
Kapitel 2

Transportprozesse in der

Stratosph�are

In diesem Kapitel wird eine �Ubersicht �uber Transportprozesse in der Stratosph�are ge-
geben. Beginnend mit der Darstellung der Brewer-Dobson Zirkulation wird der globa-
le meridionale Transport von Spurensto�en beschrieben. Dieser wird auch oft mit der
resultierenden Meridionalzirkulation (englisch:

"
Residual Mean Circulation\) aus der

dynamisch bedingten Abweichung vom Strahlungsgleichgewicht erkl�art1. Das Brechen
planetarischer Wellen, als

"
Extratropical Pump\ oder auch

"
Wave Driving\ (deutsch:

extratropische Pumpe oder Wellenantrieb) bezeichnet, treibt die Residual Mean Circu-

lation wie eine Art Staubsauger an: das Aufsteigen von Luftmassen in den Tropen, den
meridionalen Transport zum Winterpol und das Absinken �uber dem Winterpol. Dieser
Zusammenhang wurde von Haynes et al. (1991) und Holton et al. (1995) als eine nach
unten gerichtete Kontrolle (englisch:

"
Downward Control\) bezeichnet. Diese Downward

Control steuert z.B. �uber das Ma� des Absinkens �uber dem Winterpol auch die Dynamik
des stratosph�arischen Polarwirbels2 (siehe 2.2) und damit die m�ogliche Ozonzerst�orung.
In Jahren mit verst�arktem Absinken �uber dem Pol wird, neben dem rein dynamischen
E�ekt der Erw�armung auf den Ozonabbau, der chemische Ozonverlust in der unteren
Stratosph�are durch das Absinken von hohen Ozonkonzentrationen aus der mittleren bis
oberen Stratosph�are maskiert. In Jahren mit geringen Absinkraten wird der beobachtete
chemische Ozonabbau in der unteren Stratosph�are weniger stark maskiert (wie z.B. im
Winter 1995/96) (Dessler, 2000). Diese zwischenj�ahrliche Variabilit�at spielt in der Nord-
hemisph�are eine gro�e Rolle. Dagegen kommt es in der S�udhemisph�are w�ahrend der
Mitte des Winters zu keiner starken Absinkbewegung. Die Temperatur des antarktischen
Wirbels ist nahe am Strahlungsgleichgewicht, so dass hier der chemische Ozonabbau nur
geringf�ugig durch Transportprozesse verdeckt wird.

1Die mittlere diabatische Restzirkulation wird theoretisch als
"
Transformed Eulerian Mean\ (TEM)

Zirkulation formuliert (siehe Kapitel 4).
2Von der Anregung planetarischer Wellen in der Troposph�are ist die Wellenaktivit�at der Stratosph�are

und damit aber auch die Dynamik der Stratosph�are abh�angig. Ein indirekter Einuss des Downward

Controls auf die troposph�arische Zirkulation und damit auf die Quellregion planetarischer Wellen kann
nicht ausgeschlossen werden.
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Die Abweichungen vom Schema der Brewer Dobson Zirkulation sind von Interesse f�ur
diese Arbeit. So ist der Anteil horizontaler Transportprozesse von Spurengasen (inkl.
Ozon) am beobachteten Ozonverlust in mittleren und hohen Breiten w�ahrend des arkti-
schen Winters noch immer nicht gut quanti�ziert. Darauf hinarbeitend wird der neueste
Stand der Forschung bez�uglich des Stratosph�aren-Troposph�aren Austausches und der
Transportbarrieren betrachtet. Anschlie�end wird das Auftreten von charakteristischen
Transportprozessen in der winterlichen Stratosph�are, wie

"
Tropische-Subtropische Strea-

mer\ (deutsch: Zungen),
"
Polarwirbel Streamer\ und

"
Cat Eyes\ (deutsch: Katzen-

augen) analysiert und diskutiert.

2.1 Die globale Meridionalzirkulation

Die globale Zirkulation der Atmosph�are wird vollst�andig mit den zonalen und meridiona-
len Komponenten der Zirkulation beschrieben. Aspekte der globalen zonalen Zirkulation,
dargestellt durch den zonalen Wind, werden im Detail in Kapitel 4 behandelt. In diesem
Kapitel sollen nun Aspekte der globalen Meridionalzirkulation untersucht werden, darge-
stellt durch das Bild der Brewer-Dobson Zirkulation, die hier auch als globale Zirkulation
bezeichnet wird.

Die Vorstellungen von der globalen Zirkulation der Stratosph�are gehen auf den Trans-
port von Spurengasen zur�uck, und zwar auf den beobachteten Wasserdampfgehalt in der
Stratosph�are, dessen Konzentration hier wesentlich niedriger ist als in der Troposph�are.
Brewer (1949) erkl�arte die beobachtete Trockenheit der Stratosph�are mit der Konden-
sation des Wassersdampfes beim Aufsteigen der Luft aus der Troposph�are in die Strato-
sph�are. Ausschlaggebend f�ur die Kondensation sind die extrem niedrigen Tropopausen-
temperaturen, die die Luftpakete durchschreiten m�ussen. Ausreichend kalt ist jedoch nur
der Bereich der tropischen Tropopause, um die niedrigen Wasserdampfkonzentrationen
der Stratosph�are ann�ahrend zu erkl�aren, w�ahrend laut Temperaturverteilung der Tropo-
pause die Wasserdampfkonzentration der mittleren und hohen Breiten h�oher ausfallen
m�usste. Resultierend aus diesem Gedankenexperiment schlug Brewer eine Zirkulation vor,
die in den Tropen einen aufsteigenden und in hohen Breiten einen absinkenden Ast be-
sitzt. Einige Zeit sp�ater wies Dobson (1956) darauf hin, dass Ozon auf Grund der h�oheren
Sonneneinstrahlung in der tropischen Stratosph�are produziert wird, die h�ochsten Werte
des Gesamtozons aber in hohen Breiten beobachtet werden. Daraus ergibt sich eine Me-
ridionalzirkulation in Richtung Pol und Absinken �uber dem Winterpol. Dieses Konzept
der resultierenden Meridionalzirkulation wird als Brewer-Dobson Zirkulation bezeichnet.
Erg�anzend zu der bis dahin qualitativ untersuchten Brewer-Dobson Zirkulation ist von
Murgatroyd und Singleton (1961) eine auf Berechnungen beruhende Absch�atzung der
meridionalen Zirkulation erstellt worden. Die Autoren berechneten die Meridionalzirku-
lation aus den Netto-Erw�armungsraten stratosph�arischer Strahlungsprozesse. Die Tem-
peraturverteilung im Strahlungsgleichgewicht ist in Abb. 2.1 dargestellt, die sich durch
besonders niedrige Temperaturen �uber dem Winterpol in der Mesosph�are und einem
Maximum der Temperatur in der Stratopause �uber dem Sommerpol auszeichnet.
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Abbildung 2.1. Strahlungsgleichgewichtstemperatur in K, die sich auf Grund strah-
lungsaktiver Spurengase wie z.B. Ozon, O2, N2O, H2O und CO2 einstellt (Geller, 1983).

Abbildung 2.2 zeigt die rein diabatische Meridionalzirkulation, die sich auf Grund des
Strahlunsgleichgewichts ohne Ber�ucksichtigung von Wellen einstellen w�urde. Qualitativ
entspricht diese der Brewer-Dobson Zirkulation. Neu hierbei war der mesosph�arische Ast
der Meridionalzirkulation, der auch als Murgatroyd-Singleton Ast der globalen Zirkula-
tion bezeichnet wird (McIntyre, 2001) und den Luftmassentransport vom Sommer- zum
Winterpol in der Mesosph�are beschreibt.

Abbildung 2.2. Diabatische Meridionalzirkulation nach Murgatroyd und Singleton
(1961).
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Abbildung 2.3. Globale Zirkulation: Die dicken Pfeile markieren die diabatische Zirku-
lation, bzw. Absinken oder Transport auf wechselnden isentropen Fl�achen. Dicke Balken
stellen Barrieren der isentropen Durchmischung dar. Gewellte Pfeile markieren adiabati-
sche Prozesse, Transport entlang von isentropen Fl�achen (WMO-Assessment, Abb.7{6,
WMO, 1999).

Die globale meridionale Zirkulation, dargestellt durch das klassische Bild der Brewer-
Dobson Zirkulation, hat sich seitdem stark gewandelt und soll hier mit Abb. 2.3 des Ozon
WMO-Assessments neu de�niert werden (WMO, 1999). In dieser Arbeit konzentriere ich
mich auf die gro�r�aumige Winterzirkulation der Stratosph�are.
Das Brechen planetarischer Wellen in der oberen Stratosph�are und das Brechen inter-
ner Schwerewellen in der Mesosph�are erzeugen eine westw�arts gerichtete zonale Kraft
K < 0 auf Luftmassen ab ca. 15� Entfernung vom �Aquator (Haynes, 1998). Diese er-
fahren durch die Corioliskraft in der NH eine

"
Rechtsablenkung\ in Richtung Pol, was

zu einem meridionalen Transport von den Tropen zum Winterpol in der Stratosph�are
f�uhrt, das sogenannte Wave Driving. Unterwegs durchlaufen die Luftmassen gro�skali-
ge Mischungsprozesse, Polw�arts- und Abw�artstransport in der sogenannten

"
Surf Zone\

(deutsch: Wellenbrecherzone). Diese Zone ist gekennzeichnet durch einen schwachen
Gradienten der Spurengaskonzentrationen, was gleichbedeutend mit starker Durchmi-
schung ist. W�ahrend der Polarnacht tritt gro�r�aumiges Absinken im Polarwirbel auf
(siehe Abschnitt 2.2). Die Luftmassen werden beim Absinken adiabatisch komprimiert
und erw�armen sich dabei auf Temperaturen oberhalb des Strahlungsgleichgewichts. Dar-
aus resultiert die warme Stratopause �uber dem Winterpol. Deutlich wird dies in der
Januar-Temperatur der CIRA-Klimatologie mit 250 K (Abb. 2.4 oben), im Vergleich zu
der Strahlungsgleichgewichtstemperatur von 190 K (Abb. 2.1). Als Ausgleich zu diesem
meridionalen Luftmassentransport in Richtung Pol �ndet ein gro�skaliger Aufw�artstrans-
port in der tropischen Troposph�are statt. Die Luft dehnt sich dabei adiabatisch aus, was
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Abbildung 2.4. CIRA Klimatologie f�ur Januar: Oben: Zonal gemittelte Temperatur in
(K); unten: zonal gemittelter zonaler Wind in (m/s); Isolininienintervall jeweils in 10
Einheiten (Fleming et al., 1990).

zur Abk�uhlung unter die Strahlungsgleichgewichtstemperatur f�uhrt. Dieser bekannte Ef-
fekt ist sichtbar in der kalten tropischen Tropopause (siehe das ausgepr�agte Minimum
von 200 K in Abb. 2.4 im Vergleich zu Abb. 2.1). Dar�uber erkennt man das gro�r�aumige
diabatische Aufsteigen in der tropischen Stratosph�are. Durch das �Uberschie�en hoch-
reichender Konvektionszellen �uber die Tropopause hinweg �ndet ein Austausch tro-
posph�arischer Luftmassen mit der Stratosph�are statt. Der Stratosph�aren-Troposph�aren
Austausch (englisch:

"
Stratosphere Troposphere Exchange\, STE) wird charakterisiert

durch die entlang der meridionalen Ebene stark variierende Tropopausenh�ohe mit ei-
nem Maximum an H�ohe in ca. 16 km am �Aquator und einem Absinken der isentropen
Fl�achen in Richtung zu den Polen bis 7 km H�ohe. Die unterste Stratosph�are, der Be-
reich zwischen Tropopause (380 K) und 400 K potentieller Temperatur, ist gekennzeich-
net durch die zweifache M�oglichkeit des Stratosph�aren-Troposph�aren Austausches: zum
einen durch den adiabatischen Transport entlang von Isentropen, die die Tropopause
kreuzen, und zum anderen durch gro�r�aumiges diabatisches Absinken. Die Subtropische
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sowie die Polarwirbelbarriere, charakterisiert durch einen starken Gradienten im Spu-
rengasmischungsverh�altnis (siehe Abschnitt 2.4), werden gelegentlich durch Intrusionen
oder auch Extrusionen von Luftmassen durchquert (siehe Abschnitt 2.5), die durch das
Brechen von planetarischen Wellen angeregt werden. Dabei ist die subtropische Barriere
durchl�assiger als die Polarwirbelbarriere. Der innere Kern des Polarwirbels scheint bisher
unber�uhrt von Durchmischung zu sein, wohingegen der Rand des Polarwirbels h�au�g mit
Luft mittlerer Breiten durchmischt wird (WMO, 1995, 1999).
In der Sommerhemisph�are herrschen Ostwinde in der Strato- und Mesosph�are vor (sie-
he Abb. 2.4), so dass sich ostw�arts wandernde Schwerewellen ausbreiten k�onnen. Das
Brechen dieser Schwerewellen f�uhrt zu einer zonalen ostw�arts gerichteten Kraft K > 0.
Durch die

"
Linksablenkung\ der Corioliskraft in der SH resultiert ein �aquatorw�arts ge-

richteter Transport, der den Ast der Zirkulation von der Sommer- zur Wintermesosph�are
schlie�t (Murgatroyd-Singleton Zirkulation). Zum Ausgleich steigt Luft in der polaren
Mesosph�are auf, die Luft dehnt sich in der instabilen Schichtung aus und k�uhlt dabei sehr
stark ab entgegen der strahlungsbedingten Erw�armung. Dieser Mechanismus wird von
McIntyre (2001) auch als

"
Refrigeration Action\ (deutsch: Gefrier-Wirkung) bezeichnet.

Resultierend aus dieser Refrigeration Action wird der k�alteste Punkt der Erdatmosph�are,
die Sommermesopausemit Minimumtemperaturen bis zu 105 K in 80{90 km H�ohe, beob-
achtet (L�ubken, 1999), also bis zu 100 K unterhalb der Strahlungsgleichgewichtstempera-
tur (siehe Abb. 2.1), bzw. bis zu 40 K unterhalb der CIRA-Klimatologie (Abb. 2.4). Wie in
der Darstellung der erweiterten Brewer-Dobson Zirkulation (Abb. 2.3) angedeutet wird,
�nden auch in der Sommerhemisph�are schwach ausgepr�agte horizontale Transportpro-
zesse in der untersten bis mittleren Stratosph�are statt. Der Transport ist zur�uckzuf�uhren
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Abbildung 2.5. Ozonsondenaufstieg vom 17. September 2001 �uber Ny �Alesund, Ab-
bildung produziert am AWI-Potsdam (pers�onliche Mitteilungen, Schulz, 2002).
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Abbildung 2.6. Spurengasverteilung des passiven Spurengases CH4: Die Pfeile markie-
ren die Wirkung der Brewer-Dobson Zirkulation (Dessler, 2000).

auf das Brechen planetarischer Wellen in der unteren Stratosph�are (Orsolini und Grant,
2000; Haynes und Shuckburgh, 2000; Wahl, 2001), die sich dank schwacher Westwinde in
der NH bis dorthin ausbreiten k�onnen, sowie auf das Brechen westw�arts wandernder Wel-
len, auch freilaufende Rossby Wellen oder Normalmoden genannt, die sich bei Ostwinden
bis in die Stratosph�are ausbreiten k�onnen (Bowman, 1996; Wagner und Bowman, 2000;
Wahl, 2001). Ein Beispiel f�ur ein beobachtetes Transportph�anomen im Sp�atsommer wird
in Abbildung 2.5 gegeben. Dargestellt ist das am 17. September 2001 �uber Ny �Alesund,
Spitzbergen, gemessene Ozonmischungsverh�altnis, das in einer H�ohe von ca. 29 km eine
scharfe Kante aufweist. Diese Ozonkante markiert den �Ubergang zwischen einem che-
misch kontrollierten oberen Regime, in dem der Ozongehalt kontinuierlich im Sommer
abnimmt, und einem dynamisch kontrollierten unteren Regime, in dem der horizontale
Transport dem photochemischen Abbau entgegenwirkt (Wahl, 2001). Der resultierende
E�ekt der Brewer-Dobson Zirkulation auf den Transport von passiven Spurengasen ist
noch einmal in Abb. 2.6 zusammengefa�t.

Wie man anhand der Brewer-Dobson Zirkulation feststellen kann, �nden signi�kante
Transportph�anomene in der untersten (englisch:

"
Lowermost Stratosphere\, LMS), un-

teren (
"
Lower Stratosphere\, LS), mittleren (

"
Middle Stratosphere\, MS) und oberen

Stratosph�are (
"
Upper Stratosphere\, US) statt, so dass es sich entsprechend anbietet,

die Analyse horizontaler Transportprozesse im Modell in diese signi�kanten Regionen zu
unterteilen (siehe Kapitel 7).
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2.2 Der stratosph�arische Polarwirbel

In diesem Unterkapitel wird die meridionale Zirkulation, die innerhalb des stratosph�ari-
schen Polarwirbels statt�ndet, beschrieben. W�ahrend der Polarnacht tritt gro�r�aumiges
Absinken im Polarwirbel auf. Die Luftmassen werden dabei adiabatisch komprimiert und
erw�armen sich auf Temperaturen oberhalb des Strahlungsgleichgewichts. Somit resul-
tiert den gesamtem Winter �uber ein polw�arts und abw�arts gerichteter Transport von
der oberen Stratosph�are in die mittlere-untere Stratosph�are. In den Jahren mit st�arke-
rem Absinken ist der Winter w�armer. Niedrige Temperaturen stellen eine notwendige
Bedingung f�ur die Bildung von polaren Stratosph�arenwolken (englisch:

"
Polar Strato-

spheric Clouds\, PSCs) dar, an deren Partikelober�achen Chloraktivierung statt�ndet,
was schlie�lich zu Ozonabbau f�uhrt. In Wintern mit geringem Absinken sind die Tempera-
turen im Polarwirbel niedriger, wodurch schlie�lich der Ozonabbau verst�arkt wird. Dieser
Zusammenhang wurde von Randel und Wu (1999) sehr deutlich in einer hohen Korre-
lation von negativem Ozontrend und negativem Temperaturtrend in den 1990er Jahren
des arktischen und antarktischen Polarwirbels gezeigt. Ein Beispiel f�ur verst�arktes Absin-
ken w�ahrend der Entwicklung einer Stratosph�arenerw�armung { also einer Periode starker
Wellenaktivit�at { wird in Abb. 2.7 gegeben. Zu Beginn der Erw�armung am 24. Januar
1991 erkennt man auf der 10 hPa Druck�ache einen stark ausgepr�agten Trichter, der
sich von �uber 30 km H�ohe in der Antizyklone auf unter 28 km im Zentrum des Polarwir-
bels erstreckt. Im Verlauf der Erw�armung reduziert sich der H�ohenunterschied um fast
die H�alfte. Ein einheitliches Bild der Zirkulation innerhalb des Polarwirbels wurde von
Schoeberl et al. (1992) auf Basis zweier Kampagnen mit in situ Flugzeug-Messungen
im antarktischenWinters 1987 und im arktischenWinter 1988/89 entwickelt (Abb. 2.8a).

Abbildung 2.7. Zeitliche Entwicklung der geopotentiellen H�ohe auf der 10 hPa Druck-
�ache, w�ahrend des Major Warmings im Januar/Februar 1991 (FUB Daten): links: 24.
Januar; Mitte: 27. Januar; rechts: 4. Februar 1991. Die Isolinien auf der polarstereogra-
phischen Darstellung geben die geopotentielle H�ohe in 10 hPa an (Marquardt, 1998).
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(a) (b)

Abbildung 2.8. (a): Schematische Darstellung der Zirkulation des Polarwirbels. Ein-
gezeichnet sind der polare stratosph�arische Jet, die Isolinien eines Tracers, sowie die
Zirkulation des Polarwirbels. (b): Vertikale und zonale Geschwindigkeit f�ur die NH ab-
geleitet aus Flugzeug in situ Messungen f�ur den 03.01.{10.02.1989. Die durchgezogene
Linie stellt w? in cm/s dar, abgesch�atzt aus K�uhlraten, und die gestrichelte Linie den
zonal gemittelten Wind in m/s (Schoeberl et al., 1992).

Dargestellt ist der Strahlstrom (englisch:
"
Jet\) zusammen mit den Isolinien eines Tra-

cers, der den Polarwirbelrand mit einem starken Gradienten in ca. 60� markiert. Wie man
hier sehr deutlich erkennen kann, f�allt das Zentrum des Jets mit dem Polarwirbelrand
zusammen (Nash et al., 1996).
Aufgrund diabatischen Absinkens von Luftmassen im Polarwirbel sind die Isolinien eines
Tracers innerhalb des Wirbels etwa 2{3 km gegen�uber den Luftmassen mittlerer Breiten
verschoben. W�ahrend des antarktischen Winters und arktischen Sp�atwinters �ndet das
st�arkste Absinken im Zentrum des Jets bzw. am Rande des Polarwirbels, insbesondere
auf der der Antizyklone zugewandten Seite, statt. Dagegen sinken die Luftmassen im
Fr�uhwinter der NH am st�arksten im Zentrum des Polarwirbels ab, mit Ausnahmen von
Perioden erh�ohter Wellenaktivit�at (Schoeberl et al., 1992; Manney et al., 1994). Wie in
Abb. 2.8b zu erkennen ist, ist die Achse des Maximums vertikalen Absinkens { hier darge-
stellt durch w?, der mittleren gro�skaligen Vertikalgeschwindigkeit der TEM Zirkulation
{ mit der H�ohe geneigt. Die in Abb. 2.8a dargestellte Zirkulation des Polarwirbels bezieht
sich nur auf die untere Stratosph�are. Von der unteren bis oberen Stratosph�are neigt sich
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die Zone st�arksten Absinkens vom Zentrum des Jets (Rand des Polarwirbels) hin zum
Zentrum des Polarwirbels (Schoeberl et al., 1992). Bis ca. 26 km H�ohe korreliert das
Maximum des Jets sehr gut mit maximalen w? Werten. Manney et al. (1994) erg�anzten
diese Untersuchung und zeigten mit Hilfe von Trajektorienrechnungen f�ur jeweils zwei
aufeinander folgende Winter (1992 und 1993) der SH und NH, da� oberhalb der 900 K
Isentrope st�arkstes Absinken im Zentrum des Polarwirbels, zwischen 600 und 900 K nahe
des Polarwirbelrandes und unterhalb von 600 K entlang des Polarwirbelrandes statt�n-
det. Diese Ergebnisse stimmen gut mit dem von Schoeberl et al. (1992) entwickelten
Bild der Zirkulation des Polarwirbels f�ur die S�ud- und Nordhemisph�are �uberein.

2.3 Stratosph�aren-Troposph�aren-Austausch

Eine �Ubersicht zum Stratosph�aren-Troposph�aren-Austausch wird in Holton et al. (1995)
gegeben. Der Eintrag troposph�arischer Luftmassen in die Stratosph�are erfolgt im we-
sentlichen in den Tropen durch das �Uberschie�en von sogenannten Konvektionst�urmen.
Diese weisen einen Jahresgang mit dem Wandern der Innertropischen Konvergenzzone
(englisch:

"
Innertropical Convergence Zone\, ITCZ) auf, die im Nordwinter bis in 25� S

�uber den Kontinenten reichen kann. Der Nachweis f�ur die
"
Freeze-Drying\ Hypothe-

se3 (deutsch:
"
Gefrier-Austrocknen\) (Brewer, 1949) wurde erstmals von Mote et al.

(1996) mit dem sogenannten
"
Tape Recorder\ Signal (deutsch: Bandaufzeichnung) er-

bracht. Der Tape Recorder markiert den Jahresgang von niedrigem Wasserdampfgehalt
{ so wie ein Signal auf einem Tonband aufgezeichnet wird { oberhalb der tropischen
Tropopause (siehe Abb. 2.9). Diese Beobachtung erbrachte gleichzeitig auch die Quan-
ti�zierung der Aufw�artsbewegung w? im tropischen Ast der Brewer-Dobson Zirkulation.
Das Signal bleibt f�ur ca. 2 Jahre in einem H�ohenbereich von 15 km bis in die mittlere
Stratosph�are hinein erhalten. Die daraus abgeleiteten Aufstiegsraten variieren dabei von
w? = 0; 2 mm=s im Nordsommer bis w? = 0; 4 mm=s im Nordwinter.
Der R�ucku� stratosph�arischer Luft in die Troposph�are �ndet zum gr�o�ten Teil durch
Tropopausenfaltungen { Zungen stratosph�arischer Luft { statt, die sich an der polw�arti-
gen Flanke starker Westwindjets bilden und tief in die Troposph�are hinein reichen k�onnen.
Bevorzugte Region f�ur solche Prozesse ist der Subtropische Strahlstrom, der mit dem
Tropopausenbruch der Subtropen zusammenf�allt. Tropopausenfaltungen werden auch in
mittleren und hohen Breiten beobachtet und treten meist in Verbindung mit Kaltluft-
tropfen (englisch:

"
Cut O� Cyclones\) auf. Hierbei handelt es sich um die Bildung

eines abgeschlossenen H�ohenwirbels (Kaltlufttropfens) in der oberen Troposph�are, der
f�ur mehrere Tage quasi-station�ar bleibt. Ein aktuelles Beispiel eines Kaltlufttropfens �uber
Europa ist in Abb. 2.10 f�ur den 20. und 22. September 2001 dargestellt. Dabei w�olbt
sich die Tropopause (hier mit 2 PVU gekennzeichnet) tief in die Troposph�are hinein,
die darin eingeschlossenen Luftmassen stratosph�arischer Herkunft bilden lange Zungen
(gelb-rote Farben westlich von Europa). Ein Teil der enthaltenen Luft wird im Verlauf
der Tage irreversibel mit der umgebenden troposph�arischen Luft vermischt und verbleibt

3Die besagt, dass die Kondensation troposph�arischen Wasserdampfes beim Eintrag in die Strato-
sph�are und Aufsteigen in den Tropen stark temperaturabh�angig und entsprechend der Tropopausen-
temperatur einen Jahresgang aufweisen muss.
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Abbildung 2.9. Der Tape Recorder: Dargestellt ist der Jahresgang der Abweichung
vom zeitlichen Mittel des Wasserdampfmischungsverh�altnisses gemessen mit dem Mi-
crowave Limb Sounder (MLS) Instrument in einem tropischen Band von 30� S { 30� N
(pers�onliche Mitteilung, Nissen, 2001).

danach in der Troposph�are (siehe Appenzeller et al., 1996). Dies ist zu erkennen an der
PV Struktur �uber Spanien. Es kommt zu gro�r�aumigen Austauschprozessen zwischen
hohen und mittleren Breiten, die entlang der 350 K Isentropen zu einem adiabatischen
Austausch von Luftmassen der Stratosph�are (Konturen > 2 PVU) in die Troposph�are
(Konturen < 2 PVU) f�uhren.

Abbildung 2.10. Potentielle Vorticity (PV) auf der 350 K Isentrope, dargestellt mit
hochaufgel�osten ECMWF-Analysen: links: 20.09.01; rechts: 22.09.01. Die Einheiten sind
in

"
Potential Vorticity Units\ (PVU) angegeben (1 PVU = 10�6m2s�1K kg�1). Die

Tropopause f�allt ungef�ahr mit der 2 PVU Kontur zusammen (pers�onliche Mitteilugen,
D�ornbrack, 2002.)
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2.4 Die Transportbarrieren

Es wurde bereits am Anfang dieses Kapitels darauf hingewiesen, dass das Brechen pla-
netarischer Wellen in der Surf Zone der Stratosph�are zu hoher Durchmischung von Spu-
rengasen bzw. der Potentiellen Vorticity4 (PV) f�uhrt. Dadurch bildet sich polw�arts der
Surf Zone ein starker meridionaler Gradient im Spurengas aus, gleichbedeutend mit sehr
langsamer Durchmischung, und zwar am Rand des Polarwirbels. Dieser Gradient wird
als Indiz f�ur eine Transportbarriere des Polarwirbels interpretiert. �Ahnliches wird auch
�aquatorw�arts der Surf Zone beobachtet. Wie aus Beobachtungsdaten von Vulkanaero-
solen deutlich wurde, bildet sich ein scharfer Gradient im Meridionalschnitt zwischen
20� bis 30� N und S aus (Trepte und Hitchman, 1992, pers�onliche Mitteilungen, von
Zahn, 1992). Dieser sehr deutlich erkennbare Gradient wird als

"
subtropische Transport-

barriere\ bezeichnet. Die subtropische Transportbarriere wurde auch in transportdo-
minierten Spurengasen wie N2O, CH4, H2O in der mittleren und oberen Stratosph�are
wiedergefunden (Randel et al., 1993). Ein Beispiel f�ur die subtropische Barriere sowie
den Polarwirbelrand f�ur den N2O Gehalt nach dem Mt. Pinatubo Ausbruch im Juni
1991 gibt Abb. 2.11. Wie nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo beobachtet wurde, fand
in der untersten Stratosph�are ein sehr rascher meridionaler Austausch von Luftmassen
statt (J�ager, 1992), ganz im Gegensatz zu der dar�uberliegenden Stratosph�are. Der Grund

Abbildung 2.11. N2O Gehalt vom 20. Februar 1992 auf der 800 K Isentrope. N2O
wurde vom Cyrogenic Limb Array Etalon Spectrometer (CLAES) an Bord des Upper At-
mosphere Research Satellite (UARS) gemessen. Die �aquivalente Breite wurde mit United
KingdomMeteorological O�ce (UKMO) Daten f�ur diesen Tag bestimmt (Dessler, 2000).

4Die Potentielle Vorticity wird quasi als dynamischer Tracer f�ur wenige Tage betrachtet und wird
ausf�uhrlicher in Kapitel 4 untersucht.
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hierf�ur ist die ausgepr�agte subtropische Transportbarriere. Ein ausschlaggebendes Argu-
ment f�ur die Existenz der subtropischen Barriere wurde durch die Entdeckung des Tape
Recorders geliefert (Mote et al., 1996). Da die Wasserdampfkonzentration der Strato-
sph�are au�erhalb der Tropen h�oher liegt als in den Tropen, kann der Tape Recorder nur
dann auftreten, wenn kein nennenswerter Eintrag von Luftmassen mittlerer Breiten in die
Tropen erfolgt. Die Tropen m�ussen durch eine Art Transportbarriere von den mittleren
Breiten getrennt sein { die subtropische Barriere. Somit kann die Luft in den Tropen {
als ein Teil der Brewer-Dobson Zirkulation { in relativer Isolation von den mittleren Brei-
ten aufsteigen. Dieses Konzept wurde von Plumb (1996) als

"
Tropical Pipe\ (deutsch:

tropischer Kamin) bezeichnet.
Einen ausf�uhrlichen �Uberblick zur QBO (

"
Quasi Biennial Oscillation\, siehe Kapitel 4)

Modulation von Spurengasen geben Baldwin et al. (2001). Der Hinweis, dass die QBO
den Spurengastransport �uber die subtropische Barriere moduliert, wurde in j�ungster Zeit
von Shuckburgh et al. (2001) geliefert. Die Autoren stellten in dieser Untersuchung fest,
dass w�ahrend der QBO Ostphase die Durchmischung von Spurengasen in den Tropen
limitiert ist, w�ahrend es in der QBO Westphase jedoch zu verst�arkter Durchmischung in
den Subtropen kommt.

2.5 Spezi�sche Transportprozesse in der Stratosph�are

In der Literatur herrscht einige Verwirrung bez�uglich Ph�anomenen, welche die Trans-
portprozesse in der winterlichen Stratosph�are beschreiben. Dabei werden zum Teil un-
einheitliche Bezeichnungen f�ur gleiche Ph�anomene verwendet. In diesem Abschnitt soll
das Ph�anomen eines Streamers beschrieben und zu dem gebr�auchlicheren Term des
Filaments abgegrenzt werden. Streamer beschreiben gro�skalige horizontale Transport-
prozesse, Filamente hingegen feinskalige. F�ur die Zwecke dieser Arbeit bietet sich die
Unterteilung in

"
Tropische-Subtropische Streamer\,

"
Polarwirbel Streamer\ und

"
Cat

Eyes\ an.

2.5.1 Tropische-Subtropische Streamer

Das Hauptaugenmerk dieser Arbeit soll auf Streamern liegen, da nur diese vom Berliner
Modell aufgel�ost werden. Eine vorl�au�ge De�nition von Streamern { wie man sie in der
Literatur �ndet { wird in diesem Abschnitt gegeben und sp�ater im Ergebniskapitel 6
erweitert.

Streamer werden zum einen in der Literatur als
"
Zungen\ von Spurensto�konzen-

trationen beschrieben, in denen tropische Luftmassen in gro�em Ausma� bis in mittlere
Breiten advehiert werden (O�erman et al., 1999; Riese et al., 1999; Kouker et al.,
1999; BMBF, 1999). Dieses Ph�anomen soll hier als

"
Tropischer bzw. Subtropischer

Streamer\ bezeichnet werden. Als Mechanismus f�ur die Bildung von Tropischen Strea-

mern wird von Marquardt (1998) die Scherinstabilit�at angef�uhrt. Als Streamer werden
aber auch kleinr�aumige STE Prozesse bezeichnet, bei denen stratosph�arische Luft in
die Troposph�are gelangt (siehe Abb. 2.10), z.B. durch Intrusionen von

"
Streamer-�ahnli-

chen\ Systemen (siehe Appenzeller und Davies, 1992; Appenzeller et al., 1996; Naujokat
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et al., 1997; Vaughan und Worthington, 2000; Vaughan et al., 2001).
In der vorliegenden Arbeit bezieht sich der Begri� Streamer auf gro�skalige �Anderun-
gen von Spurengasen, die in Luftmassen von niedrigen in h�ohere Breiten und umgekehrt
advehiert werden. Im Nachfolgenden wird gelegentlich auch von feinen Streamern bzw.
von Filamenten die Rede sein.
Erste Messungen von schmalen Ozon-Zungen, die aus den Tropen herausgezogen wur-
den, beobachteten Leovy et al. (1985) in der mittleren bis oberen Stratosph�are. Randel
et al. (1993) konnten dieses f�ur eine tropische Ozon-Zunge in der oberen Stratosph�are
auf der 1100 K Isentrope (38 km H�ohe) best�atigen. In einer Randel et al. (1993) beglei-
tenden Ver�o�entlichung stellte Waugh (1993) in einer Fallstudie einen Zusammenhang
zwischen dem Auftreten von Injektionen tropischer Luft in mittlere Breiten mit der Ver-
lagerung des Polarwirbels fest. Wenn sich der Polarwirbel gen�ugend weit weg von seiner
polzentrischen Lage an die subtropische Barriere heranschiebt, also eine starke zona-
le Wellenaktivit�at vorliegt, f�uhrt dies zu Extrusionen aus dem subtropischen G�urtel in
h�ohere Breiten. Vergleichbare Zungen tropischen/subtropischen Ursprungs fanden auch
Manney et al. (1995a,b) f�ur passive Spurengase und f�ur Ozon. Diese Beobachtungen
k�onnen in Zusammenhang mit den hier de�nierten Streamern gesetzt werden.
Zu �ahnlichen Aussagen gelangen auch diverse Modellstudien: Erste 2-D Modelluntersu-
chungen wurden von Norton (1994) und Polvani et al. (1995) mit Konturadvektions-
simulationen durchgef�uhrt, die sehr feinskalige tropische Strukturen zeigen. Die ersten
Untersuchungen mit einem globalen Zirkulationsmodell (englisch:

"
General Circulation

Model\, GCM), die eine zungen�ahnliche Struktur aufweisen, wurden von Mahlmann und
Umscheid (1987) durchgef�uhrt. Eine GCM Fallstudie wurde von Orsolini et al. (1995) f�ur
die Simulation eines Ozonminilochs im Januar 1992 erstellt. Das ARPEGE-GCM (T106:
1,125��1,125� horizontale Au�osung) konnte dabei Ozonzungen, die sich aus dem Polar-
wirbel heraussch�alten und von Satelliten beobachtet wurden, au�osen. Eine erfolgreiche
Simulation eines Streamers mit einem 3-D mechanistischen Modell wurde von Kouker
et al. (1999) durchgef�uhrt. Dieses Modellexperiment hatte zum Ziel, die tats�achlich be-
obachtete Struktur eines Subtropischen Streamers zu simulieren. W�ahrend der NASA
Mission ATLAS 3 (ATmospheric Laboratory for Applications and Science 3) vom 3.-14.
November 1994 wurden an Bord des

"
Space Shuttle\ mit Hilfe des CRyogenic Infra-

red Spectrometers and Telescope for the Atmosphere (CRISTA) Instrumentes { zeitlich
und r�aumlich hochaufgel�ost (200 km�650 km am �Aquator) { Spurengase gemessen
(O�erman et al., 1999). In Abb. 2.12 ist die Originalmessung der Ozon-Konzentration
f�ur den 6. November 1994 dargestellt (Riese et al., 1999). Deutlich ist eine Zunge mit
niedrigem Ozonmischungsverh�altnis (gelb-gr�une Farbe) von den Tropen �uber Nordame-
rika, den Atlantik bis nach Europa auszumachen. Dieser Streamer wurde von O�erman
et al. (1999) als

"
Atlantik-Streamer\ bezeichnet. In Abb. 2.13 ist der zeitliche Ver-

lauf der Streamerentwicklung jetzt mit HNO3-Konzentrationen der Kalman ge�lterten
Daten, die aus den Originalmesspunkten abgeleitet wurden, dargestellt. Die meridionale
Verteilung von HNO3 weist dabei ein Minimum in den Tropen auf. Die Zunge tropischen-
subtropischen Ursprungs wird von den gro�skaligen Winden nach Nordosten advehiert.
W�ahrend des zeitlichen Verlaufs wird der Streamer immer l�anger (mehrere tausend Ki-
lometer lang) und d�unner, so dass er schlie�lich als Filament aufgefa�t werden kann.
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Abbildung 2.12. CRISTA Messungen des Ozonmischungsverh�altnis f�ur den 6. Novem-
ber 1994 in 10 hPa. Jeder Punkt auf der Projektion stellt ein komplettes Vertikalpro�l
f�ur Ozon dar (Riese et al., 1999).

Filamente k�onnen sich dabei um den Polarwirbel ziehen (Norton, 1994), sogenannte

"
Cat Eyes\ formen (McIntyre und Palmer, 1983, 1984) oder sich einfach au�osen wie
im Falle des

"
Atlantik-Streamers\ (O�erman et al., 1999). Dabei kommt es zu irre-

versiblen Mischungsprozessen { die abweichende Spurengaskonzentration wird mit der
umgebenden Luft durchmischt { oder der

"
Tracer\ (deutsch: Indikator, Spurensto�)

kehrt zum Teil mit der Luftmasse reversibel zur�uck. Diese Prozessbeschreibung kann
gleicherma�en f�ur Subtropische, Polarwirbel { aber auch f�ur Streamer der mittleren
Breiten gelten (O�erman et al., 1999).
Mit der CRISTA-Messung gelang erstmals eine r�aumlich und zeitlich hohe globale Auf{
l�osung von einer Streamerepisode. F�ur Satelliten ist es kaum m�oglich, eine hohe horizon-
tale Au�osung w�ahrend eines sich zeitlich rasch ver�andernden Prozesses zu messen. In
Abb. 2.13 ist ein weiterer HNO3 Streamer von den Tropen �uber Ost-Asien bis in mittlere
Breiten zu erkennen (zart lila Farbe) und wurde von den Autoren { entsprechend seiner
Herkunft {

"
Ostasien-Streamer\ getauft, dessen Ende sich s�udlich der Al�euten zu einem

"
Cat Eye\ rollt (siehe Abb. 2.12). Gleichzeitig zu CRISTA fanden auch die Messungen
des Atmospheric Trace MOlecule Spectroscopy (ATMOS) Instrumentes auf der ATLAS 3
Mission statt, wobei sehr hochreichende Messungen von Spurengaspro�len (ca. 6{80 km
H�ohe) durchgef�uhrt wurden (Manney et al., 2001). In Abb. 2.14 ist das Vertikalpro-
�l der CH4 Messung vom 5. November 1994 (270� E, 42� N) { direkt gemessen im
Gebiet des

"
Atlantik-Streamers\ { von ATMOS sowie von konventionellen Satelliten-

messungen aufgetragen. Die meridionale Verteilung von CH4 hat ein Maximum in den
Tropen. Die graue dicke Kurve markiert die ATMOS Messung, die ein sehr ausgepr�agtes
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(27 km)

Abbildung 2.13. CRISTA Messungen vom HNO3 Mischungsverh�altnis [ppb] in 27 km
H�ohe f�ur f�unf aufeinander folgende Tage. Oben 6. November; unten 10. November 1994.
Hier ist ein Update von CRISTA-Version 4 Daten aus O�erman et al. (1999) dargestellt.



21

Abbildung 2.14. Volumenmischungsverh�altnis von CH4 (ppmv) f�ur das ATMOS Ver-
tikalpro�l SS23 f�ur den 5. November 1994. Die dicke wei�e Linie mit der grauen Schat-
tierung markiert die ATMOS Messung mit dem abgesch�atzten Messfehler; schwarz-
gestrichelte Linie: RC (

"
Low-Resolution Reconstructed\) Pro�le mit UKMO PV und

ATMOS Tracern; schwarze Linie: R�uckw�artstrajektorien (RT)-Rechnungen mit den RC-
ATMOS Daten; gestrichelte und durchgezogene graue Linie: RC- und RT-Pro�le mit
Tracern der UARS Klimatologie (siehe Manney et al., 2001).

Maximum des CH4 Volumenmischungsverh�altnisses zwischen 500{750 K aufweist, was
einer vertikalen Erstreckung von ca. 10 km entspricht. Zus�atzlich sind niedrig aufgel�oste
Rekonstruktions-Messungen (englisch:

"
Low-Resolution Reconstructed\, RC) und eine

auf UARS basierende Klimatologie von Spurengasmessungen eingetragen, die das schar-
fe Vertikalpro�l des Streamers kaum wahrnehmen k�onnen.
In Abb. 2.15 ist eine Sequenz von CH4 Daten dargestellt, die mit einem hochaufgel�osten
(80�80 km) R�uckw�artstrajektorien (RT-) Modell aus ATMOS Messungen und UKMO
Winden hergestellt wurde (Manney et al., 2001). Diese Modellanalyse stimmt sehr gut
mit den CRISTA-Messungen �uberein. Erkennbar sind die breite Zunge tropischer Luft
(hohe Werte von 1,30 ppmv) �uber dem Atlantik sowie der zweite Streamer �uber Ost-
asien, der in Richtung Al�eutenhoch advehiert wird, und mit dem hochaufgel�osten RT-
Modell sehr viel feinskaliger aufgel�ost wird. Dementsprechend bezeichnen die Autoren
den

"
ostasiatischen Streamer\ als Filament, wohingegen der

"
Atlantik-Streamer\ als

Zunge bezeichnet wird. Es ist deutlich zu erkennen, dass die Au�osung der Messung
oder des Modells die Au�osung des Ergebnisses bestimmt. Warum manche Streamer

zu d�unnen Filamenten werden und zerbrechen, wie im Fall des
"
Ostasien-Streamers\,

manche Streamer aber ihren gro�skaligen Ma�stab erhalten, ist bisher in der Literatur
nicht gekl�art. Es kann sich also bei Streamern und Filamenten um ein und den gleichen
Prozess handeln, je nachdem welches Entwicklungsstadium einer Zunge erreicht wurde.
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Filamente-Laminae

Filamente bzw. Laminae sind in den meisten F�allen Ausdruck des besonders markanten
Transports von Luftmassen �uber den Polarwirbelrand. W�ahrend Intrusionen von Luft-
massen der mittleren Breiten in das Innere des Wirbels eher selten sind, treten best�andig
Extrusionen des Wirbels auf der synoptischen Skala auf. Die Erosion des Polarwirbels und
das Brechen kleinskaliger Wellen an seinem Rand verursachen, dass Wirbelluftmassen in
Form von Filamenten am �au�eren Wirbelrand abgel�ost und in der Surf Zone durchmischt
werden. Wie in Abb. 2.15 ersichtlich, k�onnen sich auch Filamente (rote Farben) aus den
Subtropen abl�osen und bis in mittlere Breiten vorsto�en (Manney et al., 2001). Diese
Filamente sind es, die in H�ohenpro�len als Laminae sichtbar werden. Laminae resultieren
aus dem Zusammenspiel von starken horizontalen Tracergradienten und starker vertikaler
Windscherung (Appenzeller und Holton, 1997). Diese Voraussetzungen f�uhren dazu, dass
sich Laminae bevorzugt in drei Regionen bilden: am Polarwirbel, in der Tropopausenre-
gion und in der unteren Stratosph�are der Subtropen, die durch vertikale Windscherung
in den Tropopausenbr�uchen gekennzeichnet ist (Appenzeller und Holton, 1997).
Globale Laminaeklimatologien von N2O und Ozon-Konzentrationen wurden f�ur mehre-
re Jahre von Reid und Vaughan (1991) und Appenzeller und Holton (1997) erstellt.
Wahl (2001) f�uhrte eine 12-j�ahrige Studie von zwei arktischen und einer antarktischen
Station durch, die erstmals eine Laminaeklimatologie mit Ozonmischungsverh�altnissen
verwendete. �Ubereinstimmendes Ergebnis dieser Untersuchungen ist eine erh�ohte Fi-
lamentaktivit�at w�ahrend der Winter-Fr�uhjahrsmonate, sowie maximales Auftreten im
H�ohenbereich zwischen 380 und 500 K in hohen Breiten. Ozon-Laminae wurden von
Reid und Vaughan (1991) mit einer vertikalen Dicke von 200 m bis 2,5 km charakteri-
siert. Die horizontale Ausdehung von Filamenten am Polarwirbelrand wurde von Orsolini
(1995) und Orsolini et al. (1995) mit Hilfe eines hochaufgel�osten Transportmodells mit
mehreren hundert bis tausend Kilometern abgesch�atzt. Es handelt sich also im Vergleich
zu Streamer-Beobachtungen um sehr schmale und kurze Strukturen. Die Berechnung
der Laminae mit z.B. der vertikalen Gradientenmethode { die bisher f�ur Laminaeklima-
tologien verwendet wurde { w�urde das vertikale Ausma� des

"
Atlantik-Streamers\, der

ca. 10 km oder dicker ist (Abb. 2.14), gar nicht erfassen. Weiterhin sch�atzten Reid et al.
(1998) die Lebensdauer von Laminae ab, in dem sie mit Ozonsondendaten das Laminae-
Matchexperiment f�ur den Winter 1994/95 durchf�uhrten, das 93 Laminae-Matche lieferte.
Dies ergab eine 5{10 %ige �Anderung des Ozonmischungsverh�altnisses pro Tag, was einer
gesamten Lebensdauer der Laminae von ca. 3 Wochen entspricht.
Dass auch Intrusionen von Luftmassen mittlerer Breiten in die Tropen statt�nden, wur-
de erst k�urzlich in Messkampagnen beobachtet und von Orsolini und Grant (2000) in
einer auf Chemie Transport Modell (CTM)-Rechnungen beruhenden Analyse der Jahre
1996 bis 1999 untersucht. In dieser globalen N2O Laminae-Klimatologie, die sich hier auf
den H�ohenbereich 500-640 K beschr�ankt { also auf den Bereich reduzierter Laminae-
Aktivit�at h�oherer Breiten { �nden die Autoren eine erh�ohte Aktivit�at �uber dem Pazi�k
an der S�udanke des Al�eutenhochs w�ahrend des borealen Winter-Fr�uhjahrs sowie eine
erh�ohte Laminae Aktivit�at in den Extratropen der Sommerhemisph�aren.
Es l�asst sich festhalten, dass reduzierte Transportprozesse w�ahrend des Sommers statt-
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Abbildung 2.15. Hochaufgel�oste Karten von CH4 mit RT-Modellrechnungen auf ver-
schiedenen isentropen Fl�achen der mittleren Stratosph�are; oben: 4. November 1994 auf
909 K; Mitte: 5. November 1994 auf 608 K; unten: 7. November 1994 auf 598 K. Ortho-
graphische Projektion dargestellt vom �Aquator bis zum Pol mit dem Greenwich Meridian
unten und 90� E auf der rechten Seite. Das schwarze Dreieck (in der Mitte) markiert
die Position des SS23 Pro�l in Abb. 2.14 (Manney et al., 2001).
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�nden, mit der Ausnahme vom Auftreten sog.
"
Ozonnasen\ (Wahl, 2001, siehe Ab-

schnitt 2.1) und von Intrusionen mittlerer Breiten in die Tropen (Orsolini und Grant,
2000). Insgesamt wird dabei in der NH eine h�ohere Transportaktivit�at gemessen als in
der SH, wie auf Grund der unterschiedlichen Wellenaktivit�at auch zu erwarten ist.

2.5.2 Polarwirbel Streamer

Der Begri�
"
Polarwirbel Streamer\ wurde so in der Literatur noch nicht verwendet.

F�ur die Zwecke dieser Arbeit bietet sich die Einf�uhrung des Begri�s
"
Polarwirbel Strea-

mer\ an und wird deshalb kurz in diesem Abschnitt beschrieben.
In Abb. 2.12 ist direkt n�ordlich des

"
Atlantik-Streamers\ ein

"
Schweif\ arktischer Luft

zu erkennen (blaue Farben), der sich aus dem Polarwirbel absch�alt, bzw. nicht mit dem
Rest der Wirbelluftmassen rotiert und sich �uber den USA bis zum Pazi�k erstreckt. In
den hochaufgel�osten RT-Modellanalysen auf der Basis der ATMOS-Daten erkennt man,
dass auch dieser Schweif (blaue Farbe) immer l�anger und d�unner wird. Von S�uden kom-
mend wird er um das Al�eutenhoch herum in dieses hineingezogen, wickelt sich dabei mit
dem subtropischen Filament im Uhrzeigersinn ein, um sich dann irreversibel mit den um-
gebenden Luftmassen zu vermischen (Abb. 2.15). Dieses Ph�anomen wird von O�erman
et al. (1999) und Manney et al. (2001) mit unterschiedlichen Messungen und Modell-
rechnungen beschrieben und soll hier als

"
Polarwirbel Streamer\ bezeichnet werden.

Wie man in Abb. 2.15 erkennt, wird auch dieser Streamer immer l�anger und d�unner und
erlangt schlie�lich eine feine Filament-Struktur.

Filamente-Laminae

Bisherige Transportberechnungen mit Konturadvektion (englisch:
"
Contour Advection

With Surgery\, CAS) zeigen in hochaufgel�osten (0.5�� 0.5�) Rechnungen Extrusionen
aus dem Inneren des Polarwirbels, die sich in sehr feinskaligen Filamenten um den Rand
des Polarwirbels wickeln und durch das Brechen kleinskaliger Wellen am Rand des Po-
larwirbels entstehen (siehe Abb. 2.16) (Norton, 1994; Waugh und Plumb, 1994). Durch
Flugzeug in-situ Messungen von Spurengasen konnte die Existenz solch �lamentartiger
Strukturen in hochaufgel�osten Modellen best�atigt werden (Plumb et al., 1994; Waugh
et al., 1994; Newman et al., 1996). Dabei wurden sowohl Intrusionen von Luft mittlerer
Breiten in den Polarwirbel (Plumb et al., 1994) als auch Extrusionen von Wirbelluft
au�erhalb des Polarwirbels (Waugh et al., 1994) beobachtet. Norton und Chipper�eld
(1995) wiesen nach, dass chemisch aktivierte Luft aus dem Polarwirbel heraus transpor-
tiert wurde und quanti�zierten diesen Anteil f�ur drei arktische Winter. Eine detaillierte
Analyse von dem Transport chemisch aktivierter Luft aus dem Polarwirbel in mittlere
Breiten wurde f�ur den arktischen Winter 1999/2000 von Marchand et al. (2002) durch-
gef�uhrt. Die Autoren quanti�zierten die Anteile des Ozonverlustes in mittleren Breiten,
die vom Transport bzw. Durchmischung von Filamenten, Polarwirbelluft und von in-
situ Ozonzerst�orung stammen. Sie stellten fest, dass der Hauptanteil des beobachte-
ten Ozonverlustes mittlerer Breiten durch in-situ Ozonzerst�orung verusacht wird. Polare
Luftmassen k�onnen maximal mit 50 % Anteil am Ozonverlust w�ahrend starker Polarwir-
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Abbildung 2.16. Konturadvektions-Simulation der PV f�ur den 14. Januar 1997, ba-
sierend auf der PV-Analye vom 6. Jan. 1997 + 192 h Advektion auf der 500 K Fl�ache
(M�uller, 2001).

bel Extrusionen in mittleren Breiten beitragen. Der Anteil �lamentartiger Strukturen des
Polarwirbels wurde hingegen als vernachl�assigbar eingestuft, was mit dem sehr stabilen
Winter 1999/2000 erkl�art wurde.
Schoeberl und Newman (1995) untersuchten mit einem Transportmodell die 3-D Struk-
tur von Filamenten und fanden dabei heraus, dass Extrusionen von Polarwirbelluft eine
fast koh�arente Struktur in der Vertikalen haben mit einer Ausdehnung �uber nahezu die
gesamte Stratosph�are. Dagegen weisen Intrusionen in den Polarwirbel keine koh�arente
Struktur auf. Der innere Kern des Polarwirbels scheint unber�uhrt von Mischungsprozes-
sen zu sein, wohingegen der Rand des Polarwirbels mit Luft mittlerer Breiten durchmischt
wird (WMO, 1999).

2.5.3 Cat Eyes { Zerbrechen der Streamer

Wie schon zuvor erw�ahnt wurde, werden lange Zungen subtropischer Luft oder Polarwir-
belluft h�au�g von einer starken station�aren Antizyklone herausgezogen, umwickeln diese
und rollen sich zu einem Cat Eye zusammen. Der Streamer bricht in diesem Cat Eye

zusammen, d.h. die Luftmassen werden irreversibel durchmischt. Dieser Prozess wird in
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der nichtlinearen Theorie dem Brechen planetarischer Wellen zugeordnet. Das Kriteri-
um daf�ur, dass eine Welle bricht, ist die irreversible Deformation von Materialkonturen,
also der Isolinien eines Spurensto�es (McIntyre und Palmer, 1983, 1984). In Abb. 2.12
und 2.15 ist das Einrollen des

"
Ostasien-Streamers\ um das Al�eutenhoch in ein Cat Eye

�uber dem Pazi�k zu erkennen. Dieses Cat Eye reicht von den Tropen bis ca. 60� N und
umfa�t dabei knapp 1/3 der Hemisph�are.
Irreversible Mischungsprozesse sind interessant, da erst dann irreversibler Transport von
den Tropen in die hohen Breiten oder umgekehrt statt�ndet und einen Beitrag zum
gro�r�aumigen Massenaustausch von klimarelevanten Spurengasen wie z.B. Ozon liefert.
Es gibt bisher keine Ver�o�entlichung zu einer Cat Eye-Klimatologie. Den Versuch, irre-
versible Mischungsprozesse f�ur mittlere Breiten zu quanti�zieren, wurde von Marchand
et al. (2002) mit Hilfe der Advektion mehrerer Ozontracer, die repr�asentativ f�ur einen
bestimmten Ort sind, f�ur den arktischen Winter 1999/2000 realisiert. Damit wurde Ende
M�arz 2000 ein 15%iger Anteil am Ozonverlust in den mittleren Breiten festgestellt.

2.5.4 Variabilit�at von Transportprozessen

Eine unterschiedliche zwischenj�ahrliche Variabilit�at von Transportprozessen wurde z.B.
von Norton und Chipper�eld (1995) in drei arktischen Wintern der 1990er Jahre in star-
ker Abh�angigkeit von der Dynamik des Polarwirbels festgestellt. In Jahren mit intensiven
Stratosph�arenerw�armungen traten dabei erh�ohte Transportaktivit�aten auf (Leovy et al.,
1985; Norton und Chipper�eld, 1995). Reid et al. (1998) verglichen die mittlere Varia-
bilit�at der Laminaefrequenz der Jahre 1970{1992 mit der gemittelten Temperatur im
Januar in 30 hPa, die als Ma� f�ur die Variabilit�at des Polarwirbels herangezogen wur-
de. Die Laminaefrequenz wurde aus f�unf kanadischen Stationen der Arktis bestimmt.
Die Autoren stellten in Jahren mit intensiven Stratosph�arenerw�armungen ebenfalls eine
h�ohere Korrelation fest. Laminae-Klimatologien, die an Hand von N2O und Ozon Beob-
achtungen erbracht wurden (Reid und Vaughan, 1991; Appenzeller und Holton, 1997;
Wahl, 2001), weisen in der Winter-Fr�uhjahr Saison eine st�arkere Laminaeaktivit�at als
im Sommer auf, in der NH st�arker als in der SH und in der untersten und mittleren
Stratosph�are st�arker als in der unteren Stratosph�are. Haynes und Shuckburgh (2000)
stellten eine Klimatologie der e�ektiven Di�usivit�at als ein Ma� der Durchmischung von
Tracern auf, die sehr �ahnliche Ergebnisse lieferte.

2.5.5 Zusammenfassung

Die f�ur diese Arbeit relevanten Transportprozesse in der winterlichen Stratosph�are m�ochte
ich noch einmal kurz zusammenfassen. In den folgenden Transportuntersuchungen (Ka-
pitel 5{7) werde ich die Formation und Dauer einer breiten, langen Zunge als Streamer
bezeichnen (siehe

"
Atlantik-Streamer\). Das Ph�anomen des l�anger und d�unner Wer-

dens bis hin zum Einrollen, werde ich als Filament oder als Streamer-Filament System
bezeichnen. Die Beobachtung des Ph�anomens h�angt dabei stark von der Au�osung des
betrachtenden Mediums ab. Inwiefern hochau�osende Modellsimulationen von Filamen-
ten die Wirklichkeit widerspiegeln oder nicht, wurde bisher nur f�ur den Bereich des Po-
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larwirbelrandes in Messkampagnen mit Flugzeug in-situ Messungen �uberpr�uft. Streamer
wurden bisher mit einer Breite von bis zu 1.000 km, einer L�ange von mehr als 10.000 km
und einer vertikalen Erstreckung von mehr als 10 km beobachtet. Diese Angaben st�utzen
sich alleine auf die ATLAS 3-Mission, die f�ur eine Woche im November 1994 stattge-
funden hat. Dagegen wurden Filamente-Laminae in unabh�angigen Untersuchungen mit
einer horizontalen Ausdehnung von 100{1.000 km und einer vertikalen Ausdehnung bis
zu 2,5 km analysiert. Damit unterscheidet sich das zu untersuchende Ph�anomen Strea-

mer deutlich von dem Ph�anomen eines Filaments bzw. Laminae. Dass bedeutet dann
aber auch, dass Laminae-Klimatologien, die sich bei der Analysemethode an der Laminae
De�nition, d.h. einer vertikalen Dicke von 200 m bis 2,5 km, orientierten, keine Strea-

mer einbezogen haben. Demzufolge gibt es bisher keine Klimatologie, die ausschlie�lich
gro�skalige Strukturen wie Streamer untersuchte. Die bisherige Auseinandersetzung mit
Streamern und Filamenten zeigt jedoch, dass es einen engen Zusammenhang zwischen
diesen gibt. Das Filament beschreibt demnach das Endstadium einer Streamerepisode.
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