Differenzen der Photolysefrequenzen zwischen Re-
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7 Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wurde das Modellsystem KAMM/DRAIS um das Aero-
solmodul MADE erweitert. Dies stellt die Basis fiir weiterfiihrende Modellsimulatio-
nen dar, um die Wirkung des troposphérischen Aerosols in der Mesoskala beziiglich

verschiedener Aspekte abzuschitzen.

Das von Ackermann et al. (1998) iibernommene Aerosolmodul MADE wurde im
Rahmen dieser Arbeit um die Substanz Ruf} ergidnzt. Da diese Substanz ein wichtiger
Bestandteil des troposphéarischen Aerosols ist, leistet diese Weiterentwicklung einen
wesentlichen Beitrag dafiir, das troposphérische Aerosol im regionalen Bereich mit
einem Modell realistischer zu beschreiben.

Bei der Behandlung von Ruf} stellt sich das Problem, dass der Alterungsprozess von
Ruf, durch den der Rufl von einer externen in die interne Mischung iibergeht und
seine hygroskopischen Eigenschaften &ndert, beschrieben werden muss. Im Rahmen
dieser Arbeit wurde eine Methode entwickelt, bei der sich dieser Alterungsprozess
durch Koagulation der Rufipartikel mit Partikeln, die aus loslichen Substanzen beste-
hen und durch Kondensation von Schwefelsduredampf auf den Rufipartikeln vollzie-
hen kann. Wie Studien mit einer 1D-Version des Modellsystems zeigen, erweist sich
die Kondensation unter den gegebenen Bedingungen dabei als der effektivere Pro-
zess. Mit der erweiterten Modellversion wurde eine dreidimensionale Simulation fiir
sommerliche Verhéltnisse fiir das Modellgebiet Baden-Wiirttemberg durchgefiihrt.
Die maximalen Ruflkonzentrationen werden hier am Morgen in der Nédhe von Mann-
heim erreicht und betragen 10 pgm 3. Tagsiiber liegen die Werte im Modellgebiet
unterhalb von 2 pugm 3. Diese Werte befinden sich in einer Groéflenordnung, die
Messungen in Mitteleuropa bestitigen. Der Tagesgang der Rufimasse in externer
Mischung (d.h. der hydrophobe Anteil des Rufes) weist ein charakteristisches Maxi-
mum am Morgen und am Abend auf. Auch dieses Verhalten lisst sich in Messungen
wiederfinden.

Die Wirkung des troposphérischen Aerosols auf das System der Troposphére wurde
mit dem Modellsystem fiir zwei Schwerpunkte untersucht. Beim ersten Schwerpunkt

handelt es sich um die Untersuchung des Einflusses der heterogenen Hydrolyse von
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N,O5 auf die troposphérische Chemie. N3Oy ist eine Substanz, die ihre maxima-
len Konzentrationen nachts aufweist. Da diese Reaktion in den Stickstoffthaushalt
der troposphérischen 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 durchgefiihrt. Dabei wurden verschiedene
Emissionsszenarien und Parametrisierungen der heterogenen Hydrolyse von N5Osg
betrachtet.

Beschrinkt man sich nur auf die Ergebnisse der Boxmodellrechnungen und lésst
damit die Effekte des Transports aufler Betracht, ergibt sich, dass die Ozonkonzen-
tration stark davon abhingt, ob die Hydrolyse von NyOj5 berticksichtigt wird. Dabei
hingt die Sensitivitdt stark vom photochemischen Regime ab. Beriicksichtigt man
dagegen auflerdem die turbulente Diffusion und die Advektion, zeigt sich, dass die
Auswirkungen auf die Ozonkonzentration am Tage relativ gering sind (kleiner als
5 % fiir die dreidimensionale Simulation). Hier wird deutlich, dass es zur Beurteilung
des Einflusses 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 Stoffen der nédchtlichen Chemie, wie NoOs und NO3z werden
dagegen auch in der dreidimensionalen Simulation stark davon beeinflusst, ob die
Hydrolyse beriicksichtigt wird oder nicht. Hier ergeben sich Unterschiede von bis
zu 85 % fiir NyOs und 80 % fiir NO3. Grofle Unterschiede ergeben sich auflerdem
fir HNO3 und den Nitratgehalt des Aerosols. Da NOj; ein wichtiges Radikal der
néchtlichen Chemie ist, was unter anderem den Abbau der VOC kontrolliert, l4sst
die hier durchgefiihrte Untersuchung den Schluss zu, dass es fiir eine addquate Be-
schreibung der troposphérischen Chemie entscheidend ist, die heterogene Hydrolyse
von N;Os moglichst richtig zu erfassen, obwohl sie fiir 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 Extinktionskoeffizienten schlieflen ldsst. Dazu wurden Mie-Rechnungen einge-
setzt. Die Kenntnis des dreidimensionalen Felds der Extinktionskoeffizienten 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
Topografie bestimmt wird. Wéahrend 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 erkldren, die verursacht, dass Partikel im Laufe des Tages in héhere Schichten
transportiert werden und damit am Boden eine Verdiinnung der Partikelkonzen-
tration erzielt wird, wihrend sich die Partikelkonzentration in héheren Schichten
erhoht.

Auflerdem wurde gezeigt, dass die Bestimmung der Sichtweite der rdumlichen Varia-
bilitdt der Extinktionskoeffizienten Rechnung getragen werden muss. Wird lediglich
der Extinktionskoeffizient 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 Extinktionskoeffizienten wurde auch dazu eingesetzt, die Auswir-
kungen des Aerosols auf die an der Erdoberfliche ankommende solare Strahlung
im Wellenlédngenbereich zwischen 280 und 700 nm zu quantifizieren. Fiir die dafiir
notwendigen Strahlungsrechnungen wurde das Modell STAR (Ruggaber et al. 1994)
verwendet, wobei die optischen Eigenschaften der mit KAMM /DRAIS berechneten
Aerosolverteilungen einflossen. Die Resultate zeigen, dass durch die Anwesenheit des
Aerosols die Strahlungsflussdichte am Boden unter den betrachteten Bedingungen
um maximal 25 W m~2 vermindert wird. 30 % dieses Effekts sind auf die Wirkung
der Rufipartikel zuriickzufiihren. Dieses Ergebnis demonstriert nochmals, dass der
Ruf} eine wichtige Komponente im atmosphérischen Aerosol darstellt, die in Aus-

breitungsmodellen beriicksichtigt 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 tiber Grund dagegen erhcht werden. Die Erhohung ist auf die Riickstreuung
der Aerosolpartikel zuriickzufiihren, da sich dadurch der aktinische Fluss oberhalb
der Aerosolschicht erhoht. Die Differenzen 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 Einflusses des Aerosols auf die physi-
kalischen und chemischen Bedingungen der Atmosphére ein breites Anwendungsfeld
fir das Modellsystem KAMM/DRAIS darstellt. Denkbar ist der Einsatz des Mo-
dellsystems beispielsweise fiir Fragestellungen beziiglich der Abhangigkeit von Nu-
kleationsereignissen von meteorologischen Bedingungen und der Topographie oder
beziiglich der Ausbreitung von biogenem Aerosol wie z.B. Pollen. Da die hier vorge-
stellte Modellversion bisher nur einen Teil des troposphérischen Aerosols beschreibt,

wird zu den fiir zukiinftige Anwendungen erforderlichen Erweiterungen daher auch
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die Behandlung weiterer Spezies im Aerosol, wie z.B. das organische Aerosol oder

das Seesalzaerosol, gehoren.
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Symbol Einheit Beschreibung

Grofibuchstaben

C. Cunningham-Korrekturfaktor (allgemein)

C; Cunningham-Korrekturfaktor fiir ein Partikel mit dem
Durchmesser d;

C"kond kgm 357! Produktionsrate kondensierbarer Substanzen

c Kontrast

D; m2s™! Diffusionskoeffizient eines Partikels mit dem Durchmesser
d;

Dy fraktale Dimension

Dy, m?gs~? polydisperser Diffusionskoeffizient des k-ten Moments einer
Aerosolverteilung

Dy; m2s~! Diffusionskoeffizient des Gases i

Fy Wm 2 abwirtsgerichtete Strahlungsflussdichte (280 — 700 nm)

Eper m~2s7! gaskinetischer Nettomolekiilfluss eines Gases pro Flichen-
einheit

I mol kg~! Ionenstérke

Is m3s71 aktinischer Fluss

Iy, st Integral zur Berechnung der Kondensationsrate

Io Wm—2 ym~! vom Objekt ausgehende Strahldichte

Ip Wm 2 pm?! vom Hintergrund ausgehende Strahldichte

K;, K}, K verschieden Gleichgewichtskonstanten

Kz, Kpy m2s~! turbulenter Diffusionskoeffizienten fiir Wiarme in horizon-
taler Richtung

Ky, m2s~! turbulenter Diffusionskoeffizient fiir Wiarme in vertikaler
Richtung

L, L; st Verlustterm

L, m Sichtweite

L,, m lokale Sichtweite

M;, m<m~3 k-tes integrales Moment

M, mEm—3 k-tes integrales Moment des Modes [

M, kg mol ! Molmasse

M; s 1 lokalzeitliche Anderung des dritten Moments
aufgrund von Kondensation

N m3 Partikelanzahldichte
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N; m™3 Molekiilzahldichte des Gases i iiber einer Grenzfliche S

N3 m3 Sattigungsmolekiilzahldichte des Gases 7 beziiglich einer
Grenzflache S

Niso m~3 Molekiilzahldichte des Gases i in unendlicher Entfernung
zum Aerosolpartikel

N; m™3 makroskopische Gaskonzentration

p kgm 3s~! Produktionsrate von Schwefelsiuredampf

P, P;, P, kgm ™35! Produktionsraten in den Bilanzgleichungen fiir die Massen-
dichten in Aitken-, Akkumulations- und Grobpartikelmode

Qa, Qe, Qs Absorptions-, Extinktions-, Streueffizienz

RH % relative Feuchte

R m geometrischer Radius

Ro.ii, Ro,jj, Roi; m3s™? Koeffizienten in der Bilanzgleichung fiir die Anzahldichte

R3.i; m?s~! Koeflizient in der Bilanzgleichung fiir das dritte Moment

R; qig m3s7?! diffusiver Fluss von Gasmolekiilen der Substanz ¢ auf die
Aerosoloberfliche

R; xin m3s7?! gaskinetischer Fluss von Gasmolekiilen der Substanz i auf
die Aerosoloberfliche

S m?m~3 Oberflichendichte des Aerosols

Sy Sattigungsverhiltnis

T K Temperatur

Ty, Linke’scher Triibungsfaktor

\% m3m~3 Volumendichte des Aerosols

w kgm 3 Wassergehalt des Aerosols

Z; qiff st Anzahl der pro Zeiteinheit umgesetzten Molekiile des Gases
1, diffusive Betrachtung

Z; xin s™1 Anzahl der pro Zeiteinheit umgesetzten Molekiile des Gases

1, gaskinetische Betrachtung

Kleinbuchstaben

a, ag, G1, G2, Hilfsgrofien

a;, aj, ba bia

Ciy Cj

Qy Wasseraktivitit

ba, be, b m! Absorptions-, Extinktions-, Streukoeffizient

Cas Cey Cs m? Absorptions-, Extinktions-, Streuquerschnitt

c ms ! mittlere thermische Geschwindigkeit von Molekiilen

Clrit kgm™3 kritische Konzentration fiir die Produktion von neuen Par-
tikeln

Csulf kgm™3 Konzentration von Schwefelsiuredampf

Css kgm 3 Gleichgewichtskonzentration von Schwefelsiuredampf bei
der Kondensation auf existierenden Partikeln

dp m Partikeldurchmesser

dpg m Mediandurchmesser der Anzahldichteverteilung

dpg,2 m Mediandurchmesser der Oberflichendichteverteilung
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dpg.3 m
dgl,ini m

€o,l m~3g1
em,l kgm 357!
f

f(d)

fkorr

g ms?
Ji st

ks JK!
k; s71

m

Miges kgm 3
mye kgm™3
Msulf,is Msutg,j  kgm >
n(dp) m~*
ns(dy) m~?
ny(dp) m~

Ds Pa

Gint

gpho

1, T2, T3

Ta sm™!
fd,k sm~?!
Tme m

t, At s

u, U, W ms~!
Us ms!
'Gdep,k ms~!
ﬁsedk,l ms~!
Wi ms !
Zi

Mediandurchmesser der Volumendichteverteilung
Mediandurchmesser des Modes [ zur Initialisierung
lokalzeitliche Anderung des nullten Moments des I-ten Mo-
des aufgrund von Emissionen

lokalzeitliche Anderung der Masse des I-ten Modes auf-
grund von Emissionen

Gewichtungsfaktor

Anteil der Lognormalverteilung unterhalb des Durchmes-
sers d

Korrekturfaktor zur Flusskorrektur

Erdbeschleunigung

Photolysefrequnz eines Gases ¢

Boltzmannkonstante

Reaktionskonstante

komplexer Brechungsindex

Gesamtmassendichte des trockenen Aerosols

[-te Komponente der Massendichte im Grobpartikelmode
Massendichte von Sulfat im Mode i und j
Verteilungsdichtefunktion der Partikelanzahldichte
Verteilungsdichtefunktion der Partikeloberflichendichte
Verteilungsdichtefunktion der Partikelvolumendichte
Sattigungsdampfdruck

Anteil der Massendichte des Rufles in interner Mischung am
Gesamtrufy

hydrophober Anteil der Massendichte an der trockenen Ge-
samtmassendichte

Hilfsgrofien

aerodynamischer Widerstand

Grenzschichtwiderstand

Mobilitétsradius

Zeit, Zeitschritt

Komponenten der mittleren Windgeschwindigkeit
Schubspannungsgeschwindigkeit

gemittelte Depositionsgeschwindigkeit fiir das k-te Moment
gemittelte Depositionsgeschwindigkeit fiir das k-te Moment
des Modes [

konvektiver Geschwindigkeitsmaflstab

Ladung des Ions i

Griechische Buchstaben

e
as m?kg~!
I3 m3s7!
,Bfm mS 871
Bnc m?s~!

Akkomodationskoeffizient

spezifischer Absorptionskoeffizient von Ruf}
Koagulationskoeffizient
Koagulationskoeffizient, freimolekulares Regime
Koagulationskoeffizient, Kontinuumsregime
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B(Kn)

5

Y

dakts OR

A m

Aair m

I kgm~ls~?
v mZs!
Q;, Q;

Yr

Y(d) m? s~
®;

Pair kgm™3
Pkond kgm 3
Pp kgm—3
Og

g; rn2

Korrekturterm zur Flusskorrektur

Aktivititskoeffizient

Reaktionswahrscheinlichkeit

tatsachliche optische Dicke, optische Dicke der Rayleighat-
mosphire

Wellenlidnge von Licht

mittlere freie Weglidnge der Luftmolekiile

dynamische Viskositdt von Luft

kinematische Viskositidt von Luft

Koeffizienten fiir die Aufteilung der kondensierenden Masse
gréfenunabhéngiger Anteil des Wachstumsgesetzes
groBenabhingiger Anteil des Wachstumsgesetzes
Quantenausbeute

Dichte von Luft

Dichte von Schwefelsdure

Partikeldichte

geometrische Standardabweichung

Absorptionsquerschitt des Gases 4

Sonstige Bezeichnungen

Cagym mfm 357!

Camm kgm™3s7?

Cos, s—!

Com,i kgm 357!

Nuy, m3s1

Nu,, kgm~3s71

lokalzeitliche Anderung des k-ten Moments aufgrund der
Koagulation der Moden [ und m

lokalzeitliche Anderung der Massendichte aufgrund der Ko-
agulation der Moden ! und m

lokalzeitliche Anderung des dritten Moments des Modes [
aufgrund von Kondensation

lokalzeitliche Anderung der Massendichte des Modes [ auf-
grund von Kondensation

Knudsenzahl

Knudsenzahl, gebildet mit dem Mediandurchmesser dy,
lokalzeitliche Anderung des k-ten Moments aufgrund von
Nukleation

lokalzeitliche Anderung der Massendichte aufgrund von Nu-
kleation

Schmidtzahl

Stokeszahl
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A Anhang

A.1 Liste der Substanzen in RADM2

Tabelle A.1: Substanzen, fir die in RADM2 eine prognostische Gleichung geldst

wird. Substanzklassen sind mit einem ,x“ gekennzeichnet.

Substanz Symbol Summenformel emittiert

Schwefeldioxid SO2 SO, X

Schwefelsdure SULF H,50,

Stickstoffmonoxid NO NO X

Stickstoffdioxid NO2 NO,

Nitratradikal NO3 NO;

Stickstoffpentoxid N205 Ny,Os

Salpetersaure HNO3 HNO;

salpetrige Sdure HONO HNO,

Peroxisalpetersidure HNO4 HNO,

Peroxiacetylnitrat PAN CH3C(0)OsNO,

TPAN TPAN CHOCH =
CHC(0)0OsNO,

Peroxiacetylradikal ACO3 CH3C(0)0,

andere organische Nitrate ONIT x R — ONO-

Ozon 03 O;

Wasserstoffperoxid H202 H,0,

Kohlenmonoxid CcO co X

Formaldehyd HCHO HCHO X

Aldehyde (n > 1) ALD x  C,H3,11CHO X

Ketone KET x CH3COCHs3, u.a. X

Glyoxal GLY OHC — CHO
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Substanz Symbol Summenformel emittiert
Methylglyoxal MGLY CH3;COCHO
andere Dicarbonyle DCB x R—(CHO),

Ameisensidure ORA1 HCOOH

Essigsdure ORA2 CH;COOH
Methylhydrogenper. OP1 CH;O0OH

organische Peroxide OP2 « RO>H

Peroxiacetylsdure PAA CH;3;(CO)OOH

Ethan ETH CyHg X
C3-C5 Alkane HC3 « C3Hg, u.a. X
C6-C8 Alkane HC5 « C7Hqg, u.a. X
andere Alkane (n > 10) HCS8 CpnHp 2, U.a. X
Ethen OL2 CyHy X
Propene OLT Cs3Hg, u.a. X
Butene OLI x CyHg, u.a. X
Isopren ISO CsHg

Toluene TOL Ce¢HsCHs, u.a. X
Kresole CSL * HOCsH,CHs, u.a.

Xylene XYL x  CgH4(CHs3)s, u.a. X
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A.2 Liste der Reaktionen

A.2.1 Photolysereaktionen
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NOj + hv
Hy,O5 + hv
HCHO + hv
HCHO + hv
ALD + hv
OP1 + hv
OP2 + hv
PAA+ hv
KET + hv
GLY + hv
GLY + hv
MGLY + hv
DCB + hv
ONIT + hv
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ALD + HO, + OH

MOy +COy+OH

ACOs + ETHP

0.13HCHO + 1.87CO
0.45HCHO + 1.55C0 + 0.8 HO,
ACO;+ HO, + CO

0.98HO; + 0.02AC03 + TCO3
0.2ALD + 0.80KET 4+ HO5 + NOy
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A.2.2 Thermische Reaktionen
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O3+ NO
Os; + OH
O3 + HO-
HO; + NO
HO> + NO-
HNO,4
HO> + HO-

HO> + HO> + H5O

H,O0, + OH
NO+OH

NO+ NO + O,

O3 + NO-
NO3;+ NO
NO3 + NO-
NO3 + HO-
NO3 + NO-
N>Os
N>Os + H20
OH + NO-
OH + HNOs3
OH + HNOy,
OH + HO,
OH + SO,
CO+ OH
CH,+OH
ETH +OH
HC3+ OH

HC5+0H
HC8+OH
OL2+OH
OLT +OH
OLI +OH
TOL +OH
XYL+ OH
CSL +0OH

HCHO +0OH

ALD + OH
KET + OH
GLY + OH

L

O3

NO + O,

O(P) + N

O(CP) + 0,

OH + OH

NO3 + O-

HO;2 + O»

OH + 20,

NO2; +OH

HNO,

HO5 + NOo

H;0,

H>0,

HO; + H;O

HONO

NOy + NOo

NOs

NOs; + NO»

NO+ NOs + O,

HNO3 + O,

N>Os

NO3 + NO-

2HNO;

HNO;3

NOs + H;O

NOs; + H30 + O,

H50 + O,

SULF + HO

HO; + CO-

MOs + HyO

ETHP + H,O

B83HC3P + 1THO> + .09HCHO
+.075ALD + .025KET + H>0O
HC5P +0.25X 04 + H2O
HC8P +0.75X 05 + H,O
OL2P

OLTP

OLIP

5TOLP + 25C'SL + .25HO,
B83XYLP + .17CSL + .1THO,
AHOs + .9X05 + .9TCO3 — 9OH
HO; +CO + H,0

ACO;3 + H20

KETP+ H,0O

HO, +2C0 + H20
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45
46
47
48
49
50
51
52
53
54
95
56
57
58

60

62

64
65
66
67
68

69
70
71
72
73
74
75
76
7
78
79
80
81
82
83
84
85

86

MGLY + OH
DCB+ OH
OP1+OH
OP2+ OH
PAA +OH
PAN + OH
ONIT + OH
150+ OH
ACO3 + NO,
PAN
TCO3+ NO;
TPAN

MO, +NO
HC3P+ NO

HC5P + NO
HC8P + NO

OLP2+ NO
OLTP+ NO
OLIP + NO
ACO3 + NO
TCOs+ NO

TOLP + NO
XYLP+NO
ETHP +NO
KETP+ NO
OLN + NO
HCHO + NO3
ALD + NOs
GLY + NOs
MGLY + NOs
DCB + NOs
CSL+ NOs3
OL2+ NOs
OLT + NOs
OLI 4+ NOs
ISO + NOs
OL2 + O3
OLT + O3

OLI + O3

L e

ACO3 + CO + H>0O

TCOs; + H,0

SMOs + .5 HCHO + .50H

SHC3P + .5ALD + .50H

ACOs + H,0

HCHO + NO3 + X0,

HC3P + NO,

OLTP

PAN

ACO3 + NO-

TPAN

TCO3 + NO-

HCHO + HOs + NO,

J75ALD + 25KET + .09HCHO+
B60NIT + .96 NOs + .96 HO,

B8ALD + .69KET + .080ONIT+

92NO; + .92HO

35ALD + 1.06KET + .04HCHO+
240NIT + .T6NO5 + .T6 HO+

1.6HCHO + HO> + NOs + .2ALD

ALD + HCHO + HO3 + NO>

1.45ALD + 28HCHO + HO; + NOs + .1KET
MO> + NO,

NOs + .92HO; + .89GLY + .11MGLY +
.05AC0O;3 + .95C0O 4+ 2X O,

NO; + HO, + .16GLY + .1TMGLY + .7TDCB
NOs + HOs + .45MGLY + .806DCB
ALD + NOy + HO,

MGLY + NOy + HO»

HCHO + ALD +2NO,

HO>+ HNOs; +CO

ACO3 + HNO;3

HNOs;+ HO; +2C0O

HNO3 + ACOs + CO

HNO3; +TCOs3

HNOs; + XNO, +0.5CSL

OLN

OLN

OLN

OLN

HCHO + .42C0 + 40RA1 + .12HO,
Bb3HCHO + 5ALD + .33C0O + .20RA1+
20RA2 + 23HO5 + .22M O+ + .10H + .06C H,4
A8HCHO + .7T2ALD + .1KET + .23CO+
.060RA1 + .290RA2 + .26 HO>+

B1MOy + .140H + .09CH,
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87

88
89
90
91
92
93
94
95
96
97
98
99
100
101
102
103
104
105
106
107
108
109
110
111
112
113
114

115
116
117
118
119
120
121

122
123
124
125
126

127
128

IS0+ O3

HOy + MO
HO, + ETHP
HO, + HC3P
HO; + HC5P
HO, + HC8P
HO, +OL2P
HO; +OLTP
HO;+OLIP
HO; + KETP
HO> + ACO;
HO, +TOLP
HOs + XYLP
HO; +TCOs3
HO; + OLN
MO + MO,
MO, + ETHP
MOy, + HC3P
MO, + HC5P
MOy, + HCS8P
MOs + OL2P
MO, + OLTP
MO, + OLIP
MO, + KETP
MO; + ACO3
MO, +TOLP
MO, + XYLP
MO +TCOs

ETHP + ACO;
HC3P + ACOs
HC5P + ACOg3
HC8P + ACOs
OL2P + ACOs

OLTP + ACOg3
OLIP + ACOs

KETP+ ACO3
ACOs3 + ACO3
ACO; +TOLP
ACO3 + XYLP
ACO3 +TCO3

X0y + HOq
XOs + MOy

L e

Bb3HCHO + .5ALD + .33CO+

.20RA1 + .20RA + 23HOs + .22MO- + .10H
OP1

OP2

OP2

OP2

OP2

OP2

OP2

OP2

OP2

PAA

OP2

OP2

OP2

ONIT

1.5bHCHO + HO,

J5HCHO + HOy + .7T5ALD

B4HCHO + HO3 + .TTALD + 26KET
JTTHCHO + HOs + A1ALD + .75KET
B8HCHO + HO; + 46ALD + 1.39KET
1.55HCHO + HO5 + .35ALD

1.25HCHO + HO» + .T5ALD

B89HCHO + HO2 + .7T3ALD + 55K ET
JSHCHO + HOs + . T5SMGLY

HCHO + 5HO3 + .5M O3 + .50RA2

HCHO +2HOs + .1TMGLY + .16GLY +.TDCB
HCHO +2HO2 + .45MGLY + .806DCB
SHCHO + .50RA2 + 445GLY + .0556MGLY +
.025AC03 + .475C0O + 46 HO- + X O,

ALD + .5HOs 4+ .5M O3 + .50RA2

JTTALD + 26 KET + .5HO2 + .50RA2 + .5M O,
A1ALD + .75KET + .5HO3 + .50RA2 + .5MO>
A6ALD +1.39KET + 5HO3 + .50RA2 + .5MO-
BHCHO + .6ALD + .5HOs + .50RA2 + .5M O
SHCHO + ALD + 0.5HO: + .50RA2 + .5M O,
A4HCHO + 55KET + .725ALD + .5HO>+
MGLY + .5HOy + .50RA2 + .5MO-

2.M O,

ATMGLY + 16GLY +.7TDCB + HO2 + MO,
MOs + 45MGLY + .806DCB + HO-

MOy + 11MGLY + .92HO2 + .89GLY +
.05AC0;3; + .95C0O + 2.X 05

OP2

HCHO + HO-
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129
130
131
132
133
134
135
136
138
139
140

X0y + ACOs
X0s; + X0
X02+ NO
XNO2 + NO-
XNO2; + HO,
XNOs; + MO
XNO; + ACOs
XNOs; + XNO-
MO, + OLN
ACO; + OLN
OLN + OLN

LR ELL

MO,

NO,

ONIT

OP2
HCHO + HO,
MO,

1.75HCHO + .5HO3 + ALD + NO-
HCHO + ALD + 0.50RA2 + NO3 + 0.5M O,
2HCHO + 2ALD + 2NO-
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A.3

Eingabedaten fiir die Boxmodellrechnungen

im Standardfall

Die Eingabedaten des Standardfalls entsprechen dem Fall  plumel® des Modell-
vergleichs, der im Rahmen des Projektes EUROTRAC durchgefiihrt wurde (Kuhn
et al. 1998).

Tabelle A.2: Anfangswerte und Quellstirken der Emissionen.

Anfangswerte Emsissionen
GroBe  Einheit Wert Grofle  Einheit Wert
T K 288,15 SO, ppb/min 5,2-107*
p hPa 1013,25 NO ppb/min 2,6-1073
N cm=3 2,55 - 1019 CO  ppb/min 5,7-107°
H,O % v/v 1,0 ALD ppb/min 3,6-10°°
O3 ppb 50 HCHO ppb/min 1,4-107*
NO ppb 0,2 HC3 ppb/min 2,8-1073
NO, ppb 0,5 HC5 ppb/min 7,9-107*
HNOs; ppb 0,1 HCS8 ppb/min 4,7-107*
CO ppb 200 ETH ppb/min 2,4-107*
CH, ppb 1700 OL2 ppb/min 4,6-10"*
Isopren ppb 0 OLT  ppb/min 2,3-107*
H, ppb 500 OLI ppb/min 1,8-107*
H,0, ppb 2 TOL ppb/min 6,6-10"*
HCHO ppb 1 XYL ppb/min 5,2-1074
KET  ppb/min 4,4-1074
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A.4 Berechnung der Koagulationskoeffizienten un-
ter Beriicksichtigung der fraktalen Struktur
der Partikel

A.4.1 Kontinuumsregime

Soll die fraktale Struktur der Rufipartikel beriicksichtigt werden, muss bei der Be-
rechnung der Koagulationskoeffizienten an den Stellen, wo der Durchmesser ein-
geht, zwischen dem Mobilitdtsdurchmesser und dem geometrischen Durchmesser
unterschieden werden. Zur Berechnung des Diffusionskoeffizienten muss der Mobi-
litdtsdurchmesser verwendet werden, wohingegen bei Termen, die Stof3querschnitte

repriasentieren, der geometrische Durchmesser eingesetzt werden muss.

Sei d; der Mobilititsdurchmesser und d; der geometrische Durchmesser, mit

d; = h(Dy)d; (A.1)
h(Dy) = —0.06483 - D7 + 0.6353 - Dy — 0.4898 (A.2)

Dy ist dabei die fraktale Dimension der Partikel.

Der modifizierte Koagulationskoeffizient ergibt sich zu:

Breldy, hy, dy, hy) = 2m(Dy + Ds)(dy + d) (A.3)
1 1

= 27‘(‘(D1 + DQ) —d1 + —d2 (A4)
hy R

wobei D; = ’;’;ri(;?, wie in (3.33a) definiert ist. Dies ergibt nach Einsetzen in die

Definitionen von oben:

2k, T
3

~ 1 1 11 1 d
/Bnc(dlahlad27h2) — _+_+2)\A1 <_ + 2 >

hy ' hy hidy ' hy(dy)?

(A.5)

+2)\A2<11 1 d1> 1d; 1d,

—— 4+ — +—— 4 ==
hady — hi (do)? hidy  hydy

Die Integration dieses Ausdrucks ergibt die modifizierte Koagulationsrate auf der

Basis des Mobilitatsdurchmessers fiir das nullte Moment als:
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/ / (dl)o/énc(dla hy, dy, h2)n1(d1)n2(d2)dd1dd2 = M0,1M0,2Knc (A-G)
0 0

1 452 1d 16 1,2 49,2
2 A K — pgln (og1) = Y92 3 In (og1) zln (0g2)
+ A1 ng, (hle + s dgle e

1 4,2 1d 1 167,.2 47,2
A K ~ ,3ln (og2) — 9t % (0g2) zln (og1)
+ A2 K ng, <h26 + I dg2e e

L 2% G2 (68 n (ng)) (es n (agn)
(hl dg2 h2 dgl

Drittes Moment:

/ / (dl)?’Bnc(dl, hl, dz, h2)n1(d1)n2(d2)dd1dd2
0 0

(A7)
- MO 1M0,2Knc(dgl)3
Z(hi + hi)e%an(o'gl) +A1Kngl (hie%lnz(agl) + %%€%1n2(091)€%1n2(092)>
1 2 1 2 gl
+A2Kngz (hie%ln2(a'gl)e%1n2(a'gz) + hi%e%lnz(agl)el—sﬁlnz(agz)>
2 1 g2

L L do 1020, (e, | L o1 8n(0,) 8 102(0,2)
h2 de hl dg2

A.4.2 Freimolekulares Regime

Fiir den Koagulationskoeffizienten des freimolekularen Regimes muss stets der geo-
metrische Durchmesser verwendet werden. In Abhéngigkeit des Mobilitdtsdurchmes-

sers lauten die Gleichungen fiir das nullte und das dritte Moment:
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Nulltes Moment:
/ / Bim(dv, b, do, ho)ny (dy)nj(dy) ddyddy
0 0

= Mo My Kbl

% eélnz(agl) + %eélnz(o‘gz) + 2—h1dg2eélnz(agl)e%lnz(aﬁ)
hl h2dg1 hgdgl

3
2 2
h;d922eglnz(agﬂel—flnz(agz) + 22391 el—;’lnz(agﬂe%an(agz)

+

42,24

h2d91 egan(a'gl)eélnz(O'gz)
hidgs

Drittes Moment:
/ / (d2)* Bom (s, do) 1 (d ) (d3) ddyddy
0 0

= M0,1M0,2Kfmb1(9,1)(@)% esin*(oa) 4 —h1d92e%lnz("gl)e%l"Z("gz)
hl h2dg1

2 2
h1d92ez—;lnz(agl)eglnz(agz) h1d92 eglnz(agl)el—sﬁlnz(agz)

hg dgl h%dgl 2

3
+ h2d91 e%an(agl)eglnz(agz) +9 h2d91 e%an(agl)eélnz(agz)
hldQQ hldg2

+2
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