29

Kapitel 3
Atmosphirisches Aerosol’

Coulier (1824-1890) und Aitken (1839-1919) demonstrierten Mitte letzten Jahrhunderts in
einer Nebelkammer die wichtige Rolle von Staubpartikeln als Kondensationskeime. Sie
konnten zeigen, ®es in einer weitgehend partikelfreien Atmozehnur bei starkedber-
satigung zur Kondensation von Wasserdampf kommt. Damit war die herausragende Rolle
des atmospdrischen Aerosolsir die Bildung von Wolken und Niederschlag belegt. Seit-
her ist die Untersuchung von Aerosolen ein wichtiger Bestandteil der Atéresfir-
schung. Zuéchst wollen wir in diesem Kapitel nach den Quellen von Partikeln suchen und
anschli®nd deren weitere Entwicklung studieren. Einige grundlegende mikrophysikali-
sche Betrachtungeriitiren uns zu einem Modellif tropospl@rische Aerosole, mit dessen
Hilfe die in dieser Arbeit vorgestellten Lidarmessungen interpretiert wekiterek.

2 Das Wort "Aerosol" ist aus dem griechischen abgeleitet und bedeutet "in tisft.get beschreibt damit das,

was gemeint ist, nicht ganz korrekt. Gemeint sind feste agsige Partikel, die in einem gashigen Medium
suspendiert - nicht gidt - sind. Im Allgemeinen ist also jedes Gemisch aus Gas und Partikeln eine Aerosol, z.B.
Rauch, Wolken, Sprays etc.. Da in der Luft immer iilvetall Partikel in unterschiedlicher Anzahl und@r ent-
halten sind, ist in diesem Sinne die Luft kein reines Gasgemisch, sondernosiol Aarder Atmospirenforschung
bezieht sich der Begriff Aerosol dagegen meist auf die Partikel selbst, wobei Wolken und Nebadtobp mit
einbezogen werden.
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Abbildung 3.1 Globale Verbreitung von Aerosolen. Oben kontinentales Dispersionsaero-
sol, unten Sulfataerosol. Modellrechnurig tlen September nach Tegen et al.[1997].
Wéhrend Staub in giféen Mengeriiber den Kontinenterijber den Ozeanen dagegen kaum
auftritt, zeigt sich das Sulfataerosol gleici@ger tber den Globus verteilt, aber auch
hier findet man die échsten Konzentrationeiiber den Kontinenten. Aufgrund délper-
wiegend kontinentalen Herkunft sieht man in beidéfieR ein deutliches Nordifsl-
Getille.
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3.1 Aerosolquellen

In Abbildung 3.1 ist die Verbreitung von Sulfat- und kontinentalem Aerosol gezeigt, basie-
rend auf Modellrechnungen des Goddard Institute for Space Studies [Tegen et al., 1997]).
Diese sind neben dem maritimen Aerosol die beiden wichtigsten Aerosolklassen. Man er-
kennt deutlich, d& tber der Nordhemisge - und hier insbesondetiber den Kontinen-

ten - am meisten dieser Aerosole zu finden ist. Dara@ssich schli®n, d& Aerosol
hauptgchlich auf oderiber den Kontinenten entsteht. Zwei Prozesse der Partikelbildung
sind hierbei denkbar:

» Die Dispersion von Partikeln von der Erdobéafie

 Die Entstehung von Partikeln durch homogene Nukleation ("Gas-to-particle-
conversion”, GPC).

Beide Prozesse spielen augyer den Ozeanen eine Rolle, denn diese emittieren Gase, wie
z.B. Schwefel in Form von Methylsulfat, das in der Atmd@eplzu Sure oxidiert und
dann zu Partikeln kondensieren kann.

Ein geringer Teil des Aerosols kommt aus dem All. Vidighde Meteoriten hinterlassen

z.T. kondensierte Materie in der - meigihkren - Atmospére. Etwa 0,5 - 50 Tg/Jahr an
Material sammelt die Erde auf diese Art im Weltraum ein [Pruppacher, 19¥ajieFTro-
posplire spielt diese Partikelquelle jedoch keine Rolle. Im Folgenden werden die physika-
lischen Grundlagen der wichtigsten Prozesse der Aerosolentstehung kurz skizziert. Einen
fundierten und aktuelletberblick tiber dieses Thema findet man bei Walter Roedel
[1994].

3.1.1 Homogene Nukleation

Homogene Nukleation aus der Gasphase ist in der Regel ein sehr ineffektivé®;, Benze
erst bei sehr hohddbersitigungen schnell genug a@bft, um in Betracht zu kommeniF
Wasser spielt dieser Prdzelaher in der Atmosgihe kaum eine Rolle, da diedtigen
Ubersittigungen so gut wie nie erreicht werden. Schwéieks dagegen ist eine Substanz
mit sehr niedrigem Dampfdruck, daher ist die homogene Nukleation von Sclawefels
retropfchen unter atmosphischen Bedingungen durchauggtich.

Moleklle aus der Gasphase kondensieren zu einem Partikel, wenn die freie Enthalpie
(manchmal auch Gibbche freie Energie genannt) dabei abnimmt, AlSc< O ist. r AG
kann aus thermodynamischeberlegungen der folgende Ausdruck gewonnen werden:

AG = -nk T/(p/p,) +0 A (3-1)

Dampf — Tropfchen
(n: Anzahl der Moleldle, p:Séttigungsdampfdruckg: Oberflichenspannung, A: Obedfl
che).

Aus dieser Gleichundgl} sich die bekannte Formel von Thomson (Lord Kelvin) herleiten,
die den Zusammenhang zwischen dem Radius r eidpéchens und dem Dampfdruck im
thermodynamischen Gleichgewicht beschreibt:
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2oM U
p/p, = ep———[ (3-2)
[(p,R Tt

M: Molmassepri: Dichte der Hissigkeit, R: allg. Gaskonstante

Dies bedeutet, dader DampfdrucKiber einer geKimmten Féche golier ist alsliber einer
ebenen Fche, man nennt dies auch den Kelvin-Effekt. Diese Gleichung bringt ein grund-
sazliches Dilemma der Teilchenbildung aus der Gasphase zum Ausdruck: Je kleiner der
Radius, desto gRer die Ubersittigung, die Gtig ist, damit es nicht gleich wieder ver-
dampft. Oder: Aller Anfang ist schwer. Damit ist auch die obige Aussagénuksgy wo-

nach homogene Nukleation ein ineffektiver Pfdize. Um die Nukleationsrate zu berech-
nen, m& man sich nun die Wahrscheinlichkétberlegen, da sich gefigend Molekile

durch Fluktuation an einem Ort begegnen und so die Barriere, die durch den Kelvin-Effekt
entsteht zulberschreiten. Ein experimentell bégjter Ausdruck hieidr geht auf Zeldo-

vich [1942] zutick:

|= %%g pin g%g exp(~ BG/KT) (3-3)

Fir Wasser 4% sich hieraus berechnen,@die Nukleationsrate bei ein&ibersitigung
von 4 x p weniger als 18 cm®s? bet#gt und bei 5 schotiber 16 cm®s* liegt, die homo-
gene Nukleation bei einddbersittigung um die 4.5 also schlagartig einsetzt - ein Wert
allerdings, der in der Atmosgte praktisch nie auftritt. Aber was, wenn nicht Wasser-
dampf, kommt dir homogene Nukleation dariberhaupt in Frage?

Der Sittigungsdampfdruck von 430, betiégt bei 23C 3,3 x 10° hPa [Roedel, 1979]. In

der Gegenwart von Wasserdampf sinkt dieser Wert nochmals um etw@¥&n@dnun-

gen, was mit der stark exothermen Reaktion beim Mischen der beiden Substanzen zusam-
menkéngt. Die heteromolekulare homogene Nukleation ist in diesem Fall im Vergleich zur
homomolekularen stark bégstigt. Schwefelure entsteht in der Atmosgte durch die
Oxidation von schwefelhaltigen Verbindungen wigSHSQ und Dimethylsulfat (DMS)

z.B. durch das OH-Radikal in der Gasphase. Typische Konzentrationen von Schwefeldi-
oxid liegen zwischen 5 pghin reiner Luft und 500ug/fin stark verschmutzten Regio-

nen. Nehmen wir an, Badieses vollsindig in LSO, umgewandelt wird, soafje der
Dampfdruck zwischen 1,25 x PhPa und 1,25 x 1bhPa. Die Bedingungeriif homoge-

ne Nukleation knnen also gegeben sein, sobald das Mischungitreshvon Schwefel-

sdure etwa durch starke photochemische Akiiviten Schwellenweriberschreitet, der in

der Gegenwart von Wasserdampf bei lediglicf kPa liegt.

In der Realidt sind die VerHltnisse nairlich viel komplexer, als diese einfache Rechnung
suggeriert. So erfolgt zum Beispiel die Oxidation vorn, 20m grdden Teil nicht in der
Gasphase, sondern iréf&figen Losungen in bereits vorhandenen Partikeln, insbesondere in
Wolkentropfen [Mller, 1996]. Diese Reaktiorillirt zu dem vielzitierten sauren Regen und
wurde in diesem Zusammenhang auch eingehend untersicladieAPartikelbildung steht

das dabei entstandene Sulfat nicht mehr zurigarfg. Des Weiteren wird Schwefélse

in der Gegenwart von Ammoniak schnell neutralisiert. Das dabei entstehende Ammonium-
sulfat liegt in der Atmospire allerdings auch vorwiegend in kondensierter Form vor. Die
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Tabelle 3-1 Absciizungen globaler Schwefelemis-
sionen (aus [Mller, 1996])

Quelle Emission in Tg/Jahr
Vulkane 10 @5)

Boden und Pflanzen 2,5 @1,5)

Ozean 36 (*20)

Verbrennung von Biomassg2,5 ¢1,5)
Summe narlicher Quellen |51 #28)
Anthropogen 103

genauen Entstehungsmechanismen dieser Partikel sind nicht bekaghthemnweise
spielen aber auch hier homogene Kondensationsprozesse, an denen alle digde Melek
teiligt sind, eine Rolle.

Insgesamt kann aus dieséiberlegungen abgeleitet werden,Rdaomogene Nukleation
eine relevante Beschreibungr fdie Entstehung von Sulfataerosolen darstellt. In der Tat
entsteht ein gfder Teil des kontinentalen Aerosols durch homogene Kondensation (vgl.
Tabelle 3-2). Auch anderea®en lonnen in entsprechender Weise zur Partikelbildung
beitragen. Verallgemeinern wir die obigen Daten, so liegt die Schvirlidat Eintreten
homogener Nukleation von Schwefilse in Gegenwart von Wasserdampf in ded®@n-
ordnung von 10 hPa oder 0,1 ppb (in Bodeiite). Messungen des Zentrunis /mwelt-
forschung (ZUF) der Universit Frankfurt wahrend der BERLIOZ-Kampagne ergaben
Werte in diesem Bereich und deutlich i@zer fur Salpeter&ure und einige organisché%

ren wie Ameisen-, Ethan und Propiénse. Ein Gr@&teil der organischen Vailifersub-
stanzen (VOC) stammt aus biogenen Quellen, degbiglkeit zur Aerosolbildung tiezlich
experimentell nachgewiesen wurde [Griffin et al., 1999]. Ihr Beitrag zur globalen Aero-
solproduktion wird auf 18,5 Tg/Jahr geétdt. In urbanen Regionen sollten daher neben
SO, auch VOCs aus anthropogenen Quellgrdfe Aerosolproduktion in Betracht gezogen
werden.

Eine besonders wichtige Rolle spielt die homogene Kondensation in der Stiedosiah
sie dort eine singéte und wegen der Druck- und Temperaturéinisse effiziente Quelle
fur Aerosole darstellt. In ca.15 km bis 25 kndhe befindet sich aufgrund des Eintrages
von Schwefeldioxid eine Schicht von Schwefaletopfchen, die oft nach ihrem Entdek-
ker als Junge-Schicht bezeichnet wird. Starke Vulkaneruptionen, wie zuletzt die des Mount
Pinatubo auf den Philippinen am 15.6.1991, injizierefi@itdengen an SOn die Strato-
sphére und Knnen so diese Schicht enorm varsen - mit bedeutenden Auswirkungen auf
den Strahlungshaushalt [Labitzke, 1992] sowie die Bildung polarer St&itesplolken.
Da eine Reihe von Sdldselreaktionen der Ozonchemie in der Stratérgphur heterogen,
d.h. auf Oberfichen oder in kondensiertentpfchen ablaufen [Crutzen, Arnold, 1986],
spielen diese Aerosole eine bedeutende Rolle beim Ozonabbau [Wedekind, 1998].

3.1.2 Dispersion, kontinentales und maritimes Aerosol

Die Schubspannung des Windes an der Erdaiobdl {ihrt zu - je nach Bodenbeschaffen-
heit und Windgeschwindigkeit stark unterschiedlicher - Aufwirbelung von fester Materie.
Ein prominentes Beispiel ist der Saharastaub, der bei geeigneten Wedtarigsdn lange
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Jettrépchen

Zerplatzen einer Blase XO
Filmtrépchen

////////

O

Abbildung 3.2 Entstehung von Seesalz-Aerosol durch das Zerplatzen &schesl
[Heintzenberg, 1994]

in der Atmospkre verbleiben und stber weite Strecken transportiert werden kann. Den
Prozd& der Dispersion vom Erdboden kann man sich so vorstelléheigaPartikel bei
einer durch den Wind verursachten Schubspannung, die digsiddbkéfte Uberwindet,
zuréchst horizontal beschleunigt und durch einer3®ier die Auftriebskifte in der Luft

in die Hohe bebrdert wird. Dieser Profeist allerdings recht schwierig zu modellieren.
Die Aufwirbelung von Partikeln @fer als 10um erfordert aufgrund des Gewichtes wohl
Uberdurchschnittlich gifse Windgeschwindigkeiten, &arend bei sehr kleinen Partikeln
(<1pm) die Adlasionskéfte dominieren. Typische Radien des Dispersionsaerosols sollten
daher im Bereich von 1 - 10 um liegen. Messungen zeigen dage@ekien@re Partikel
durchaus in kontinentalem Aerosol vorkommen, s diases einfache Modell die Wirk-
lichkeit wohl nur sehr ungéigend beschreibt. Von Jaenicke [1988] stammt die folgende
Parametrisierung der Massenkonzentration des Aerosols i@ngigieit von der Windge-
schwindigkeit v:

M =527Tugcm®exp(Q3v) (0GB <v< lés™) (3-4)

Unterhalb von 0,5 m/s Windgeschwindigkeit kann die Partikelproduktion durch diesen
Prozé® vernachéissigt werden, da durch die Adfionsenergie eine Barriere vorliegt, die
dann nichtiberwunden werden kann.

Etwas anders funktioniert die Bildung von Partikélrer den Wasserobeifihen. Der Me-
chanismus wird in Abbildung 3.2 dargestellt. Beim Zerplatzen einascin (typische
Grofenordnung: 0,1-1 mm Durchmesser) an der Wasseratiezfltritt ein zentraler Jet
auf, der in mehrere ®pfchen zerdlt, welche mehrere Zentimeter hochgeschleudert wer-
den lonnen. Der Durchmesser kgt etwa 10% des B$chendurchmessers. Zdich
zerfdlt der Trennfilm in Topfchen, die deutlich kleiner sind als die Jedgfchen. lhr Ra-
dius liegt im um-Bereich und daher weisen sie eineadigifiche Lebensdauer in der At-
mosplire auf, obwohl sie nicht so weit nach obendbadrt werden. Die Tropfen trocknen
an der Luft aus und verlieren daher adf@r So entstehen Seesalz-Partikel,idhier grdde
Strecken transportiert und auch noch weit im Landesinneren nachgewiesen vierdam k
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Abbildung 3.3 Globale Verbreitung von Sulfataerosol aus anthropogenen Quellen im Sep-
tember. Der Vergleich mit dem gesamten Sulfataerosol (Abbildung 3.1) z&iginda

Grofiteil der Verbreitung dieser Aerosolklasse auf Industrie- und Verkehrsemissionen zu-
rickgeht.

Die Konzentration &ngt nach einer Parametrisierung von Jaenicke [1988] wieder expo-
nentiell von der Windgeschwindigkeit ab:

M =282ugemexg 0152y) (s <v < 36s™?) (3-5)

Dies gilt fur eine Hbhe von 10-600 niiber dem Meer, déber nimmt die Konzentration
schnell ab. Chemische Analysen der Seesalzkerne ergaBerelssn NaCl noch 50 weite-

re Verbindungen nachgewiesen werdénrien [Stumm W. Morgan J.J., 1981]. Da einige
dieser Substanzen, insbesondere MgCl und NaCl, sehr hygroskopisch sind, kommt den
Seesalzkernen eine wichtige Rolle als Kondensationskémnugef Wolkenbildung zu.

3.1.3 Anthropogene Quellen

Wie man aus Abbildung 3.1 erkennt, liefert das Sulfataerosol (hier im Vergleich zum kon-
tinentalen Aerosol) einen erheblichen Beitrag zur globalen Aerosollast. Die Quellen daf
sind Uberall dort zu suchen, wo schwefelhaltige Verbindungen emittiert werden. Die Ozea-
ne emittieren u.a. ¥ aus anaeroben Abbauprozessen und Dimethylsulfat (DMS) aus dem
Stoffwechsel des Phytoplankton&hnliche biologische Prozesséhfen auch auf dem
Land zur Emission von Schwefelverbindungen in die AtmasplEine weitere natliche
Quelle sind Vulkane. Da heftige Eruptionen,S@anchmal direkt in die Stratosk inji-
zieren, sind Vulkane insbesondere auahdie Entstehung stratosfischen Aerosols be-
deutsam. Die Angaben in der Literafibver die globalen Emissionen ddicher Quellen
schwanken erheblich zwischen global 20 und 75 Tg/Jabil¢i 1996].
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Tabelle 3-2 Globale nétliche und anthropogene
Aerosolquellen in Tg/Jahr nach [Roedel, 1994]

Natirliche Quellen

Direkte Partikelemissionen

Seesalz 1000
Mineralstaub 200-500
Vulkane (ohne Gasemission) 10-20
Biomasseverbrennung 3-30
biogenes Material 80

Produktion durch homogene Nukleation

Sulfat (meist aus DMS und,B) 100-200
Nitrat 75-400
Ammonium 250
organische Substanzen 75-200

Anthropogene Quellen

Direkte Emissionen

Staube 90-135
Produktion durch homogene Nukleation
Sulfat 100-200
Nitrat 30-40
organische Substanzen 30

Die hochsten Konzentrationen an g@hden wir jedochiiber den Kontinenten der Nord-
hemisplé@re, wobei hier ein gifeer Anteil aus anthropogenen Quellen stammt (Abbildung
3.3). Hauptursache dafist die Verwendung fossiler Brennstoffe, bei der stets auch SO
entsteht. Global werden aus anthropogenen Quellen etwa um die 100 Tg/Jahr Schwefel in
die Atmosplire emittiert [Warneck, 1988]. Der @ftte Teil der Schwefelverbindungen in

der Atmosplire stammt somit aus Industrie und Heizung. Entsprechend hoBhderu
menschliche Einfl8 auf das troposgihische Aerosol eingesétzt werden. In Abbildung

3.3 spiegelt sich dieser Sachverhalt durch die hohen Aerosolbeladiibgeden indu-
strialisierten Regionen der Nordhemigghwieder. Die Folgen dieses Eingriffs in die Na-

tur werden weiter unten besprochen.

Neben Sulfat findet sich im Aerosol auch NitrAhnlich wie das S@wird NOy durch
photochemische Prozesse zu HNgXidiert. Auch diese &ire kbnnte in Gegenwart von
Wasserdampf homogen kondensieren. Da der Dampfdruck von Scliwefetieutlich
niedriger ist, ist es aber wahrscheinlicheff} dar Nukleationsprof&von H,SO, ausgebst

wird und das Nitrat dann auf das vorhandene Partikel kondensiert, sofern schwefelhaltige
Verbindungen vorhanden sind. Dieser Mechanismus ist insbesondere in der Siratosph
relevant und idhrt dort bei sehr niedrigen Temperaturen zur Bildung von polaren Strato-
spharenwolken (PSC). In urbanen Regionen, wo stets nebgngif3e - wenn auch zu-
rickgehende - Mengen an $@mittiert werden, sollte die Partikelbildung durch Nitrate
keine grdée Rolle spielen. Die Zahlen, die man Kiegr in der Literatur findet, sind aber
nicht eindeutig und daher nicht sonderlich aussaijekr
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Neben Sulfataerosol spielt auch die direkte Emission von Staub uimhiRkeln aus In-
dustrie, Verkehr und Hausbrand eine erhebliche Rolle (vgl. Tabelle 3-2). Besondere Auf-
merksamkeit erfordert die Entwicklung von(Rmissionen, deren Hauptquelle neben dem
Hausbrand der Dieselmotor darstelltahkend im Allgemeinen die Rbelastung analog

zu den S@Emissionen wegen der Ziwkgehenden Bedeutung der Kohleheizungen zu-
rickgeht, nimmt wegen desastlig wachsenden Verkehrs trotz verbesserter Filter- und
Katalysetechniken die Rbelastung an verkehrsreichen Standorten z& drélt neben
elementarem Kohlenstoff (EC) eine Reihe polyzyklische aromatische Kohlenwasserstoffe
(PAH), die im Verdacht stehen Krebs zu erregen. Die Partikel, die direkt beim Verbren-
nungsprozB entstehen, sind sehr klein (<10 nm) uddhen daher beim Menschen weit in

die Lungen eindringen und sich dort ablagern. Der Grenzwert der Bundes-Immissions-
Schutz-Verordnung (BImSchV) wurde deshalb im Juli 98 von vorher 14 auf 8%ug/m
(Jahresmittelwert) gesenkt. Dieser Grenzwert wird in Berlin an nahezu allen verkehrsnahen
Melstationeniberschritten [BLUME, 1994]. In den Wohngebieten liegen die Werte der-
zeit bei 3-8ug/n®.

Darliber hinaus besitzt Ruwegen seiner optischen und chemischen Eigenschaften auch
eine gewisse Bedeutung in Zusammenhang mit der Bildung photochemischen Smogs. Bei
der Interpretation der Méelaten (Kapitel 7) komme ich darauf #ok.

3.1.4 Weitere Aerosolguellen

Tabelle 3-2 gibt die Quellerésken der verschiedenen Partikelemittenten an. Die eben be-
sprochenen direkten Emissionen nehmen dabei d€tegrTeil ein, gefolgt von GPC Pro-
zessen. Eine weitere beachtenswerte Quelle ist die direkte Emission aus biogenen Quellen.
Hierunter fallen Sporen und Pollen, die zu den Zeiten déeRlinen erheblichen Beitrag

zur aktuellen Aerosolbeladung beitragé€imien und wegen ihrer allergenen Eigenschaften

auf eine zunehmende Anzahl von Menschen eine besonders unerfreuliche Wirkung aus-
tben.

3.2 GroBlenverteilungen atmosphirischer Aerosole

Im vorangegangenen Abschnitt wurde die Entstehung vonaipramikeln in der Atmo-

sphire besprochen. Diese Teilchen machen nun im Laufe ihrer Lebensdauer eine Reihe von
Prozessen durch, die ihre physikalischen Eigenschaften, wie z.B. die Teitdkengnd

auch ihre Zusammensetzung erheblichavdern bnnen. Aus den prién entstandenen
Teilchen entwickelt sich ein gealtertes Mischaerosol. Die wichtigsten Prozesse dabei sind
die Koagulation und die heterogene Kondensation. Stticliewerden Partikel wieder am
Erdboden deponiert, entweder durch Sedimentation ("dry deposition”) oder durch nasse
Ausscheidung. Letztere geschieht entweder durch den sogenannten "Rain-out"3tdas hei
der Bildung von Niederschlag durch heterogene Kondensation - das Aerosol liefert die
Kondensationskeime - und anscBeader Deposition, oder durch den "wash-out", bei dem
die Aerosolpartikel von Niederschlag, der sich in einetilslentiegenden Schicht gebildet

hat, eingefangen und dadurch deponiert wird.
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Abbildung 3.4 Entwicklung einer Aerosadfienverteilung (ASD) durch Koagulation (nach
Junge [1963]). 12 Stunden nach Beginn hat die Nukleationsmode (hem)@ereits um
Uber 2 GiBlenordnungen abgenommen. Die Partikel mit einem Raiias 0,1 pm sind
von der Koagulation kaum betroffen. Sie folgen hier einer Junge-Verteilung.

Im Rahmen dieser Arbeit sind vor allem die Prozesse von Bedeutung, die zur Bildung des
mit dem Lidar beobachteten Aerosoltifen und deren Eigenschaften bestimmen. Da aus
den Lidar-M&daten nicht alle Aerosol-Eigenschaften bestimmt werdimén, niissen

die Prozesse, die hinreichend gut verstanden sind, in die Datenauswertung miteinbezogen
werden, um so den Satz freier Parameter zu reduzieren. Eidlréiosé Darstellung der
Aerosoldynamik wirde Gber den Rahmen dieser Arbeit weit hinausgehen. Wesentliche
Arbeiten zu diesem Thema wurde von Christian E. Junge und S. K. Friedlander geleistet,
eine audihrliche Darstellung findet man bei Pruppacher [1978].

3.2.1 Koagulation und Sedimentation

Durch die homogene Nukleation entstehen &hbst sehr kleine Partikel im Bereich

r < 10 nm. Diese énnen nun durch weitere Kondensationsprozesse heranwachsen. Da die
Partikel auf Grund der Brown'schen Beweguibgr kinetische Energie véden, besteht

die Moglichkeit, d&8 zwei Partikel aufeinander treffen und ein neueéf¥es Teilchen
bilden. Unter der Annahme, @alie Partikel mit den Radien und , bei einem St im-

mer aneinander haften bleiben, ergibt sighdie Koagulationsrate J die Beziehung:

J= 4T[t(1‘1 +r, )(D1 +D2) n(r1) n(rz) (3-6)
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n(r): Anzahlkonzentration der Partikel.

Da die Diffusionskoeffizienten Dund D, mit zunehmendem Radius deutlich abnehmen,

ist J gerade dann besondersfgmenn kleine und gfée Teilchen aufeinandertreffen. Die
Koagulation hat zur Folge, 8an einem gealterten Aerosol der Anteil der kleinen Partikel
gering ist. Werden keine neuen Teilchen nachgebildet, so verschwinden binnen von Stun-
den Partikel mit Radien unter 10 nm nahezu vaildig (vgl. Abbildung 3.4). Gifere
Partikel werden durch die Koagulation kaum betroffen.

Ausgehend von einer Verteilung niiberwiegend kleinen Partikeliitirt die Koagulation
zur Ausbildung einer @f¥enverteilung mit einem Maximum bei ca. 0,1 um. Die Form
dieser Verteilung wirddr r < 0,1 um hinreichend gut von einer logarithmischen Normal-
verteilung (siehe d@hster Abschnitt) beschrieben.

Die linke Flanke der @f¥nverteilung eines Aerosols wird also meist gut durch den Pro-
zel3 der Koagulation erl@t und durch eine lognormale @senverteilung beschrieben.
Schwieriger ist die Beschreibung der rechten Flanke, also das Spektrum der Partikel mit
r> 0,1 um. Der Profeder Sedimentation ist vor allerarfTeilcheniber etwa 5 um Radi-

us bestimmend. Nach dem Reibungsgesetz von Stokes ergikirsitté Fallgeschwindig-

keit eines Teilchens mit Dichfeund Radius r in Luft mit Dichtg, und der Zhigkeitn:

2
Lo 2e(p-p K (3-7)
In
Da fur Mikropartikel die Voraussetzungen der Kontinuumsmechanik nicht mehr korrekt
gultig sind, m hier eine Korrektur angebracht werden. Aus dem "slip-flow"- Ansatz wird
der Faktor K = 1 + A Khergeleitet. Hierbei ist Kdie Knudsen-Zahl und A ein Korrektur-
faktor in der Gro3enordnung von 1éires siehe Pruppacher [1978].

Fir Partikel von einigen pm Radius und einer Dichte von 1,5%éegibt sich hieraus eine
Fallgeschwindigkeit von einigen cm/s. Diese Teilchen verlassen eine Aerosolschicht von
100 m Mechtigkeit in der Gdlenordnung von Stunden oder schnellér. die Stratospére

und die freie Troposgine bei stabiler Schichtung ist dieses Modell sinnvoll. In der Mi-
schungsschicht der Tropospé ist allerdings noch die Turbulenz zu lmsichtigen, die

die trockene Deposition des Aerosols entscheidend begintNo die turbulenten Verti-
kalgeschwindigkeiten gf¥er sind, als die Fallgeschwindigkeit der Partikel kommt die Se-
dimentation als Depositionsmechanismus nicht mehr zum Zuge. DagegenTartbulenz

die Deposition grer Partikel.

Abbildung 3.5 zeigt den Mechanismus dertdafrantwortlichen Tagheitsdeposition. Die
exakte Modellierung der Dynamik ist aber schwierig. Insgesént flie Turbulenz dazu,
daRdas GoRenspektrum steiler auii, als in der von (3-7) suggerierteh-rAbhangigkeit,

da grdde Teilcheniber 1um Radius sehr viel effizienter ausgeschieden werden als kleine.

Haufig wird fur den Teil den des Spektrums mit r > 0,1 um ein Potenzgesetz angenommen
der Form:

dN(r)
d/logr

=Ct’ (3-8)
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Abbildung 3.5 Tagheitsdeposition eines Aerosolpartikelso@re Teilchen énnen wegen
ihrer Massetégheit mikroskaligen Turbulenzen nicht folgen und werden auf die @berfl
che abgeschieden.

mit j =2,5+ 1. Diese Verteilung wird Junge-Verteilung genannt. Viele Messungen von
Aerosolspektren zeigen, @aiese Beziehungif r>0,1um eine recht gutedNerung dar-

stellt [Pruppacher, 1976]. j liegt meist in der Gegend von 3 (vgl. Abbildung 3.7). Eine Mo-
dellierung der oben beschriebenen Prozesse (Nukleation, Kondensation, Koagulation und
Sedimentation)thrt dagegen zu Gfenverteilungen, die mit einer logarithmischen Nor-
malverteilung beschrieben werden. Allerdings wird dieser Gleichgewichtszustand erst nach
funf bis zehn Stunden erreicht [Pirjola, 1999]. Daher hat man es meistens mit einem
Mischtyp von neu gebildetem und gealtertem Aerosol - fern eines dynamischen Gleichge-
wichtszustandes - zu tun. Dazu kommt noch die Unkenibas die Quellenstken, die
ebenfalls oft schwer zu modellieren sind. Wenn man sicHié aktuelle Aerosolbeladung

der Atmosplire interessiert, ist man daher insbesondere in der Trofres@uf Messun-

gen angewiesen.

3.2.2 Modelle @ir Grolenverteilungen trockener Aerosole

Wir hatten im vorigen Abschnitt gesehenf3d#ie Giblenverteilung (ASD, tr "Aerosol

size distribution") und Zusammensetzung des Aerosols zum einen von den Quellen, zum
anderen von Prozessen, die sich in der Atmé@sphbspielen, bestimmt werden. Wegen

der Komplexiét der AbBufe und der Ungevéheit Uber einige der Parameter ist eine Mo-
dellierung des troposglischen Aerosols schwierig. Dennoch ist man oft auf die Verwen-
dung von Modellen angewiesen, da aktuelleMerte oft schwierig zu ermitteln sind.
Auch fur die Auswertung von Lidar-iekstreusignalen ist man an einzelnen Punkten auf
die Verwendung von Modellannahmen angewiesen (vgl. Kap.4.1). Aus die§ade@r
wurden eine Reihe von Aerosolmodellen entwickelt, von denen einige hier kurz vorgestellt
werden.
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Abbildung 3.6 Trimodale Aerosolgffenverteilung.

Wie im vorigen Abschnitt bereits e#élymt wurde, kann Ur den Gblenbereich

0,1 um <r < 10 um eine Verteilung nach einem Potenzgesetz, der Junge-Verteilung (3-8),
angenommen werden. Wegen der einfachen mathematischen Form und wegen der oft guten
Ubereinstimmung mit M&esultaten ist dies oftmals eine reclitatiche Annahme. Aller-

dings wird der Gilenbereich unterhalb von 0,1 um falsch wiedergegeben. Die aus der
Verteilung errechnete Anzahlkonzentration &gt nun aber direkt davon ab, an welcher
Stelle r,n die Verteilung abgebrochen wird:

1 t)
e 7N , fur r = o 3_9
n10 | e (3-9)

Diese Defizite der Junge-Verteilung und der Umstanfl,dde Spektrum der Nukleations-
und Akkumulationspartikel gut von logarithmischen Normalverteilungen, oder kurz Lo-
gnormalverteilung, beschrieben wird, sind der Grundrdat? diese gegeiber der Junge-
Verteilung oft bevorzugt werden. Die Grundlage die gingigen Modellvorstellungen ist
die folgenddJberlegung:

Aufgrund der Nukleation werdenastdig Nanopartikel gebildet. Durch Kondensation und
Koagulation wachsen diese schnell auf etwa 10 nmMiegfieilchen an. Ab dieser &i3e
kénnen sie effektiv als Kondensationskeime zur Wolkenbildung dienen, weswegen diese
Teilchen auch Kondensations- oder Aitkenkerne genannt werden. Wegen déhriemtw

den Koagulation wachsen diese Teilchen langsam weiter an3soedaach einigen Stun-

den einen Radius um die 0,1 um erreichen, man spricht dann von der Akkumulationsmode.
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Abbildung 3.7 Gemessene Aerosolgnverteilung vom 8.8.98, Lindenberg (gestrichelt,
freundlicherweise zur Verjung gestellt von Heike Wex, Institiit fTroposplarenfor-
schung, Leipzig). Die Gerade gibt eine and&palunge-Verteilungif r > 0,1 pm an. Der
Junge-Parameter j ergibt hier 3,2. Die untere durchgezogene Linie ist der partielke R
streuquerschnitt (AN *77*Qpacy) der Partikel mit Radius r. ZuriRkstreuung des Aero-
sols tragen hauptslich die Partikel mit 0,1 pum <r <1 um bei.

Man kann sich vorstellen, Baich bei anhaltender Nachbildung ein dynamisches Gleich-
gewicht einstellt, aus dem dann eing&nverteilung folgt, die zwei Moden ety da

die Nukleationsmode &tdig nachgebildet wird. GRe Partikel sedimentieren zu Boden,
so d& die Gesamtkonzentration konstant bleibt.

Dazu gesellt sich dann noch die von der direkten Emissiofifmiende dritte Mode mit
Radien um odefiber 1 um, so dasich insgesamt eine trimodale Verteilung wie in
Abbildung 3.6 einstellt. Wegen ihrer Herkunft aus der Dispersion fester Teile wird die
grofe Mode Dispersionsmode genannt (engl.: "coarse mode"). In der gemessenen Vertei-
lung (Abbildung 3.7) kann man diese drei Moden bei 0,01, 0,1 und 1 pm séhreskbn-

nen. In Einzelillen, z.B. bei Sandétmen, findet man déber hinaus noch Riesenpartikel
("giant particles™). Damit sind herumfliegende Gesteinsbrocken mit Durchmessara0

um gemeint, die aber wegen der hohen Fallgeschwindigkeiten nur eine sehr kurze Lebens-
dauer in der Atmosyine aufweisen.

Die meisten Aerosol-Modelle basieren auf mehrmodalen logarithmischen Normalvertei-
lungen, in den die drei Moden - je nach Herkunft und Alter des Aerosols unterschiedlich
stark ausgegt - beticksichtigt werden:



Kapitel 3: Atmospbrisches Aerosol 43

2
dN(r) _ < e N, %_1 (/0g1‘ — log rimd) %
e 2" 2 o E 2 o, 0 (3-10)

n ist die Anzahl der Moden. Die Lognormalverteilung n(r) besitzt einige wichtige mathe-
matische Eigenschaften, die an dieser Stelle kurz skizziert werden sollten.

3.2.2.1 Einschub: Die logarithmische Normalverteilung

Die Darstellung n(r) = dN / tbg r wird meist vor dN/dr bevorzugt, weil dadurch N(r) die
gleiche Einheit wie n(r) besitzt. {Fr sollte dafir eigentlich r/[r] , [r] = pm geschrieben
werden.) dN/dr ergibt sich unter Verwendung der Beziehung:

dlogr = — (3-11)

Die Dichtefunktion n(r) kann mit natichem oder dekadischem Logarithmus geschrieben
werden, ohne diasie sich dadurch vamdert. Dieser Umstandilfirt gelegentlich zu Ver-
wechslungen, da es mitunter (z.B. in 3-13) durchaus darauf ankonfdrdedaaiirliche
Logarithmus verwendet wird. Ebenso ist darauf zu achten, ob mitidig kerwendeten
Angabe logo der natirliche oder 10er Logarithmus des Breitenparameters gemeint ist. In
dieser Arbeit meint "In" stets den idichen und "log" stets den 10er-Logarithmus. An-
schaulich gibt der Wert n(r) die Anzahlkonzentration aller Partikel mit einem Radius in der
Grolenordnung von r an.

N gibt die Gesamtanzahlkonzentration der Teilchen an. Anders als bei der Junge-
Verteilung ist das Integraiber die Lognormalverteilung von O bis und damit die An-
zahlkonzentration wohl definiert,dq wird Median, oder auch Modenradius der Verteilung
genannt. Er markiert das Maximum der Verteilung3&wdem gilt, d& die Hifte aller
Partikel kleiner sind, die anderé&ilfe ist gro3er alspfed

Tmed o

N dlogr = J’

Tmed

dN
d/logr

dlogr =N /2 (3-12)

'med ISt @ber nicht der mittlerer Radius der Verteilung. Ebenso rstht die Standardab-
weichung, sondern der Breitenparameter. Die statistisch&éBe®mittlerer Radiug” und
Standardabweichung s sifider die folgenden Relationen mifegundo verkripft:

F=r, . exd%(lna)z); s = \/rmedz exéz( Im)z) -’ (3-13)

Eine weitere Eigenschatft ist, @flaie Momente der Verteilung jeweils wieder lognormal-
verteilt sind, mit identischem Breitenparameteks gilt
iln 0')2

0
; Q (3-14)

J'rin(r)d logr =Nt.  exp

0
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Abbildung 3.8 Aerosole GréRRenverteilung nach Jaenicke [1988].

Damit kann leicht die mittlere Obe#ilhen- oder Volumenkonzentration errechnet werden.
Der Median {"von der Verteilung'n(r) ist:

e = e@(i(lﬂ 0)2) (3-15)

Bei einer Verteilung = 2, findet man z.B. das Maximum der Obdaflenverteilung bei
etwa 2,6*meqund das der Volumenverteilung d\dr beim 4,2-fachen.

Zurick zu den Aerosolmodellen: Je nach Herkunft und Quedidest bilden sich die ein-
zelnen Moden verschieden stark aus, 98 idaden @gingigen Modellen die Typen konti-
nentales (nukleationsdominiert) und maritimes (dispersionsdominiert) unterschieden wer-
den, von denen dann noch Untergruppen gebildet werden. Diaugklichsten Modelle
stammen von Jaenicke [1988], sowie von Shettle und Fenn [1979]. Letzteres ist im we-
sentlichen identisch mit dem im WCP-Bericht von 1986 empfohlenen Modell.

Die Grolenverteilungen der Modelle von Jaenicke sind in Abbildung 3.8 dargestellt. Die
Daten beruhen auf einer ®n Anzahl von Messungen. E8lf auf, dd3 alle Modelle @ir

grof3e Partikel rechéhnliche Verbufe haben, die gut einer Junge-Verteilung §) folgen.

Fir kleine Partikel ergeben sich aufgrund der stark unterschiedlichen Quellensituationen
enorme Unterschiede. Eine Ausnahme bildet das straiisgie Aerosol, das sozusagen

von den Quellen (hier: GPC aus Schwefelverbindungen) weitgehend entkoppelt ist und ein
"ideales" gealtertes Aerosol bildet. Es folgt einer monomodalen Lognormalverteilung mit
Mmed= 0,22 pm.
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Das "background" Modell ("tropospheric model" bei Shettle und Fenn [1979]) beschreibt
ein typisches Gif¥enspektrum ir die freie Tropospére. Rir die Auswertung von Lidar-
daten ist man mitunter auf die Verwendung solcher Angalresieh Hintergrund angewie-
sen, deshalb werden diese Modelle in Kap 4. genauer vorgestellt.

3.2.3 Hygroskopisches Wachstum

In Abschnitt 3.1.1 hatten wir die Thomson-Formel kennengelernt, die den Dampfdruck
Uber einer gekimmten Féche beschreibt ("Kelvin-Effekt"). Demnach brauchen wir eine,
vom Radius des vorhandenerdfichens ab#ngige Ubersittigung, damitilbberhaupt Was-
serdampf darauf kondensieren kann. Es wurde aber auéhrgyvddd sich der Dampf-
druck von Schwefetsire in der Gegenwart von Wasserdampf deutlich erniedrigt. Der
Grund daiir ist die Herabsetzung der freien Enthalpie durch frei werdende Energie beim
Losungsvorgang. Die DampfdruckerniedriguAg Uber einer bsung wird durch das
Raoultsche Gesetzt beschrieben:

_ Po
Ap——RIn 3-16
Fl L ( )

Pp ,Pr: Dichten des Dampfes bzw. deiisigkeit
R: ideale Gaskonstante
n_:Anzahl gebster Mole pro Volumen.

Da die Anzahl der gésten Molekile konstant bleibt und di&nderung der Dichte mit zu-
nehmender Veighnung der Bsung gering ist, ist also_rproportional zu * und damit
Ap/p O r3. Fur Dampfdruck durch den Kelvin-Effekt galt:

B =, Pt Bp _ const (3-17)
Po Po r

Entwickelt man den Logarithmus géfiin(1+x)=x so ergibt sichdr die Dampfdruck-
ubertbhung eine Tt Abhangigkeit. Zusammen also gilt:

& = & —& (3_18)

3

P T r

Das ist die Khler-Gleichung, € C, sind Konstanten, hier geht u.a. die Masse ddichen
Substanz ein. Das Ergebnis istRdauf einem dslichen Kern solange Wasser aufkonden-
siert, bis die Bsung so verdnhnt ist, d® wieder ein Gleichgewichtszustand erreicht ist.
Das bedeutet, @Aerosole, sofern sigsliche Substanzen beinhalten, auch bei relativen
Feuchten unter 100% urither 0% nicht trocken vorliegen, sondern algpfchen val¥iger
Lésungen. Der Gleichgewichtsradius kann aus (3-18) berechnet werden. Kleine Partikel
wachsen weniger stark an als [@avgl. Abbildung). Er die optischen Eigenschaften ist
dieser Effekt von giéer Bedeutung, da mit den Partikeln zum einen die optischen Streu-
guerschnitte anwachsen, sich zum anderen aber auch der Brechungsdetex

Das Anwachsen der Aerosole mit der Luftfeuchtigkeit kann an@ehvbsommertagen oft
ganz gut beobachtet werden. Der Himmel, der morgens noch klar und blau war, wird dann
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Abbildung 3.9 Aufquellen der Aerosolpartikel bei hoher Luftfeuchtigkeit. Die gestrichelte
Linie gibt die Gblenverteilung eines kontinentalen, trocknen Aerosols wieder. Durchge-
zogen ist das gleiche Aerosol, bei einer rel. Feuchte von 98%. man erkennt deulich, da
die grd3en Partikel wesentlich &tker anwachsen als die kleinen.

oft "schmierig" und wdilicher. Dies ist auf die hohe Verdunstung von Wasser durch die
Sonneneinstrahlung und das ans@drele Aufquellen der Aerosole wegen der hohen Luft-
feuchtigkeit zudckzufihren. Golere Partikel streuendgker und weer, d.h. der Streu-
guerschnitt zeigt eine geringere Ablgigkeit von der Welledhge, als dies bei kleineren
Partikeln der Fall ist. Eine mathematische Beschreibung der Streuung von Licht durch Ae-
rosolpartikel wird im @chsten Abschnitt gegeben.



Kapitel 3: Atmospbrisches Aerosol 47

3.3 Streuung von Licht in Aerosolen

Nach dem Gesetz von Beer und Lambert nimmt die In&ngn Licht, das ein optisch
dichtes Medium passiert, exponentiell ab:

I=1, expD 1-ZO( r er (3-19)
7 el

o wird Extinktionskoeffizient (EK) genannt, der Wert des Integrals wird als optische Dicke

T bezeichnet. Ein Aerosolpartikel in der Atmoaghkann eintreffendes Licht absorbieren

oder in eine andere Richtung streuen. Beide Prozesse tragen zur Extinktion bei. Die Streu-
ung von kleinen Teilchen wird oft als Mie-Streuung bezeichnet. Der Grund idafim
n&chsten Abschnitt nachzulesen, die Parameter der Aerosolstreuung tragen deshalb hier
immer den Index "Mie".

Ein Aerosol besteht aus einer Vielzahl von Partikeln mit verschiederigerGiGeht man
davon aus, daalle Partikel mit Radius r bei der WelléngeA den gleichen Extinktions-
querschnitto®vie(A,) besitze, so wird die Gesamtextinktiom(\) durch das Integral der
Streuquerschnittéber die Grol3enverteilung bestimmt:

dN(r)%

—" 3-20
diogr [ ( )

U e ()‘) = }0 Mic ()\ ’ f) fl(l‘) dlogr; Ei’nit n(r) =

Statt des Extinktionsquerschnitt@Se wird die Streuung an Teilchen oft als Extinktions-
effizienz Qx angegeben, das ist der auf den Partikelquerschnitt normierte Extinktionsquer-
schnitt.

Zunachst missen die Streueigenschaften des einzelnen Partikels bestimmt weiiden. F
homogene spiische Streuzentren gibt es dafeine geschlossene Theorie, die Mie-
Theorie, die im échsten Abschnitt kurz besprochen wird. Partikel in déssfgen Phase
sind in dem hier interessanten Radiusbereich r <10 pum immer in sehr ghnumn
sphirisch, da die Oberithenspannung in diesem Fall immer deutlicBi¥gr ist als alle

von auien angreifenden Kfte. Da, wie weiter oben dargestellt, Partikel - auch unterhalb
des Sttigungsdampdruckes von Wasserdampf -in den meisidenFals Losungen vorlie-
gen, ist die Annahme sgtischer Streuerti die Mehrzahl der in Frage kommenden Aero-
solklassen gerechtfertigt.

Im Fall unbslicher Aerosole (oder sehr niedriger relativer Feuchtigkeit) ist von festen Par-

tikeln auszugehen. Die Streuung von Licht an solchen Teilchen ist theoretisch schwierig zu
behandeln. Zwar kann man im Prinzip die Streuung elektromagnetischer Strahlung an
Zentren beliebiger Form berechnen (wenn auch mit zum Teil sehr hohem numerischen

% Die Angabe der PartikelgRe mit dem Radius setzt zihst voraus, dies sich um sgfische Partikel handelt.

Bei nichtsplirischen Teilchen wird je nach N@ethode ein effektiver Radius definiert (vgl. 3.5). Die Annahme,
das alle Partikel mit dem gleichen effektiven Radius den gleichen Streuquerschnitt besitzen, ist dann jeweils zu
Uberpiifen (vgl.3.3.2).
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Abbildung 3.10 Differentieller Streuquerschnit/dQ (x) der Mie-Streuung. Zur besseren
Vergleichbarkeit wurde @/Q2 (11,8 um den Faktor 10 verkleinert,olQ (0,24) um 10
vergroliert dargestellt. Die Keule der Voanisstreuung dir x=11,8 geht dennoch etwa um
das zehnfachéiber das Ende der Skala hinaus. Rechts ist die Extinktionseffizienz als
Funktion des Gro@nparameters x dargestellt.

Aufwand), allerdings setzt dies vorausf3aaan die Form hinreichend genau kennt. Davon
kann fir atmosphrische Partikel in der Regel keine Rede sein. Am Ende dieses Kapitels
mul®3 aus diesen @nden diskutiert werden, wie gut wir die optischen Eigenschaften
nichtsptérischer Partikel beschreibebrinen.

3.3.1 Streuung an s@tischen Teilchen: Mie-Theorie

Die von Gustav Mie [1908] véffentlichte analytische &dsung des Problems der Streuung
einer ebenen monochromatischen elektromagnetischen Welle an einer homogenen dielek-
trischen Kugel ist allgemein bekannt und braucht hier nicht im Einzelnen repetiert zu wer-
den. Eine ausihrliche Darstellung findet man bei Bohren und Huffmann [1983]. Hier sei-

en nur die wichtigsten Ergebnisse dargelegt.

Die Streueffizienz &ngt nicht explizit vom Radius desdafchens ab, sondern vom soge-
nannten Gilenparameter x =fr /A. Die Mie-Streuung ist damit eine Funktion von x
und dem komplexen Brechungsindex rir & << 1 rdhert sich das Streuverhalten der
Rayleigh-Streuung. In Abbildung 3.10 ist der differentielle Streuquerscla{i) 4dQ der

Mie-Streuung tir verschiedene Gfienparameter dargestelltix = 0,24 sieht die Phasen-
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funktion der der Rayleigh-Streuung sehinlich, Vor und Rickwartsstreuung sind gleich
stark ausge@gt. Daran erkennt man, @alie Mie-Theorie @ir x — 0 in die Rayleigh-
N&herunglbergeht. Bei x =1,2 (z.B. r = 100 nih,= 532 nm) ist die Vor@tsstreuung
schon deutlich stker ausgepgt. Rir grofiere x-Werte dominiert zunehmend die Vor-
waértsstreuung und es bilden sich mehrere Maxima aus.

Ahnliche Maxima findet man, wenn man die Extinktionseffizienz als Funktion von x auf-
tragt (Abbildung 3.10, rechts). Man spricht hier von den Mie-Resonanzen, die immer unge-
fahr dann auftreten, wenn der Umfang despérs ein ganzzahliges Vielfaches der Wel-
lenlange ist. Eir x — o geht Qyx gegen 2, was zé@ohst erstaunen mag. In der Tat ist es
aber so, ddauch makroskopische Objekte das Strahlungsfeld in einem Bereich beeinflus-
sen, der dem doppelten ihrer gatsichen Bumlichen Ausdehnung entspricht. Man nennt
dies Beugung.

Der differentielle Streuquerschnitt belitkwartsstreuung, alsgo— =c,,,. wird Ruck-
0=m

streuquerschnitt genannt. Das Intedilaér eine Galenverteilung (analog zu 3-20) Rei

Riickstreukoeffizient (RSK) undagt die Einheit rifsr'. Er spielt eine wichtige Rolle bei

Lidarmessungen.

3.3.2 Streuung an as@ischen Partikeln - Depolarisation

Linear polarisiertes Licht wird durch Mie-Streuung an einemésgpthen Partikel nicht
depolarisiert. Experimente und Rechnungerapker, 1998] zeigen, @adies einen emp-
findlichen Nachweislr die Splirizitdt der Streuzentren darstellt, da schon bei geringen
Abweichungen von der spiischen Geometrie Depolarisation auftritt. Daher kann man mit
einer Messung der Depolarisation, welche durch den Stredverarsacht wird, die Pha-
se der Partikel feststellen.

Mathematischdfd sich das Verhalten der Polarisation mit Hilfe der T-Matrix beschreiben,
welche die E-Feldvektoren des Fernfeldes der einfallentlemind der gestreuten Welle

E_ miteinander verkiipft:

iexp(~ikr) OB,

r 21 22

H-H

-H- N (3-21)
J0 0

Die Matrixelemente S sind Funktionen der Streuwinkel, sowie der Geometrie und der opti-
schen Konstanten des Partikels. Im Fall einesrigatihen Streuzentrums und nur drist

die T-Matrix diagonal [Bohren und Huffmann, 1983]. Wie man der Gleichung leicht an-
sieht, kann die Matrix mit Hilfe von linear polarisiertem Licht auf Diago#&aliberpiift
werden. Tritt keine Depolarisierung auf, so ist das Partikeirigh und die Mie-Theorie

ist damit giltig.

In heuristischer Argumentationsweise kann diese Annahme auch auf den Fall geringer De-
polarisation ausgeweitet werden. Die Mie-Theorie sollte dann immerhin noch eine gute

* Es gibt Ausnahmen von dieser Regel bei speziellen Geometrien der Partikel. Bei einem polydispersen Aerosol
kommen diese aber nicht in Betracht, weil die T-Matrix auch dann von ol &ufingt und in der Summigber
die GBenverteilung bei nichtsghischen Partikeln nie diogonal ist.
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N&herung des Streufeldes liefernirkleine Partikel (x << 1)d} sich dies mit Hilfe der
elektrostatischen &herung auch mathematisch bi@giten [Bohren und Huffmann, 1983].
Als Beispiel hierir kann man die Rayleigh-Streuung an Luftmélek anfihren, die von
der Mie-Theorie korrekt beschrieben wird. Wegen der Anisotropie der Melekigt die-
se eine geringe Depolarisation von 0.3%.

Im Fall stark depolarisierender Streuung, wie man sie z.B. an Zirrus-Wolken feststellen
kann, kann die Einzelpartikelstreuung nicht mit der Mie-Theorie errechnet werden. Zwar
gibt es auch Berechnungen vonigah Frage kommende Geometrien, wie z. B. hexago-
nale Eispartikel [Muinonen, 1989], [Macke, 1993], dennoch wollen wir uns in dieser Ar-
beit auf rein qualitative Aussagen in dieséiidh beschéinken, da auch die Interpretation

der Lidardaten wegen der in Betracht zu ziehenden Mehrfachstreuung Probleme aufwirft.

3.3.3 Streuung in polydispersen Aerosolen

Die Streuung an einzelnen Teilchen kann also in der Regel mit Hilfe der Mie-Theorie be-
rechnet werden. Die Extinktion des Gesamtaerosols ergibt sich dann aus Gleichung (3-20),
sofern die Gro@nverteilung und der Brechungsindex bekannt sind.

Geht man von einer Junge-Verteilung aus,&b dich eine einfache Beziehung zwischen
dem Junge-Parameter und dem spektralen Verhalten der Streukoeffizienten herleiten. Setzt
man rémlich (3-8) in (3-20) ein, so ist:

\m CJ’T[‘: Qe x n) ’d/ogr __J.QL\t » e dr =
(3-22)

=j+2 oo

T
=10 ETQ IQ xafx ™ dx

Damit ist das Integral unalihgig vonA auswertbar und man éthbei Zusammenfassung
aller Konstanten in C":

o (A)=CA (3-23)

(Bemerkung: schreibt man die Junge-Verteilung in der Form dN/dr £ c*statt
dN/dogr = C r/, so gilt wegen Ibgr = (1An10) dr/r : j* = j+1, unda,, (A\) = C' A ).

Das spektrale Verhalten der Extinktion gehorcht demnach einem Potenzgesetz:

oy OAT (3-24)

Fir den typischen Junge-Parameter von % Betégt der sogenannten Angatnkoeffizi-

ent A =-(j-2)= 0,51, haufig findet man in der Literatur den Wert 1,3lrFdie ASD-
Messung in Abbildung 3.7 istif die eingezeichnete Regressionsgerade j = 3.2 und damit
ergibe sich @r A = 1,2. Rechnet man dagegen den Arigskoeffizienten unter Verwen-
dung der gemessenendBenverteilung und der Mie-Theorie konkret nach, sd@lerhan

Werte zwischen 1,3 und 1,5, je nachdem welche Wéitigeh und welchen Brechungsin-
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Abbildung 3.11 Extinktionskoeffizient von verschiedenen Aerosolen in halblogarithmischer
Darstellung gegen die Welldimige. Rir den ruralen Typ (vgl. Abbildung 3.8) ist eine li-
neare Beziehung zum Logarithmus der Wellege (3-24) noch recht gut éfit. Bei Aero-

solen mit sirkerer Prasenz gr@er Teilchen wie dem maritimen Aerosol knickt die Kurve
dagegen deutlich ab.

dex man verwendet. Eine Beziehung der Form eines Potenzgesetzes (3i2&Koiskifete
Aerosole nicht eidllt, wie man Abbildung 3.11 entnehmen kann.

Die eben hergeleitete Beziehung zwischen der WéhgehabBngigkeit der Streukoeffi-
zienten und dem Junge-Parameter (3-23) besticht zwar durch ihre Einfachheit und ist si-
cherlich geeignet umiber den Daumen gepeilt" aus optischen Daten eine Austage

die Form der Gif¥enverteilung zu erhalten lh einer kritischen Betrachtung aber nicht
stand. Bei der Herleitung wurde ignoriertf3die Junge-Verteilung erst ab r > 0,1 pikg

tig ist. Aus Abbildung 3.12al¥ sich aber ablesen, @alie kleinen Partikel durchaus zum
Gesamtergebnis beitragerinden, wenn sie denn entsprechend der Junge-Verteilung exi-
stierten.

Des weiteren wird nicht bécksichtigt, d& der Brechungsindex n eine Funktion der Wel-
lenlange ist. Interessiert man sictr feinen golReren Spektralbereich, so ist diederung
des Brechungsindex mit der Wellange erheblich (Abbildung 3.13). Beiddihft dazu,
dal3das Integral in 3-22 eine Funktion der Weldegle bleibt und nicht als konstant ange-
nommen werden kann.

Aus diesen Ginden wurde die Verwendung von (3-23) zur Herleitung von Aerosol-
Grolenverteilungen aus - hier mit dem Lidar gemessenen- Extinktionsdaten, wie sie von
Rajeev et al. [1998] vorgeschlagen wird, verworfen. Dies insbesondere, weil wir hier Wel-
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Abbildung 3.12 Extinktionseigenschaften vond@nverteilungen. Anhand der rechten
(logarithmischen) Skala sind die @enverteilungen dargestellt (oben links). Die beiden
unteren Kurven zeigen die Integranden aus (3-20) unter Verwendung der Mie-Theorie,
also 111r’Qex dN(r), fiir eine lognormalverteilte und eine Junge-verteilte ASD. DaraBs |

sich ablesen, welcher Teil der ASD zur Gesamtextinktiorageitr

lenldangen im Bereich von 0,280 um bis 1 um, also einen weiten Spektralbereich verwen-
den wollen, in dem wir die Akiimgigkeit des Brechungsindex von der Weltagle nicht
vernachdissigen Knnen (vgl. Abbildung 3.13).

Die gleiche Kritik gilt ir das von Khovorostyanov und Curry [1999] vorgeschlagene Ae-
rosolmodell, die das hygroskopische Wachstum (vgl. Abschnitt 3.2.3) in das Junge-Modell
einbauen. Die Berechnung der optischen Konstanten folgt aber im Prinzip dem gleichen
Ansatz wie in (3-22), so fasich auch hier wieder eine exponentielle Beziehumglie
WellenlangenabBngigkeit der Extinktion ergibt, wobei die Dispersion wieder nicht be-
ricksichtigt wird.

Die Konsequenz aus dieser Betrachtung isf der Angstomkoeffizient A stets eine
Funktion der Gilenverteilung, der Welleahge und des welle@ihgenabBngigen, kom-
plexen Brechungsindex bleibt und entsprechend aufwendig berechnet wefilen mu

Die Umkehrung der Problemstellunganmich die Herleitung einer Gfenverteilung aus
optischen Eigenschaften, ist unter diesem Blickwinkel dann besonders problematisch, da
aus (3-20) dr lognormale ASDs keine analytische Beziehung zwischen den optischen Ei-
genschaften und den Verteilungsparametern hergeleitet werden kanmchHsten Ab-
schnitt wird deshalb versucht, die in diesem Kapitel dargestellten Erkennibessatmo-
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Abbildung 3.13 Real- und Imagirieil des Brechungsindex von Aerosolen nach Shettle
und Fenn [1979] als Funktion der Wellénbe.

spharisches Aerosol so in ein Modell zusammenzufassdhpda dieser Problemstellung
gerecht werden kann.

Aus Abbildung 3.12d sich ablesen, welcher Teil derd@Benverteilung zur Gesamtex-
tinktion beitégt, sie zeigt den Integranden von (3-20) atg8Q.ydlogr. Im Fall einer lo-
gnormalen ASD mit§.q= 0,1 um und log = 0.3 sind dies alle Partikel im Bereich von
etwa 0,1 um bis 2um, durend die Teilchen mit r .6 kaum beitragen. Obwohl die Par-
tikel mit Radientber 1 um um drei bis vier Ggenordnungen weniger an der Zahl sind,
spielen sieiir die optischen Eigenschaften doch eine wichtige Ralfalich sieht es auch

fur die Junge-Verteilung (j=3) aus. Auch hier wird die Extinktion von den Teilchen im
Bereich zwischen 0,1 p und 2um verursacht. Die Kugleiin gleichen Bereich um etwa

3 Grorenordnungen. Der auffigste Unterschied liegt darin, B8dir die Radien < 0,1 um

und > 2 um im Fall der Junge-Verteilung die Extinktion nicht verschwindet, widér elsef
lognormalverteilte ASD der Fall ist. Legt man also eineitdische Verteilung, wie sie in
Abbildung 3.7 gezeigt wird, zugrunde und versucht die optischen Parameter mit Hilfe eines
angepé8ten Junge-Modells auszurechnen, so wird man den Beitrag der kleinen Partikel
(rmea < 0,1 um)uberschitzen. Verwendet man dagegen eine lognormalverteiltdaar
verteilung, so werden die dten Partikel etwas unterregentiert. Bei eineniiberwiegend

von der Kondensationsmode bestimmten Aerosol, wie wir es in einer urbanen Umgebung
erwarten, bietet ein lognormales Modell die bessere Ausgangsbasis.
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3.3.4 Strahlungstransfer

Nehmen wir nun an, wir kennen den Extinktionskoeffizientga @ner Aerosolschicht,
die von Hhe h bis h reicht. Die optische Dickeder Schicht ist dann:

h

t(0) = for,, () dh =a 0 )(b, —b,) (3-25)

Der Faktor exp® gibt an, welcher Teil des Lichts auf direktem Wege das Medium passie-
ren kann. Er sagt damit nichts diaer aus, wieviel Strahlung insgesamt durch das Aerosol
dringt, da der Teil der Strahlung, der auf indirektem Wege, also diffus durch das Aerosol
gelangt nicht beicksichtigt wird.

Im Fall eines sehr dichten, nichtabsorbierenden Aerogols ¢ ) geht durch eine Viel-

zahl von Streuprozessen alle Richtungsinformation verloren, die Schicht strahlt daher das
Licht zu gleichen Teilen nach oben und unten wieder ab. Bi¢eHies einfallenden Lichts

kann daher diffus die Schicht durchdringen. Wolken entsprechen in allereébtenuhg
diesem einfachen Strahlungstransfermodell, in dem die Beer-Lambert-Gleichung (3-19)
nicht mehr in seiner Einfachen Form angewendet werden kann hat.

Fir die optisch deutlich thneren Aerosole ssen die Streueigenschaften der einzelnen
Partikel ebenso bécksichtigt werden wie die Absorption durch die Teilchen und durch
das sie umgebende Medium. Die Berechnung des Transfers durch die Arepdgh die
Berechnung der Strahlungsdke im dreidimensionalen Raum durch dieses komplexe Me-
dium ist, das deutet sich hier schon an, eine anspruchsvolle Aufgabe, die nur mit einem
hohen mathematischen Aufwand und leistungsstarken Rechenanlagé@hgbeverden

kann [Pinty und Verstraete, 1998]. Wir hatten diese Problematik im letzten Kapitel im Zu-
sammenhang mit der UV-B Strahlung und Ozon bereits angesprochen.

Die optischen Eigenschaften der Aerosole werden in den Strahlungstransfermodellen meist
mit Hilfe einiger wellendngenabBngiger Parameter zusammendgfddazu gebiren, ne-

ben der optischen Dicke, der Asymmetriefaktor <@os sowie die Einfachstreu-Albedo
("Single-Scattering-Albedo" . Der Asymmetriefaktor <co® > ist der Mittelwert des
Kosinus des Streuwinke® Uber die Phasenfunktiowo gibt das VerHltnis von Streuung

zu Extinktion an

w=2 (3-26)

wobei o das Integraliber den differentiellen Streuquerschnitt, ohnetBlsichtigung der
Absorption, ist. Diese @fe gibt an, mit welcher Wahrscheinlichkeit das Licht absorbiert
wird (w= 0 alles wird absorbiertp =1 alles wird gestreut).Diese @en lassen sich mit
Hilfe der Mie-Theorie bei bekannter ASD berechnen.

Es ware winschenswert, wenn mit Hilfe von Lidarmessungen, neben der Schichtung der
Aerosole auch Angabeiiber die, @ir Strahlungstransportmodelle wichtige Parameter ge-
wonnen werden énnten. Hierzu ist der We{gber die Verwendung geeigneter Aerosol-
Modelle unerdflich, da mit dem Lidar diese optischen Parameter nicht direkt gemessen
werden Knnen. Es ist dahedtig, aus den Lidardaten zéchst ein geeignetes Aerosolmo-



Kapitel 3: Atmospbrisches Aerosol 55

dell abzuleiten, mit dessen Hilfe diarfden Strahlungstransfetigen Giben dann be-
stimmt werden.

3.4 Das Aerosolmodell fir die Lidar-Auswertung

Mit dem im réchsten Kapitel beschriebenefidRstreulidar knnen wir Rickstreukoeffizi-
enten (RSK) und Extinktionskoeffizienten (EK) von Aerosolen bei verschiedenen Wellen-
langen messen (Kap 4.1). Es ist klaf3das Aerosol mit diesen wenigen Bigben nicht
vollstdndig charakterisiert werden kann. Die Zahl der Unbekanntedl¥@verteilung,
chemische Zusammensetzung, Wassergehalt, Brechungsindex, etc.) if.zu gro

Aus diesem Grund @issen iir einige dieser Unbekannten béagdbare Annahmen gemacht
werden. Aus den vorigen Abschnitten wurde ersichtlicB,rdan aus Messungen und phy-
sikalischen Betrachtungen einige allgemélhge Aussageriber atmospérische Aerosole

ertdlt. Diese sollen nun zu einem Aerosolmodell zusammefgefarden, das so kon-
struiert ist, d8 man mit Hilfe gemessener optischer Eigenschafi@ksthlisse auf unbe-

kannte Aerosolparameter ziehen kann. Das Modell sollte die allgemeinen Aerosoleigen-
schaften hinreichend genau beschreiben und gleichzeitig diejenigen Parameter offenlassen,
die dann mit Hilfe einer Lidarmessung bestimmt werdémien.

Wir hatten in Abschnitt 3.3.3 die Berechnung der optischen Aerosoleigenschaften mit Hilfe
einer Junge-Verteilung diskutiert. Dieser Ansatz erlaubt zwar eine einfachelpknkg

von optischen und mikrophysikalischen Eigenschaften, ignoriert aber die \&edjen&b-
hangigkeit des Brechungsindex. Das igt die hier durchgeéihrten Messungen nicht hin-
nehmbar. Beicksichtigt man jedoch die optische Dispersion, so ist ein einfacher Ausdruck
wie (3-24) nicht mehr gegeben, sdidaan in diesem Fall auch nicht mehr von der einfa-
chen mathematischen Form der Junge-Verteilung profitiert. Aus diesem Grund wurde als
Grundlage der mathematischen Beschreibung der Aerd8siyrerteilung die Lognormal-
verteilung gewhlt. Die wesentlichen Grundlagen des Modells seien hier stichpunktartig
dargelegt.

1. Monomodaler Ansatz, um die Zahl freier Parameter zu begrenzen.

2. Beiicksichtigung der WelleahgenabBngigkeit des Brechungsindizes n.

3. Beificksichtigung des hygroskopischen Wachstums inkl. der Auswirkungen auf n
4

. Weitestgehendste Kompatibititmit anderen Aerosolmodellen (insbesondere Shettle
und Fenn [1979] und Uni-Mainz).

Der letzte Punkt ist besonders wichtig wegen des Datenaustausches mit den Kooperations-
partnern. Ein Ziel dieser Arbeit ist auch, diese Modelle mit einem Bahlisexperiment

zu verifizieren. Dazu werden alle gleichzeitighwend BERLIOZ durchgéhrten Aerosol-
Messungen zusammen mit Modellrechnungen herangezogeibarmiift, ob sich daraus

ein schiissiges, bzw. geschlossenes Bild ergibt. Davon wird in Kapitel 7 berichtet. Voraus-
setzung dair ist natirlich, d&3 alle dabei verwendeten Modellannahmen kompatibel sind.
Wesentlicher Bestandteil dieser Untersuchung ist der Vergleich von Strahlungstransfer-
rechnungen mit Radiometermessungen am Boden. Diese Rechnungen werden von Barbara
Frih am Institut &r Physik der Atmospire der Universidt Mainz durchgaihrt. Eingabe-
parameter sollen die mit dem Lidar gemessenen Aerosoldaten sein. Offensichtlich ist es
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Tabelle 3-3 Zusammensetzung und Brechungsindizes bei 532 nm der Aerosolmodelle. (Die
Zahl hinter dem Aerosolnamen gibt derf3&uteil an.

Aerosolname Fraktion | Fraktion |Fraktion |Fraktion | Realteil n |Imagirérteil
Sulfat Mineral |Seesalz |RuB n

rural_soot00 0.70 0.30 - 0.00 1.530 0.625E-p2
rural_soot08 0.62 0.30 - 0.08 1.548 0.414E-p1
rural_soot16 0.54 0.30 - 0.16 1.565 0.766E-pP1
rural_soot24 0.46 0.30 - 0.24 1.583 0.112
rural_soot32 0.38 0.30 - 0.32 1.600 0.147
sea_dust_soot0( - 0.50 0.50 0.00 1.515 0.400H-02
sea_dust_soot05 - 0.45 0.50 0.0% 1.526 0.259H-01
sea_dust_sootl( - 0.40 0.50 0.10 1.537 0.477H-01
sea_dust_sootl15 - 0.35 0.50 0.1% 1.548 0.696H-01
sea_dust_soot2( - 0.30 0.50 0.20 1.559 0.914H5-01
sol_salt_soot00 0.30 - 0.70 0.00 1.50 0.165E{02
sol_salt_soot03 0.27 - 0.70 0.03 1.51 0.148E{01
sol_salt_soot06 0.24 - 0.70 0.06 1.52 0.280E{01
sol_salt_soot09 0.21 - 0.70 0.09 1.52 0.412E{01
sol_salt_soot12 0.18 - 0.70 0.12 1.53 0.544E{01
seasalt_soot00 - - 1.00 0.00 1.50 0.100E407
seasalt_soot01 - - 0.99 0.01 1.50 0.445E402
seasalt_soot02 - - 0.98 0.02 1.50 0.890E402
seasalt_soot03 - - 0.97 0.03 1.50 0.134E{01
seasalt soot04 - - 0.96 0.04 1.51 0.178E401

daher unedflich, d&3 die fur die Lidarauswertung benutzten Modelle mit jenen vereinbar
sind, die @ir die Modellstudien der Uni Mainz benutzt werden.

3.4.1.1 Trockenes Aerosol

Die in dieser Arbeit verwendeten Modelle gehen in erster Linie auf die Arbeit von Shettle
und Fenn zuick [1979], allerdings wurden die dort vorgeschlagenen Modelle deutlich
modifiziert. Ubernommen wurden die Angabéer die Brechungsindizes und die entspre-
chenden Verfahren, daraus Modelle zu konstruieren.

Zunachst geht man von vier "Grundstoffen” aus, aus denen Aerosole zusammengesetzt
werden. Sie ergeben sich aus den oben beschriebenen Entstehungsmechaniseren f

sole. Es handelt sich um Sulfat-Nitrataerosol ("soluble"), mineralisches ("dust") und mari-
times Aerosol ("seasalt"), sowie Ry"soot"). Messungen des Brechungsindex dieser
Komponenten liegen vor [Volz, 1972],[Volz, 1973]. Shettle und Fenn setzen z.B. das kon-
tinentale Aerosol aus 70% Sulfat und 30% Mineral zusammen und gebend@anar-

teilung als bimodale Lognormalverteilung konkret an. Diese wird dann je nach relativer
Feuchte modifiziert. Die weiteren Aerosoltypen sind urban (wie kontinental + 2@ Ru
maritim (Seesalz-Aerosol) und tropogghches Aerosol (gemeint ist die freie Tropasph
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Abbildung 3.14 Brechungsindizds tlie verschiedenen Aerosolmodelle (Tabelle 3-3). Der
Imagirérteil wurde tUber den Realteil aufgetragen. Rechts sind die Brechungsindizes des
trockenen Aerosol zu sehen, links (andere x-Skala) der Brechungsindex, der sich daraus
bei einer relativen Feuchte von 95% ergibt.

re). Letzteres entspricht ebenfalls dem kontinentalen, nur wurde @ie Fimde weggelas-
sen.

Diese Vorgehensweise der Bestimmung des Brechungsindex aus der Zusammensetzung
des Modellaerosols und der Feuchte wird filsernommen. Die Gif¥enverteilung werden

wir hier aber als monomodal annehmen, wobei wir den Medianwert offen lassen, d.h. in
einem weiten Bereich variieren und den Breitenparanasederf 2 fixieren.

Neben den von Shettle und Fenn vorgeschlagenen Aerosolen, werden Bidiszaweli

neue Typen dazu erfunden. Der Grundidédt, dd3 wir eine "Aerosolmodelfamilie” kreie-

ren wollen, die eine weite Palette von Brechungsindizes anbietet. Um dieses zu erreichen,
wurden vier verschiedene Aerosol-Grundtypen festgelegt: Das kontinentale und maritime
Aerosol von Shettle und Fenn, sowie d@mkch zwei Mischtypen, das mineralisch-
maritime und sulfat-maritime Aerosol. Jedem dieser Aerosole wird dann noch eine unter-
schiedliche Menge Rubeigemengt. Auf diese Art werden 20 Grundtypen erzeugt, die in
Tabelle 3-3 dargestellt sind.

In die Lidarauswertung findet lediglich der aus diesen Zusammensetzungen resultierende
Brechungsindex Eingang. Dieser ergibt sich aus dem, mit der jeweiligen Gewichtsfraktion
gewichtete Mittelwert der Brechungsindizes der einzelnen Komponenten. Es gibt Labor-
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und In-Situ-Messungen, die diese Vorgehensweise rechtfertigen [Fischer, 1973], [Grams et
al., 1973], [Pueschel et al., 1975], [Ward G. et al., 1973].

Damit wird sichergestellt, ®#adie verwendeten Brechungsindizes und deren Waéltenl
genablingigkeit eine physikalisch-empirische Bagdung haben. Akerdem wird so ein
Zusammenhang zwischen Brechungsindex und Art und Herkunft des Aerosols hergestellt.
Aus den Lidarmessungen wird nach dem in Kapitel 5 dargestellten Verfahren der Bre-
chungsindex des Aerosols innerhalb der hier vorgegebenen Grenzen festgestellt. Die Er-
gebnisse énnen dann entsprechend zur Charakterisierung des Aerosols interpretiert wer-
den.

3.4.1.2 Feuchtes Modellaerosol

Im vorangegangen Kapitel wurden Modelle élas trockene Aerosol vorgestellt. Die Theo-

rie des hygroskopischen Anwachsens der Partikel mit der relativen Luftfeuchtigkeit ist re-
lativ gut verstanden. Die dfler-Gleichung (Abschnitt 3.2.3) erlaubt den Wassergehalt des
Aerosols bei einer gegebenen Feuchte und gegebenem Astishén Materials zu be-
stimmen. Das hat sowohl Konsequenzéndie GibRenverteilung der Aerosole, wie auch

fir den Brechungsindex (Abbildung 3.14). Diese Theorie wurde bei den Aerosolmodellen
hier mitbeticksichtigt.

Dazu wird zuiéchst iir alle Radien (in einer bestimmten Diskretisierung) unter Anwen-
dung der Khler-Gleichung (3-18) das Wachstum bei gegebener relativer Feuchte berech-
net. Daraus ergibt sich die @enverteilung des feuchten Aerosols. Von diesem wird nun
der mittlere Wassergehalt bestimmt. Der Brechungsindex des feuchten Aerosols ergibt sich
dann zu:

|

1,

— )
n-=1ny +(n“ _n\\')D(—

a'\‘\")

nw: komplexer Brechungsindex des Wassers
no: komplexer Brechungsindex des trockenen Aerosols

(3-27)

J
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Bei gegebener relativen Feuchte (digd@ sich in der Regel aus Radiosondenmessungen
gewinnen) wird dann nur noch das entsprechende feuchte Adipsii fLidarauswertung
in Betracht gezogen.

3.5 MeBverfahren fur Aerosole

Die einfachsten Messungen von Aerosolen beruhen auf dem Effekt, durch den sie sich in
erster Linie bemerkbar machen: detifung. Jeder von uns kennt den Unterschied zwi-
schen klaren undiiben Tagen. Ein quantitativer Parameter flirerst die Sichtweite, mit

der die Entfernung gemeint ist, innerhalb derer Gegedstnoch von ihrer Umgebung
getrennt wahrgenommen werddinken.
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3.5.1 Optische Verfahren

3.5.1.1 Sichtweite, die Koschmieder'sche Formel

Eine einfache Beziehung zwischen dem Extinktionskoeffiziem{gnund der Sichtweite S
wurde von Koschmieder [1924] gegeben:

39
a=—— 3-28

< (3-28)
Die Sichtweite ist also etwa das vierfache des Kehrwertes des (EKeiRe Rayleigh-
Streuung ergibt das etwa 200 km. In Eindkdh (z.B. Fhnwetterlagen in Reinluftgebie-
ten) extremer Aerosolarmut kann dieser Wert auch erreicht werden.

Die Koschmieder-Beziehung erlaubt eine schnelle, wenn auch nicht &eise phbsckit-
zung der Aerosollast der Luft. Da die Sichtweite an einigen meteorologiscHastaliie

nen routineréfdg notiert wird, kann man mit ihrer Hilfe zu Vergleichszwecken auf diese
Datenbasis ziickgreifen.

3.5.1.2 Radiometermessungen

Neben der Begrenzung der Sichtweitedadert das Aerosol auch die Farbe des Himmels:
an klaren Tagen ist dieser blau, und wird um sdegier, je tiiber es ist. Dasdmgt damit
zusammen, dasich die WellerdngenabBngigkeit der Streuung von Sonnenlicht mit zu-
nehmendem Einfld von Partikeln veindert. kir die reine Moleklstreuung betigt der
Angstiomkoeffizient A = 4. In Abschnitt 3.3.3 hatten wir eine Beziehung hergeleitet, die
den Angstdmkoeffizienten mit dem Exponenten einer Junge-Verteilung vpfknA=j-2.

Ein typischer Wert ist A=1,3. Mit zunehmendem Eififder Partikel auf die Streuung in
der Atmosplre veéndert sich daher der Angs8inkoeffizient der Gesamtstreuung von 4
hin zu kleineren Werten und damit die Farbe von blau nadi Wé&se Veénderung kann
nun dazu genutzt werden, Aerosole zu messen.

Passive Radiometer messen bei verschiedenen Waallemi die solare Strahlung in einem
bestimmten Zenithwinkel, des gesamten Himmets-2hotometer) oder der direkten Son-
nenstrahlung (Sonnenphotometer) bei diskreten Wéflgeh im Bereich vom nahen Infra-
rot bis ins nahe UV. Aus diesen Daten kann die gesamte optische Dicke

00

t(A) = fa (h,A) dh (3-29)

0

gewonnen werden. Direkte Messungen der Sonneneinstrahlung bei verschiedenen Zenith-
winkeln erndglichen auch Bhenaufgebste Extinktionsbestimmungen nach der Umkehr-
methode.

Mit Hilfe der Beziehung (3-24) odéihnlichen Argumentendanen aus der Al@mgigkeit
vonTt von der Welleringe Angaberiiber die Goélenverteilung gemacht werden.
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3.5.1.3 Andere optische Verfahren

Das Lidar-Verfahren verfolgt hier den gleichen Ansatz. Im Unterschied zu den passiven
Verfahren erllt man hier eine feine éhenaufbsung. Dieses Verfahren wird detailliert im
néchsten Kapitel beschrieben.

Als Fernerkundungsverfahren eigenen sich die optischen Aerd3elrthaiken, insbeson-

dere die passiven prinzipiell auch zum Einsatz auf Satelliten. Die Auswertung entspre-
chender Daten ist aber wegen der "ungewissen” Herkunft des Lichtes, das man sieht, wenn
man nach unten schaut, sehr schwierig, $oedabis heute noch keinen satellitengzsen
Detektor fir troposplérische Aerosole gibt. Im Rahmen des Global Aerosol Climatology
Programs (GACP, http://gacp.giss.nasa.gov/) wird im Moment bei der NASA intensiv an
der Verbesserung der Aerosolechnik aus dem Weltraum gearbeitet. Limb-Messungen
vom Sateliten eridglichen bereits heute Messungen der Extinktion stratosggher Aero-

sole (siehe:http://haloedata.larc.nasa.gov/)

3.5.2 Filter und Impaktoren

Die Grundidee dieser Verfahren ist es, atmédgpbhe Partikel in geeigneter Weise in der
Atmosplire einzusammeln, um sie anscléad einer chemischen Analyse @ufen zu
koénnen.

Bei einem einfachen Filterverfahren wird Luft von einer Vakuumpumpe durch einen Filter
gesaugt, an dem die Partikéhigen bleiben. Die Eigenschaften des Filters, seinéskéiy
bestimmen den Gfenbereich der Partikel, die so festgehalten werdandn. Die Aero-
solmasse kann dann durch Wiegen bestimmt werden. Durch Messung des Luftvolumens,
das wéhrend der MBphase durch den Filter gesaugt wurde, lassen sich die gemessenen
GroRRen auch als Dichten angeben.

Filter haben den Nachteil, Ba abléngig vom Filtermaterial - jeweils nur ein bestimmter

Teil des Aerosols nachgewiesen werden kann. Etwas mehr Spielraum hat man mit der Im-
paktortechnik. Dazu wird die partikelhaltige Luft so an einer Odigvél vorbei geleitet,

daR die Teilchen, analog dem Prinzip deréadmeitsdeposition darauf deponiert werden
(vgl. Abbildung 3.5). Der Umstand, Balie Effektivitt der Deposition gifienablingig ist,

kann man nun dazu ausnutzteol@gnselektiv zu arbeiten. Daf hat sich der Kaskaden-
impaktor etabliert (Abbildung 3.15). Die einzelnen Stufen sind aerodynamisch so gestaltet,
dald bedingt durch dhere Fli&geschwindigkeit, die Bgheitskéfte auf die Partikel immer
groler werden. Gride Teilchen werden so schon auf der ersten Stufe abgeschigiten, w
rend es ganz kleine bis zur letzten Kasakade schaffen. Der Radius der Partikel kann unter
Anwendung des Stokesshen Reibungsgesetzes und einiger Korrekturen (vgl. 3.2.1) aus
dem bekannten Stmungsfeld berechnet werden. Da die entsprechenden Modellérnur f
kugelformige Partikel gelten,ihrt man den Begriff des effektiven oder aerodynamischen
Radius' ein.

Das auf Filter oder Impaktor gesammelte Material kann nun den verschiedensten Analyse-
verfahren unterzogen werden. Die elementare Zusammensetftirgich bspw. mittels
Rontgenfluoreszenzspektroskopie bestimmen, organische Substaimzresm knit Hilfe der
Gas- oder HRlssig-Chromatografie nachgewiesen werden [Adams, 1994]. Daneben kann
man einzelne Partikel mittels Elektronenmikroskopie untersuchen und so verschiedene
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Aerosolklassen identifizieren. Durch die Kombination dieser Methail@sich insgesamt
ein relativ vollséindiges Bild des Aerosols gewinnendfafon et. al., 1997].

Eine interessante Neuentwicklung, die auch in diese Kategorietgesh die aerodynami-

sche Linse, dielir ballongetragene Messungen an stratasgthen Aerosolen vom Max-
Planck-Institut éir Kernphysik in Heidelberg vorgestellt wurde [Schreiner et al.,1998].
Mittels einer pfiffigen aerodynamischen Anordnung lassen sich damit Partikel direkt aus
der Luft ansaugen und in ein Vakuum fokussieren. Die Trennung der Partikel von der Luft
ist so effizient, d& die Partikel, nachdem sie verdampft wurden, der Massenspektrometrie
zugeflhrt werden knnen.

3.5.3 Partikeldhler

Die Fahigkeit von Teilchen, Licht zu

Lufteintritt streuen, kann dazu genutzt werden, ein-
F zelne Partikel zu detektieren und zu

zéhlen. Das zu probende Aerosol wird
hierzu durch eine Ose zu einem feinen
Strahl fokussiert, der von einem Laser

beleuchtet wird. Ein Partikel erzeugt ein
Signal auf dem nahe der Vadtsrich-
tung angebrachten Detektor (Abbildung
3.7). Diese Impulse werden von einem
numerischen @lmodul registriert. Die
Signalsérke ist eine Funktion der Parti-
kelgrofe, allerdings wegen der Komple-
xitdt der Mie-Streuung keine lineare.
Aus diesem Grund wird oft die Partikel-
grofe durch eine aerodynamische An-
ordnung vorselektiert (Differential Mo-
bility Analyzer, DMA).

Zur Detektion von sehr kleinen Parti-
keln, die keine ausreichende Lichtstreu-
ung verursachen, verwendet man eine
vorgeschaltete Kondensationskammer,
in der die Aitkenkerne einer statlker-
satigten Atmosplire ausgesetzt werden
und so bis zu einer detektierbareroGe
heranwachsen (Condensation Nuclei
\F Zur Vakuumpumpe Counter, CPC). Durch eine geeignete
Kombination der verschiedenen Aubkf
Abbildung 3.15 Schematische Darstellung etungen kann man mit solchen Gten
nes Kaskadenimpaktors, durch die aerodynanpartikel im Radiusbereich von 3 nm bis
sche Gestaltung werden auf der obersten Stufgm oder daiber nachweisen [Covert,
die grdien und nach unten hin immer kleinerg996]. Die  GbéRenverteilung in

Partikel auf die Impaktorplatten abgeschiedenApbildung 3.7 wurde mit einem solchen
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Lufteintritt
—_—) °

Aerosol
Laser

Abbildung 3.16 Funktionsprinzip des Partikiilers

Gerdt auf dieser Grundlage gemessen. Dabei handelte es sich um einen Twin Differential
Mobility Particle Sizer (T-DMPS).

Partikelzhler gibt es in den unterschiedlichsten Aistingen. Einertberblick tiber den
derzeitigen Stand der Technik dthman auf der Homepage des Institutés fropospli-
renforschung in Leipzig (www.tropos.de).

3.6 Der Einflull von Aerosolen auf das Klima

Partikel in der Atmospire greifen durch Streuung und Absorption in den Strahlungshaus-
halt ein. Diese Effekte des direkten Strahlungsantriébgdn stark von den optischen Ei-
genschaften des Aerosols ab. Aus der Mie-Theorie wurde ersichtliglljel®hasenfunk-

tion stark von der Teilchen@e abféngt (vgl. Abbildung 3.10). Entsprechend wichtig ist
der EinflU3 der Aerosol-Gif¥enverteilung auf den Strahlungsantrieb. Noch bedeutender ist
der Brechungsindex, insbesondere der Imégeil, der die Absorption solarer Strahlung
durch die Partikel steuert.

Je nach Eigenschaften der Aerosole und direlHin der sie auftreten, wird durch sie ein
positiver oder ein negativer Strahlungsantrieb verursa¢itSgifataerosol dominiert der
Ruckstreueffekt, der die planetare Albedod@rhund damit einen negativen Strahlungsan-
trieb zur Folge hat. Rilnaltige Aerosole absorbieren die solare Strahlung timeh so zu

einer Enrmung. Insgesamt dominiert auf der globalen Skala der negative Antrieb, auch
wenn die Ungewheit hietiber mit 60% ziemlich gf®ist. Dies ist insbesondere auf eine
mangelhafte Datenlag@éer die Verbreitung und die optischen Eigenschaften der Aerosole
zurickzufuhren.

Dieses Problem wird noch erheblich durch einen zweiten Effekéxdrsden die Aerosole
auf das Klima ausen: der indirekte Strahlungsantrieb. Aerosole spielen eine wichtige
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Abbildung 3.17 Strahlungsantrieb der unterschiedlichen Komponenten mit Angabe des
Fehlerbereiches. Whrend der Effekt der Treibhausgase recht genau angegeben werden
kann, besteht eine hohe UngBReit Gber den Einfl® der Aerosole. Dies ist der Haupt-
grund dafir, dal3 der anthropogene Treibhauseffekt insgesamt noch mit einBergtdnsi-
cherheit behatftet ist. [IPCC, 1996]

Rolle als Kondensationskeimérfdie Wolkenbildung. Daher haben sie auch einen deutli-
chen Einfli auf die Eigenschaften der Wolken. Da Wasserdampf in der Atrér@sph-

mer heterogen nukleiert, also auf Kondensationskeime angewiesen ist, ist die Anzahlkon-
zentration von Wolkendipfchen in einefibersittigten Atmospkre eng mit der Anzahl von
Aerosolpartikeln verkipft. In einer partikelreichen Umgebung werden, sobald der Tau-
punkt unterschritten ist, viele kleine Tropfen kondensieréhrend dort, wo wenig Kon-
densationskeime zur Védung stehen, entsprechend wenige3gréropfen entstehen. Im
ersterem Falle - wir erinnern uns an die Eigenschaften der Mie-Streuung - besitzen die
Wolken insgesamt einghere Rickstreuung, so @auch hier wieder ein negativer Strah-
lungsantrieb bei einer Zunahme von Partikeln zu erwarten ist. Eine Modellierung ist aber
auch hier schwierig, so Baich fur die globale Skala eine dse Unsicherheit ergibt. Als
sicher gilt jedoch, dadie globale Klimaenamung durch die Aerosole merklich gebremst,
wenn auch bei weitem nicht verhindert wird (Abbildung 3.18).

In dem Bericht des IPCC (Intergovernmental Panel on Climate Change), einer wissen-
schaftlichen Kommission, die zur Beratung der Weltklimakonferenzen eingesetzt wird,
erschien die in Abbildung 3.17 dargestellten Eidhktoren tir die anthropogenen Klima-
veranderung. Mit dem d@ifden Fehler ist der Beitrag der tropodpschen Aerosole behaf-

tet. Hier besteht also noch einiger Forschungsbedarf. Aus diesem Grund wurde im Bereich
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der Atmosplrenforschung den Aerosolen in letzter Zeit \érkdt Aufmerksamkeit ge-
widmet. Auch die vorliegende Arbeit hofft hierzu einen Beitrag leistendrundn. Mit

einem Rickstreu-Lidar Bnnen die optischen Eigenschaften von Partikeln direkt gemessen
werden. Diese Technik verspricht daher einige relevante Daten zu dieser Diskussion bei-
tragen zu &nnen.
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Abbildung 3.18 Modellrechnung des deutschen Klimarechenzentrums (www.dkrz.de) der
globalen Ervérmung mit verschiedenen 'Aerosolszenarien’. Die schwarze durchgezogene
Linie zeigt beobachtete Werte



