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1. EINLEITUNG

Schwefel ist ein lebenswichtiges Element auf unserer Erde. Lebende Organismen
(einschliesslich Pflanzen) nehmen Schwefel aus ihrer Umgebung auf, hauptsichlich in Form
von Sulfat oder schwefelhaltigen Aminosduren. Bei der sogenannten assimilativen Sulfat-
reduktion in Mikroorganismen (Bakterien, Pilzen, Algen) und Pflanzen wird Sulfat bei der
Synthese von Aminoséduren und Proteinen biochemisch verarbeitet. Hierbei wird Energie
gespeichert und das Zellwachstum gefordert. Tier und Mensch besitzen nicht die Fahigkeit
zur assimilativen Sulfatreduktion und miissen daher ihren Bedarf an entsprechenden
Aminosiuren durch Aufnahme von Mikroorganismen und Pflanzennahrung decken. Wichtige
schwefelhaltige Aminoséuren sind Cystin, Cystein und Methionin. Bestimmte Meeresalgen
produzieren bei dieser Synthese das Abfallprodukt Dimethylsulfoniumpropionat (DMSP).
Daraus entsteht das wichtige Schwefelgas Dimethylsulfid (CH,SCH,, abgekiirzt: DMS) [Liss
et al., 1993; Challenger, 1951], dessen atmosphirischer Kreislauf in der vorliegenden Arbeit
noch eingehend besprochen wird.

In einem anderen biochemischen Prozess, der sogenannten dissimilativen Sulfat-
reduktion, wird Sulfat ebenfalls zur Energiegewinnung genutzt. Dieser Prozess spielt sich
jedoch ausschliesslich unter anaeroben Bedingungen ab, z.B. in der Erdkruste, wo spezielle
Mikroorganismen aus Redoxreaktionen Energie gewinnen und dabei das Sulfat als Elektro-
nenakzeptor einsetzen (anstelle des fehlenden Sauerstoffs). Dies spielt eine zentrale Rolle bei
der mikrobiologischen Zersetzung von totem organischem Material. Symbolisch kann man

diesen Prozess durch folgende Gleichung darstellen:
2 CH,0 + SO,* — 2 HCO, + H,S )

Hierbei wird als schwefelhaltiges Abfallprodukt hauptsichlich Schwefelwasserstoff (H,S)
gebildet. Innerhalb der Erdkruste reagiert H,S weiter mit Eisenmineralien zu Pyrit (FeS) und
mit organischen Substanzen zu Polyschwefelverbindungen. Diese zuletzt genannte Reaktions-
folge ist hauptverantwortlich fiir das Vorkommen von Schwefel in fossilen Rohstoffen wie
01, Erdgas und Kohle [Orr und White, 1990].



1.1. Physikalische und chemische Eigenschaften von Schwefelverbindungen

Vom Schwefel sind vier natiirliche stabile Isotope bekannt, die in folgender Haufigkeit,
geordnet nach Atomgewichten, auftreten: 32 (95.0%), 33 (0.76%), 34 (4.22%) und 36
(0.014%). Daraus ergibt sich ein mittleres Atomgewicht von 32.064. Atmosphérische
Schwefelverbindungen weisen, bedingt durch ihre Herkunft (z.B. Verbrennung von Kohle
oder Ol, Seesalz, Vulkanismus, biogene Emissionen) und aufgrund bestimmter Fraktio-
nierungsprozesse, unterschiedliche Isotopenverhiltnisse auf [Thode, 1991].

Schwefel tritt in der Atmosphire auch in verschiedenen Oxidationszustinden auf,
hauptsichlich als S(-2), S(+4) und S(+6). Diese drei Oxidationsstufen sind zum Beispiel in
vulkanischen Exhalationen enthalten. Alle natiirlichen Schwefelquellen, auBer Vulkanen,
emittieren primar fast ausschliesslich S(-2), also reduzierte Verbindungen, in die Atmosphire.
Im Gegensatz dazu enthalten anthropogene Schwefelemissionen hauptsichlich oxidierte
Verbindungen wie Schwefeldioxid (SO,) und Sulfat (SO,*), die in bedeutenden Mengen bei
der Verbrennung fossiler Brennstoffe entstehen. Eine Ubersicht iiber bisher in der
Atmosphire identifizierte Schwefelverbindungen und deren physikalische und chemische
Eigenschaften geben die Tabellen 1 und 2. Mit Ausnahme der Hydroxymethansulfonsdure
(HMSA) sind in Tab. 1 nur gasformige Verbindungen aufgefiihrt.

Von den in Aerosolpartikeln und Hydrometeoren (Wolken-, Nebel-, Regentropfen) in
ionischer Form vorliegenden Verbindungen wiren hier vor allem die anorganischen Sulfate
(XSO,) hinzuzufiigen, also die Salze der Schwefelsdure. Diese représentieren einen
wesentlichen Teil der Gesamtschwefelmasse in der Atmosphire. Zu den wichtigsten Sulfaten
in der Troposphire zihlen Na,SO,, CaSO,, (NH,),SO,, und NHHSO,. Die zuletzt genannten
Ammoniumverbindungen resultieren aus der Neutralisation bzw. partiellen Neutralisation von
H,SO, mit NH,. Global gesehen ist biogener Ammoniak das bedeutendste alkalische Gas in
der Atmosphire. Ionische Schwefelkomponenten, die aus der Absorption und Dissoziation
gasformiger Verbindungen in der wissrigen Phase entstehen, sind in Tab. 2 durch Angabe

entsprechender Henry-Konstanten, Ky, und pK-Werte beriicksichtigt.



Table 1. Currently Identified Atmospheric Sulfur Compounds

Structure and Name Symbol Structure and Name Symbol
'
H
Ns” (H2S) HO - $-OH (HzS04)
HYDROGEN SULFIDE O
SULFURIC ACID
CHy_ ,CH, o
(DMS) i
DIMETHYL SULFIDE CH;$-OH (MSA)
0
METHANE SULFONIC ACID
$=C=3 (CS,)
CARBON DISULFIDE ?
CH;-S-CH; (DMSO0,)
@)
0=C=S (OCS) DIMETHYL SULFONE
CARBONYL SULFIDE o
I
CHa\ S\, CH;0-8-OH (MMSO,)
° ®  (DMDS) ON 9 SULFATE
DIMETHYL DISULFIDE MONCMETHYL
?
CHi.__H CH,0-§—OCH,3 (DMSO,)
S (MeSH) S
METHYL MERCAPTAN DIMETHYL SULFATE
5
|
0=S=0 (SOz) HOCH,~S~OH (HMSA)
SULFUR DIOXIDE )
HYDROXYMETHANE SULFONIC ACID
CH:!‘\.S.JCHJ, ?
0 (DMSO) HOCH,~S-CH,0H  (BHMSO,)
DIMETHYL SULFOXIDE (@)

BIS-HYDROXYMETHYL SULFONE




Table 2. Physical and Chemical Properties of Atmospheric Sulfur Compounds.

Symbol  Mol. m.p. b.p. Ky(25°C) PK; PK,
wt. °C °C mole L atm™!
Reduced Sulfur
H,S 34.08 -85.5 -60.7 0.102 [MH] 6.98 [MH] 17.1 [G]
DMS 62.13 -98.3 373 0.559 [DW]
Cs, 76.14 -111.5 46.2 0.044 [AD] hb
0CSs 60.08 -138.2 -50.2 0.021 [AD] hb
DMDS 94,20 -84.7 109.7 0.909 [AD]
MeSH 48.11 -123.0 6.2 0.394 [AD] 10.70
Lower Oxysulfur
SO, 64.07 =727 -10 1.42 [(M] 1.86 [HUE] 7.20 [ST]
DMSO 78.13 18.4 189 9.74E4 [WB] 32-33 [S8]]
Higher Oxysulfur
H,S0, 98.08 104 330 > 1E9 e;[RO,A] -3 1.96
MSA 96.10 20 167 # 6.5E13/mH* [CB] -1.86 [CW]
DMSO, 94.13 110 238 1E5-1E6  ¢;[W] st €
MMSO, 112.10 <-30 130-140d < 1ES ¢;[HE] dis [HE]
DMSO* 126.13 -31.7 188.5d < 1E5 ¢;[HE] hm [HE]
HMSA 112.10 ? ust ug ¢;[HE] <0 [H] 11.28 [BEH]
BHMSO, 126.13 7 ust > 1ES e;[HE] <0 e ?

All data from Lide (1991), CRC Handbook of Chemistry and Physics, 72nd ed., Boca Raton, Fla; and Dean (1992),
Lange's Handbook of Chemistry, 14th ed., McGraw-Hill, NY; unless specific references are given in brackets. Henry's
law constants (Ky,) refer to physical solubility in pure water. An operational constant is given for MSA [CB] following
(BD]; mH" is the molal H* concentration.

# at 10 mm Hg; * mutagen and suspected carcinogen; Ky estimated from solubility and/or vapor pressure data given
in associated references; e = estimate based on indicated literature; d = decomposes, hb = hydrolyzes to form bisulfide
[J.AC), hm = hydrolyzes to form MMSO, and H,SO,, dis = disproportionates into DMSO,, ug = occurrence in
atmospheric gas phase unknown, st = stable, ust = unstable.

[AD] Adewuyi (1989), in Biogenic Sulfur in the Environment, Salzman and Cooper (eds.), ACS Symp. Ser. 393,
529, Am. Chem. Soc., Washington, DC; [AC] Adewuyi and Carmichael (1987), Environ. Sci. Technol., 21, 170; (A)
Ayers et al. (1980), Geophys. Res. Lett., 7, 433; [BEH] Betterton et al. (1988), Environ. Sci. Technol., 22, 92; [BD)
Brimblecombe and Dawson (1984), J. Atmos. Chem., 2, 95; [CW) Clark and Woodward (1966), Trans. Faraday Soc.,
62, 2226; [CB) Clegg and Brimblecombe (1985), Sci. Technol. Lett., 6, 269; [DW] Dacey, et al. (1984), Geophys.
Res. Lent., 11, 991; [G] Giggenbach (1971), Inorg. Chem., 10, 1333; [HE) Hansen and Eatough (1991); [HUE] Huss
and Eckert (1977), J. Phys. Chem., 81, 2268; [JH] Jacob and Hoffmann (1983), J. Geophys. Res., 88, 6611; [J] Johnson
(1981), Geophys. Res. Ler., 8, 938; [M] Maahs (1983), J. Geophys. Res., 88, 10721; [MH)] Millero and Hershey (1989),
in Biogenic Sulfur in the Environment, Saltzman and Cooper (eds.), ACS Symp. Ser. 393, 282, Am. Chem. Soc.,
Washington, DC; [R] Roedel (1979), J. Aerosol Sci., 10, 375; [SI) Sillen (1964), Stability Constants of Metal-Ion
Complexes. I. Inorganic Ligands, 2nd ed., Chem. Soc. (London) Special Publ. 17; [S]] Stewart and Jones (1967), J.
Am. Chem. Soc., 89, 5069, [WB] Watts and Brimblecombe (1987). Environ. Technol. Lert., 8, 483; [W] Watts et al.
(1990).



1.2. Die wichtigsten Prozesse im atmosphirischen Schwefelkreislauf

Schwefelhaltige Verbindungen mit der hochsten Oxidationsstufe S(+6) sind unter
atmosphirischen Bedingungen chemisch relativ inert. Im Gegensatz dazu reagieren S(-2) und
S(+4) - Verbindungen in der Atmosphére insbesondere mit Oxidantien wie dem Hydroxyl-
Radikal (OH) und - in der wiissrigen Phase - mit Wasserstoffperoxid (H,0,) und Ozon (O,).
Die Verteilung und Lebensdauer der S(-2) und S(+4) - Verbindungen in der Atmosphire
werden somit weitgehend durch chemische Prozesse kontrolliert.

Aber auch physikalische Prozesse spielen eine wichtige Rolle im atmosphérischen
Schwefelkreislauf. Vergleicht man die einzelnen Henry-Konstanten in Tab. 2, so lédsst sich
ableiten, dass mit zunehmender Oxidationsstufe die (Wasser-)Loslichkeit von Schwefel-
verbindungen steigt. Reduzierte Verbindungen liegen daher vornehmlich in der Gasphase vor,
wihrend die S(+6) - Verbindungen hauptsichlich in Aerosolpartikeln und Tropfchen zu
finden sind. Gasformige S(+6) - Verbindungen zeichnen sich durch extrem niedrige
Dampfdrucke (bzw. hohe Siedepunkte) aus, insbesondere H,SO, und Methansulfonséure
(MSA). Unter atmosphirischen Bedingungen lagemn sich diese Gase daher sehr effektiv an
die Oberfliche von Aerosolpartikeln an, insbesondere an Partikel im sogenannten
Akkumulationsbereich (Durchmesser: 0.1 - 1 pm). Sind diese Partikel jedoch nur spérlich
vorhanden, so konnen durch Kollision S(+6)-haltiger Molekiile untereinander und/oder mit
anderen Gasmolekiilen wie Wasserdampf und Ammoniak auch neue Aerosolpartikel mit
Durchmessern von etwa einem Nanometer (nm) entstehen. Durch Adsorption weiterer Gas-
molekiile kénnen diese Partikel bis in den pm-Bereich wachsen. Beide hier dargestellten
Prozesse (Anlagerung an Aerosolpartikel und Neubildung von Partikeln durch Kondensation)
werden im Englischen mit dem Begriff "gas-to-particle conversion” bezeichnet. Thre
Bedeutung wird im folgenden noch ausfiihrlich diskutiert.

Allgemein gilt in erster Niherung, dass die chemische Reaktivitit atmosphérischer
Schwefelkomponenten im umgekehrten Verhiltnis zur Schwefeloxidationszahl steht.
Reduzierte Schwefelgase werden in der Gasphase rasch durch Reaktion mit OH oder auch
anderen Radikalen wie NO, oxidiert und grosstenteils innerhalb der unteren Troposphire
abgebaut. Die atmosphirischen Verweilzeiten reduzierter Schwefelverbindungen in der
troposphirischen Grenzschicht betragen im Mittel einige Stunden bis zu wenigen Tagen,

konnen aber in polaren Breiten und in der freien Troposphidre eine Woche und mehr



erreichen. Dies hangt vor allem von der jeweiligen Temperatur und der mittleren OH-
Konzentration ab. Neue Erkenntnisse iiber diese Zusammenhénge werden ausfiihrlich in Kap.
4-6 vorgestellt und diskutiert. Eine Ausnahme bildet das reaktionstrige Carbonylsulfid (OCS),
das aufgrund seiner langen Lebensdauer durch Diffusion bis in die Stratosphire gelangen
kann. Die mittlere Verweilzeit von OCS in der unteren Atmosphére (Troposphére + Strato-
sphére) wird derzeit auf etwa 2-4 Jahre geschitzt [Chin und Davis, 1993; 1995; Khalil und
Rasmussen, 1984]. Die Verweilzeiten der meisten S(+6) - Komponenten werden im wesent-
lichen iiber ihren physikalischen Abbau durch trockene und nasse Deposition kontrolliert.
Typisch hierfiir ist ein Zeitraum von einigen Tagen, der hauptsichlich aus der nassen
Deposition (Niederschlag) resultiert [Méller, 1995].

Abb. 1 gibt einen schematischen Uberblick iiber die wichtigsten Prozesse im
atmosphirischen Schwefelkreislauf. Weitere, hier nicht dargestellte Prozesse, die entweder
periodisch oder in relativ kurzen Zeitrdumen auftreten, kénnen ebenfalls regionale und
globale Bedeutung erlangen. Hierzu zdhlen insbesondere die Biomassenverbrennung als
regionale Schwefelquelle und der rasche Vertikaltransport von Schwefelverbindungen in die
obere Troposphire durch konvektive Systeme wie Cumulonimben oder grofiskalige Wirbel-
stiirme. Wie bereits im letzten Abschnitt erwihnt, kdnnen sich die Verweilzeiten und
Konzentrationen von Schwefelverbindungen mit der Hohe um mehrere Grossenordnungen
dndern (s. z.B. Mbéller [1995]). Die Darstellung in Abb. 1 enthélt hier keine hohen-
proportionale Skala und ist daher rein qualitativ zu verstehen.

Wie Abb. 1 zeigt, emittieren anthropogene Quellen hauptsichlich SO, in die
Atmosphire, wihrend natiirliche Quellen hauptsédchlich DMS, H,S, OCS und CS, abgeben.
Wie bereits im vorigen Abschnitt erwdhnt, stellen Vulkane eine Ausnahme unter den
natiirlichen Quellen dar, da sie neben H,S auch bedeutende Mengen an SO, emittieren. Das
als Seesalz, Staub und durch Vulkanismus und industrielle Abgase in die Atmosphire
injizierte Sulfataerosol besteht meist aus relativ grossen Partikeln mit Durchmessern von
einigen pm. Diese setzen sich nach einem Transport von meist nur einigen hundert
Kilometern durch Sedimentation wieder an der Erdoberflache ab, es sei denn, sie gelangen
durch Stiirme oder heftige Vulkanausbriiche in die obere Troposphire oder sogar in die
Stratosphédre. Dagegen konnen sub-um-Sulfatpartikel in der unteren Troposphéire mehrere
Tage und in der Stratosphire sogar einige Jahre verweilen, bevor sie durch physikalische

Prozesse wieder aus der Atmosphire entfernt werden.

10



Juelsiaay[ajomyss _._u_.num"t.mr_.nmmoc.ﬂﬂ Wil ISSZ0oIg ﬂU—mm_HJUTS Iap m_hﬁ:uumudﬁm 1 'qqy

11

Suojssjwyg
sjew|uy uel  SIsAjH/SaNE] Ansnpu) sjueld  s|I9S $00UBDJOA suBeaQ
- S .J\-J.\J.\
S e
1 -..-“w{_m.‘.:. Mesl ......_1_... 2
- ..”_.u.., g i LT
(8
0jej|ng
ajensg
sajgedsg T
injins
peanpay
ajejng
.| uojiep|xo
- . el P o °“m:& “nU
uojisodag . s - :: .......
1owhia } - ﬂ
ebBueyn eseyd
Juodsugi]
¢os \_ _ tos
S20 ¢os ojusojop
Y Y .
. ...rn-..-._ v ..—.. E i % oa .\.w..._._ .
: AL, ujing opoydsojens o

ey

LA L

CHIHASOLYHLS | 7 e R //




Abb. 2 vermittelt einen Uberblick iiber die wichtigsten Reaktionswege und chemischen
Senken reduzierter Schwefelverbindungen in der Atmosphire. Nach bisherigen Erkenntnissen
entsteht das feinverteilte sub-um-Sulfataerosol iiberwiegend aus einer indirekten Quelle,
namlich der Oxidation von reduzierten Schwefelverbindungen und SO, in der Gasphase,
gefolgt vom Prozess der "gas-to-particle conversion” (s. Kap. 1.1). Die Bedeutung der sub-
pm-Sulfatpartikel liegt vor allem darin, dass sie eine wichtige, méglicherweise sogar die
bedeutendste Quelle von Wolkenkondensationskernen ("cloud condensation nuclei”, CCN) in
der Atmosphire darstellen [Twomey, 1971] und somit eng mit der Bildung von Wolken,
Nebel und Niederschlag verkniipft sind. Ausserdem streuen sie sehr effektiv die solare
Strahlung und haben einen potentiell bedeutenden Einfluss auf das globale Klima (s. Kap. 7).

Neben der Partikelbildung aus der Gasphase kann auch die Oxidation von SO, in
Wolken- und Nebeltropfchen zu einem feinverteilten Sulfataerosol fiihren, das im Anschluss
an die Verdampfung der Trépfchen als Residuum entsteht. Der Mechanismus der SO,-
Absorption und Oxidation in der wissrigen Phase wurde in zahlreichen Studien erforscht und
z.B. von Martin [1984] zusammenfassend beschrieben. Die mit diesem Mechanismus verbun-
denen Prozesse tragen wesentlich zur Sdurebildung im Niederschlag bei ("saurer Regen"). Die
ersten beiden Teilprozesse, Absorption von SO, und Dissoziation in der fliissigen Phase, sind

reversible Reaktionen:

SO,(g) + H,0 = SO,*H,0 )
SO,*H,0 = HSO; + H* 3)
HSO, w SO, + H* @)

Die zugehorigen Gleichgewichtskonstanten sind in Tab. 2 aufgelistet. Der SO,-Absorption
sind bei zunehmender Versauerung der fliissigen Phase Grenzen gesetzt. Jedoch kann bei
gleichzeitiger Absorption von NH, der pH-Wert erhoht bzw. bis zu einem bestimmten Grad
stabilisiert werden, wodurch eine weitere Aufnahme von SO, méglich wird. Diese chemische
Pufferwirkung des Ammoniaks spielt fiir die Gesamtmasse und Umsetzung des Schwefels in

atmosphirischen Hydrometeoren eine sehr wichtige Rolle. Die anschliessende (irreversible)

12



Abb. 2:

hy, OGP) OH
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TROPOPAUSE
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Schematische Darstellung der wichtigsten Transport- und Reaktions-
mechanismen im atmosphérischen Schwefelkreislauf:

(1) Emission der reduzierten Verbindungen DMS, H,S, CS, und OCS

(2) Emission der oxidierten Verbindungen S(+4) und S(+6)

(3) Oxidation von DMS, H,S und CS, durch OH und von DMS durch NO, in
der Troposphire

(4) Transport von OCS in die Stratosphire (Injektion von vulkanischem SO,
hier nicht dargestellt)

(5) Photolyse von OCS oder Reaktion mit O(*P) und Bildung von SO, in der
Stratosphire

(6) Oxidation von SO, in der Stratosphire

(7) Riickfluss von stratosphérischem OCS, SO, und Sulfat in die Troposphire
(8) Oxidation von SO, und anderen S(+4) - Verbindungen durch OH in der
Troposphidre

(9) Absorption von S(+4) - hauptsichlich SO, - in Hydrosol (Wolken-, Nebel-
Regentropfchen, Tau, feuchte Aerosolpartikel)

(10) Fliissigphasenoxidation von S(+4) durch H,0,(aq), O,(aq) und/oder O, (in
Gegenwart Kkatalytischer Ubergangsmetallionen)

(11) Absorption und/oder Kondensationswachstum von S(+6) - Aerosol
(hauptsichlich Sulfat)

(12) Verdampfen von Wolkenwasser mit Entstehung eines S(+6) - reichen
Residuumaerosols

(13) Trockene/nasse Deposition von S(+4), S(+6) und OCS

SURFACE reprisentiert Oberflichenquellen und -senken.
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Oxidation des im Wasser gelosten SO,(aq) (= SO,*H,0 + HSO; + S0O,*) zu Schwefelsdure
hat eine weitere Versauerung der fliissigen Phase zur Folge aufgrund der nahezu voll-

standigen Dissoziation von H,SO,:
$0,(aq) + {H,0,(aq), O5(aq), 0,Me} — [H,SO, = SO + 2 H'} (5)

Die Hauptoxidantien bei diesem Prozess sind geldstes Ozon und Wasserstoffperoxid. Die in
Gl. (5) dargestellte Reaktion ist jeweils erster Ordnung bzgl. SO,(aq), O,(aq) und H,0,(aq).
Die Oxidation durch Ozon zeigt eine starke Abhingigkeit vom pH-Wert und dominiert
oberhalb von pH 5. Im Gegensatz dazu hingt die H,0,-Reaktion nur geringfiigig vom pH ab
und dominiert bei niedrigeren pH-Werten. Daraus ergibt sich, dass die Bildungsrate fiir
Schwefelsdure in atmosphérischen Hydrometeoren selbst bei pH-Werten um 2-3 noch
betrdchtlich sein kann, vorausgesetzt, dass die Reaktion nicht durch einen Mangel an H,0,
oder durch Massentransferprozesse [Schwartz, 1984] oder auch durch chemische Inhibitoren
limitiert wird.

Im Vergleich zur Oxidation durch H,0, und O, spielt die durch Schwermetalle (Me)
katalysierte Autoxidation von SO,(aq) nur in anthropogen belasteter Luft eine signifikante
Rolle. Allerdings kann diese Reaktion auch in der unbelasteten Atmosphére durch ihre
Wirkung in Nebeltropfchen und feuchten Aerosolpartikeln an Bedeutung gewinnen. Diese
Tropfchen bzw. Partikel besitzen einen vergleichsweise niedrigen Fliissigwassergehalt und
weisen daher oft um Grossenordnungen héhere Metallkonzentrationen in der Fliissigphase auf
als z.B. Wolken- oder Regentropfen. Wie Berresheim und Jaeschke [1986; 1982] experimen-
tell nachwiesen, konnen in solchen hochkonzentrierten Mischphasen katalytische SO,(aq)-
Reaktionsraten erreicht werden, die mit denen der H,0,-Oxidation von S$O,(aq) in

Wolkentropfchen vergleichbar sind.
1.3. Globale Massenflussbilanzen des atmosphérischen Schwefels

Tabelle 3 zeigt neuere Abschidtzungen der Gesamtschwefelfliisse aus natiirlichen und
anthropogenen Quellen, die sich auf zahlreiche Messungen in den vergangenen zwei

Jahrzehnten stiitzen. Eine noch detailliertere Abschitzung, die zusitzlich den relativen Beitrag

spezifischer Schwefelverbindungen beriicksichtigt und zum Teil auf eigenen Messungen
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Tab. 3.. Abschitzungen globaler Gesamtschwefelfliisse in die Atmosphire (Tg S/Jahr)

Quelle A B C D E F G
Ozeane' 217 19.7 36+ 20 19 - 58 154 12 16
Vulkane 6.7 9.2 105 7.4-93 9.3 9 85
Terrestrisch® 0.9 1.2 1-4 3843 0.3 1 1 ;
Verfeuerung fossiler

Brennstoffe, Industrie 65.1 924 - - 76.8 78 70
Biomassenverbrennung 23 3.0 2-3 2.8 22 2 25
Summe der Emissionen

Natiirlich 26.3 30.1 48 £ 27 30-72 25 22 255
Anthropogen 674 95.4 - - 79 80 72.5
TOTAL 06.7 - 104 102 98

125.5 -

! ohne Seesalzsulfat; * Feuchtgebiete (Moore, Siimpfe, Schlickwatt), Pflanzen, Béden; ohne Staubsulfat

A: Chin et al. [1996], B: Pham et al. [1995], C: Méller [1995], D: Andreae u. Jaeschke [1992],
E: Bates et al. [1992a], F: Spiro et al. [1992], G: Langner u. Rodhe [1991].

Table 4. Global Sulfur Deposition Fluxes Estimated by Different Authors (Tg S yr™)

Region Warneck (1988) Brimblecombe Langner and Andreae and
ct al. (1989) Rodhe (1991)¢ Jaeschke (1992)
Continents 71 (SO,)? 33 (dry; SOy 17, 28 (SOy; dry)
42 (Nss-S0)° total SQ,:16) 5 (total SO,; dry)
15 (seasalr) 51 (wet; total S) 70 (total SO,; wet)
33 (SO,; dry) 15 (seasalt; dry + wet)
19 (SO5; wel)
Oceans 15 (SO, 28 (dry; SO, 11, 7 (Nss-SO,; dry) 5 (SO,; dry)
28 (Nss-SO,) total SO, 17) 38 (Nss-SO,; wet) 13 (Nss-SO,; dry)
135 (scasalt) 230 (wet; total S) 65 (Nss-SOg; wet)
68 (secasalt; dry)
110 (seasalt; wet)
Total 306 342 974 379
156¢ 1784 186¢

"Dry" and "wet" refer to dry and wet deposition fluxes.

“Total (continental + oceanic) deposition fluxes.
bDry deposition of SO, removes 50% of total S in urban and regionally polluted air.

“Includes 3 Tg S yr! from oceans.

Both seasalt and soil dust fluxes excluded.

€Seasalt flux excluded.
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beruht, ist in Kap. 5.5 (Tab. 26) dargestellt und wird darin ausfiihrlich diskutiert [Berresheim
et al., 1995a). Ungefidhr 95% der globalen Biomassenverbrennung wird heute durch den
Menschen verursacht [Bates et al., 1992a). Daher wurde diese Kategorie in Tab. 3 und Tab.
26 den anthropogenen Emissionen zugerechnet. Allgemein zeigen natiirliche Schwefel-
emissionen relativ hohe zeitliche und rdumliche Schwankungen, die eine globale Extra-
polation einzelner Messungen sehr problematisch macht. Andererseits konnten die globalen
Abschitzungen aufgrund einer zunehmenden Zahl von Messungen fortlaufend verbessert
werden. Obwohl einige der in Tab. 3 aufgefiihrten Schitzwerte immer noch grosse Unsicher-
heiten beinhalten, gelten heute Ozeane und Vulkane als die wichtigsten natiirlichen Quellen
im globalen atmosphérischen Schwefelhaushalt. Im Gegensatz dazu sind Emissionen biogener
Schwefelverbindungen aus kontinentalen Quellen (Feuchtgebiete, Pflanzen und Béden) von
nur lokaler oder regionaler Bedeutung. Die derzeitigen Abschitzungen zeigen, daB die
ozeanische Emission von DMS die bedeutendste Quelle fiir biogenen Schwefel in der
Atmosphédre darstellt, widhrend bis Anfang der 80er Jahre diese Rolle noch dem H,S
zugeschrieben wurde.

- Zur Schliessung der Bilanz im atmosphdrischen Schwefelhaushalt nimmt man in
Modellen meist an, dass der Schwefel hauptsichlich in Form von SO, und Sulfat zur
Erdoberfliche zuriickkehrt (Abb. 1 und 2). Neuere Schitzungen der trockenen und nassen
Depositionsraten von SO, und Sulfat sind in Tab. 4 zusammengestellt. Die Deposition
anderer Schwefelverbindungen wird als vernachlédssigbar betrachtet. Diese Annahme wird
auch durch viele Feldmessungen unterstiitzt. Zum Beispiel berechnete Biirgermeister [1991],
daB die Depositionsrate von MSA im Vergleich zu der des Nicht-Seesalz-Sulfats (NSS; zur
Definition von NSS s. Kap. 2.3) iiber dem Atlantik zwischen 50°N und 30°S nur etwa 5%
betrégt. Lediglich in hohen Breitengraden kénnen die Depositionsraten beider Komponenten
vergleichbare Werte annehmen (s. Kap. 4.3.4, 4.3.6). Auch die Aufnahme von OCS durch
Pflanzen (0.23 Tg S/Jahr; Chin und Davis [1993]; s. Kap. 5.4) fillt im Hinblick auf die
Gesamtmassenbilanz des atmosphirischen Schwefels nicht ins Gewicht.

Fasst man die in Tab. 3 und 4 aufgefiihrten Modellrechnungen zusammen, so lassen die
Ergebnisse annihernd ein globales Gleichgewicht zwischen Quellen und Senken des
atmosphiérischen Schwefels erkennen. Man geht heute davon aus, dass alle bedeutenden
Quellen und Senken bekannt sind und in den Abschitzungen beriicksichtigt wurden. Unter

Annahme eines solchen Gleichgewichts steht z.B. die von Bermresheim et al. [1995a] erstellte
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Schétzung der Gesamtschwefelquellstirke (Kap. 5.5, Tab. 26) im Einklang mit dem von
Langner und Rodhe [1991] berechneten Schwefeldepositionsfluss (Tab. 4). Der Beitrag des
Seesalz- und Staubaerosols ist bei diesem Vergleich ausgenommen. Unter den in Tab. 4
aufgefiihrten Studien beinhaltet einzig das Modell von Langner und Rodhe eine relativ
niedrige Schitzung fiir die DMS-Quellstirke: 16 Tg S/Jahr. Dieser Wert fillt in den von
Berresheim et al. [1995a) geschétzten Bereich (Tab. 26). Das Modell von Langner und Rodhe
unterscheidet sich ausserdem durch die Annahme einer relativ niedrigen anthropogenen
Emissionsrate (67 Tg S/Jahr) und stimmt auch hierin gut mit dem in Tab. 26 geschitzten
Wertebereich iiberein.

Die gegenwirtigen Schétzungen fiir die ozeanische DMS-Emission lassen sich nach Tab.
3 in zwei Bereiche gliedem, die etwa 10-25 Tg S/Jahr bzw. 20-50 Tg S/Jahr umfassen [s.a.
Erickson et al., 1990; Penner et al., 1994]. Die Diskrepanz zwischen den jeweiligen
Abschitzungen resultiert zum Teil aus unterschiedlichen Parametrisierungen zur Berechnung
der DMS-Quellstarke. Je nach den angenommenen Werten fiir die entsprechenden Parameter
resultiert hieraus bereits eine Streubreite der Abschitzungen um etwa den Faktor zwei.
Weitere Unsicherheiten ergeben sich aus der temporiren und riumlichen Variabilitit der
DMS-Konzentrationsverteilung im Seewasser und der den Berechnungen zugrunde gelegten
Wichtung und Auswahl der Messdaten. Diese Problematik wird ausfiihrlich in Kap. 5.2
diskutiert.

Vulkanische Schwefelemissionen kénnen aufgrund ihrer sporadisch hohen Fluktuationen
nur iiber einen relativ langen Zeitraum gemittelt werden. Die heutigen Abschitzungen sind
um mindestens 50% unsicher (s. Kap. 5.1). Die Schitzungen fiir kontinentale biogene
Schwefelfliisse (einschliesslich der Emissionen aus Feuchtgebieten) beinhalten ebenfalls sehr
hohe Unsicherheiten, da die entsprechenden Emissionsraten zeitlich und raumlich iiber mehr
als 6 Gréssenordnungen schwanken konnen [Aneja, 1990; Adams et al., 1981] (s. Kap. 4.2).
Der in Tab. 26 (Kap. 5.5) fiir die Quellstirke von Sulfatstaub (soil dust sulfate) geschitzte
Bereich von 2-4 Tg S/Jahr wurde von Andreae und Jaeschke [1992] iibernommen. Andere
Untersuchungen lassen hierfiir wesentlich héhere Emissionsraten zu (bis zu 30 Tg S/Jahr)
[Mbller, 1995]. Die Unsicherheit in den entsprechenden Abschitzungen liegt bei etwa einer
Grossenordnung (Faktor 10). Die Injektion von Seesalzsulfat in die Atmosphire ist
moglicherweise bisher stark unterschétzt worden (s. a. Kap. 7.2). Aufgrund einer Analyse der

wenigen hierfiir vorliegenden Daten schlagt Méller [1995] eine Quelistirke von 300-800 Tg
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S/Jahr vor und schiitzt, dass von diesem Seesalzsulfat etwa 50 Tg S/Jahr in die obere
planetarische Grenzschicht (PBL) gelangen.

Zusammenfassend ldsst sich sagen, dass die Abschdtzung der globalen natiirlichen
Schwefelquellstirke gegenwirtig noch mit relativ hohen Unsicherheiten behaftet ist. Selbst
ohne Beriicksichtigung der Sulfatstaub- und Seesalzsulfatemissionen liegen diese immer noch
bei insgesamt etwa x100%, wobei die relativ hochsten Unsicherheiten hinsichtlich der DMS-
Emission aus Ozeanen und der Emission reduzierter Schwefelverbindungen aus Bden und
Pflanzen bestehen. Im Vergleich dazu betriéigt die Unsicherheit bei den jiingsten Schétzungen
der anthropogenen Schwefelquellstirke etwa +20%.

2. PROBLEMSTELLUNGEN UND FORTSCHRITTE IN DER ATMOSPHARISCHEN
SCHWEFELFORSCHUNG - EINE UBERSICHT

2.1. Atmosphirische Prozesse und biogeochemischer Schwefelkreislauf

Erste systematische Messungen zum natiirlichen Schwefelkreislauf in der Atmosphire
begannen in den 50er Jahren. Ein Hohepunkt dieser friilhen Forschungsperiode war die
Entdeckung der stratospharischen Sulfatschicht durch C. Junge, die heute dessen Namen tragt
[Junge et al., 1961] (s. Kap. 7.4). Anfang der 60er Jahre war auch schon bekannt, dass
Sulfatpartikel im Grossenbereich von 0.1-1 pm Durchmesser wichtige fiir atmosphérische
Prozesse relevante Eigenschaften haben: 1. Sie sind optisch aktiv und streuen direkt die
kurzwellige solare Strahlung. 2. Sie sind ideale Kondensationskerne fiir die Bildung von
Wolken- und Nebeltropfchen. 3. Sie beeinflussen die Mikrostruktur von Wolken und
Niederschlag und damit indirekt die Verteilung von kurz- und langwelliger Strahlungsenergie
in der unteren Atmosphire. Die Nukleation gasformiger Schwefelsiure in Verbindung mit
Wasserdampf (gas-to-particle conversion) wurde als Bildungsprozess dieser Sulfatpartikel
erkannt [Doyle, 1961; Kiang und Stauffer, 1973; Mirabel und Katz, 1974; Gravenhorst,
1975). Als Hauptquelle fiir die natiirliche Entstehung von Schwefelsdure in der Atmosphire
wurde zunichst die biogene Emission und atmosphirische Oxidation von H,S (mit SO, als
Zwischenprodukt) vermutet. Noch bis Anfang der 80er Jahre wurde allgemein angenommen,
dass die bakterielle Produktion von H,S die bedeutendste natiirliche Quelle von reduziertem
Schwefel in der Atmosphire darstelit. Jedoch fiihrten Lovelock et al. [1972] bereits Anfang
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der 70er Jahre erste Messungen von DMS in Seewasser durch und postulierten aufgrund ihrer
Ergebnisse, da DMS anstelle von H,S das dominante von biogenen ozeanischen Quellen
emittierte Schwefelgas sein konnte. Dariiber hinaus gaben sie aber auch bereits zu bedenken,
dass bei der atmosphédrischen DMS-Oxidation im Vergleich zur H,S-Oxidation die relative
Ausbeute von Schwefelsdure und damit Sulfataerosol wesentlich geringer ist, da hierbei auch
andere Endprodukte wie z.B. Methansulfonsdure entstehen.

Dieser Wissensstand deutete bereits auf enge Verkniipfungen zwischen der Chemie des
atmosphédrischen Schwefels und meteorologischen Prozessen hin. Damit waren auch grund-
legende Voraussetzungen fiir eine umfassende Erforschung des natiirlichen atmosphéarischen
Schwefelkreislaufs geschaffen. Der atmosphérische Schwefelkreislauf wurde zunehmend als
Bestandteil eines iibergeordneten "biogeochemischen” Kreislaufs verstanden. Dieser beruht
auf einem intensiven Stoffaustausch und damit einer engen Kopplung zwischen Prozessen in
der Atmosphire und in anderen Reservoiren der Erde, z.B. der Biosphire. Die Erforschung
des atmosphérischen Schwefelkreislaufs entwickelte sich somit zunehmend interdisziplinar.
Eine zentrale Aufgabe bestand darin, mit Hilfe von Feldmessungen, Laboruntersuchungen und
Modlcllrcchnungcn den Beitrag natiirlicher Quellen zum atmosphirischen Schwefelhaushalt
mdoglichst genau zu bestimmen. Dies erforderte eine umfassende Identifizierung und Messung
der geographischen Verteilung atmosphérischer Schwefelverbindungen, die Bestimmung ihrer
Quellstirken und Depositionsraten und eine detaillierte Untersuchung ihrer chemischen

Reaktionen in der Atmosphire.
2.2. Relative Bedeutung natiirlicher und anthropogener Schwefelquellen

Zunehmend bestirkt wurde das Forschungsinteresse am atmosphirischen Schwefel-
kreislauf durch die Problematik der anthropogenen Emissionen, die einen Eingriff des
Menschen in den natiirlichen Schwefelkreislauf darstellen. Abb. 3 zeigt den historischen
Trend der globalen anthropogenen Schwefelquellstirke seit Beginn des Industriezeitalters.
Zusitzlich ist auch die Zunahme der anthropogenen CO,-Emissionsrate dargestellt. Die
Ahnlichkeit der beiden Trends ist ein deutlicher Hinweis auf die enge Korrelation zwischen
anthropogenen Schwefelemissionen und der Verbrennung fossiler Brennstoffe. In jiingeren
Arbeiten wird der relative anthropogene Schwefelbeitrag aus dieser Quelle auf etwa 87-94%
geschitzt. Der restliche Anteil stammt weitgehend aus der Kohleverkoksung und der
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(Kurve) seit 1860. Punkte: Moller [1984a], Robinson und Robbins [1970],
Rechtecke: Dignon und Hameed [1989], Spiro et al. [1992], CO,-Kurve: Bolin
et al. [1981]. Die gestrichelten Linien kennzeichnen den von Berresheim et al.
[1995a) geschitzten Bereich der natiirlichen Schwefelflussrate.



lverarbeitenden Industrie. Dabei ist die Biomassenverbrennung als anthropogene Quelle fiir
SO, und OCS noch nicht beriicksichtigt. Penner et al. [1992] schétzten die bei der globalen
Biomassenverbrennung freiwerdende Masse an Rauchpartikeln auf 114 Tg/Jahr. Unter
Benutzung dieses Wertes und eines Schwefel/Kohlenstoff - Emissionsverhéltnisses von 0.85
g S/kg C [Andreae, 1995; 1991] schdtzten Berresheim et al. [1995a] die entsprechende
Sulfatquellstiarke auf etwa 0.1 Tg S/Jahr (Tab. 26, Kap. 5.5). Der Wert fiir die Gesamt-
schwefelemission aus dieser Quelle (2-3 Tg S/Jahr) ist wahrscheinlich mit einer Unsicherheit
von mehr als 100% behaftet [Moller, 1995]. Nach Wameck [1988] und Berresheim et al.
[1995a] tragen anthropogene Emissionen von Sulfat und reduzierten Schwefelverbindungen
jeweils nur etwa 3% zur gesamten anthropogenen Schwefelquellstiarke bei. Der mit Abstand
grosste Beitrag (94%) stammt aus SO,-Emissionen.

Bei genauer Analyse der beiden in Abb. 3 dargestellten Kurven zeigt sich ab Mitte der
60er Jahre eine relative Verlangsamung im SO,-Trend. Diese positive Entwicklung resultierte
hauptsidchlich aus den in Nordamerika und Europa gesetzlich eingefiihrten Massnahmen zur
Eindimmung der industriellen Schwefelemissionen. Bei den in Abb. 3 enthaltenen Werten
von Spiro et al. [1992] wurde auch die Einfilhrung neuerer Schwefelriickgewinnungs-
technologien in der ehemaligen Sowjetunion mit beriicksichtigt. Die Autoren gelangten zu
dem Schluss, dass die globale anthropogene Schwefelemissionsrate bereits wéahrend der 80er
Jahre eine Abnahme zeigte. Andererseits jedoch weist die Arbeit von Hameed und Dignon
[1992] eine signifikante geographische Verschiebung der anthropogenen Schwefelemissionen
auf. Demnach ist bereits seit 1981 Asien (ohne das Gebiet der ehemaligen UdSSR) der
Kontinent mit den hdchsten anthropogenen Emissionen (>20 Tg S/Jahr in 1986) und
verzeichnet eine kontinuierlich ansteigende Tendenz. Im Vergleich dazu nahmen die
entsprechenden Emissionen von Nordamerika seit 1970 stetig ab (<15 Tg S/Jahr in 1986).
Die anthropogenen Schwefelemissionen aus Asien haben sich zwischen 1975 und 1986
nahezu verdoppelt, hauptsdchlich aufgrund der zunehmenden Nutzung und Verbrennung
schwefelreicher Kohle in China. Jiingste Prognosen sagen fiir Asien im Jahr 2010 eine SO,-
Emissionsrate von 40 Tg S/Jahr voraus, welche dann hoher liegen wird als die Emissionen
von Europa (20 Tg S/Jahr) und Nordamerika (11 Tg S/Jahr) zusammengenommen [Foell und
Green, 1991]. Der relative Beitrag von China wird dabei auf 62% (25 Tg S/Jahr) geschatzt.

Seit Anfang der 70er Jahre wurde die Problematik anthropogener Schwefelemissionen

insbesondere durch das in den Industrielindern grossflichig auftretende Phinomen des
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Waldsterbens deutlich. Der Anstieg der anthropogenen SO,-Emissionen (Abb. 3) und die
damit verbundene Bildung von "saurem Regen" wurden als eine der Ursachen dieses
Phénomens erkannt [z.B. NAPAP, 1991]. Zahlreiche Messungen belegten auch die damit
verbundene Versauerung von Gewissern und Béden, Korrosion und Zersetzung von Bau-
substanz und Kunstwerken, direkte gesundheitliche Schidigungen der Atemwege und die
Verminderung der Sichtweite aufgrund der optischen Eigenschaften von Sulfatpartikeln in der
Luft. Es stellte sich daher die Frage: Wie schwerwiegend ist neben den regional zu
beobachtenden Auswirkungen der Eingriff des Menschen in den globalen biogeochemischen
Schwefelkreislauf?

Im Bemiihen um ein moglichst genaues Verstdndnis der Auswirkungen anthropogener
Schwefelemissionen auf die Umwelt wurde deutlich, dass die quantitative Erfassung dieser
Emissionen alleine nicht ausreicht, sondern dass diese relativ zu den natiirlichen
Schwefelemissionen beurteilt werden miissen. Dies erforderte aber wiederum ein moglichst
genaues und umfassendes Verstindnis des natiirlichen Schwefelkreislaufs in der Atmosphire
und der damit verbundenen Prozesse.

Die ersten Berechnungen der globalen natiirlichen Schwefelquellstiarke zeigten aufgrund
der nur vereinzelt vorliegenden Messdaten noch eine sehr hohe Streubreite (35-280 Tg
S/Jahr; Granat et al. [1976]; s.a. M&ller [1984b]). Bis etwa Mitte der 70er Jahre fehlten vor
allem geeignete Messverfahren und grossraumige Messungen von Schwefelverbindungen in
der Hintergrundatmosphire. Die Kenntnisse iiber natiirliche Schwefelemissionen und die
damit verbundenen luftchemischen Prozesse waren zudem noch sehr liickenhaft. Insbesondere
traf dies auf vulkanische Emissionen und deren Beitrag zum atmosphédrischen Schwefel-
haushalt zu. Erst ab 1978 wurden erste umfassende Boden- und Flugzeugmessungen vulkani-
scher Schwefelverbindungen (SO, H,S, SO,*) durchgefiihit (Kap. 4.1). Diese fiihrten
wiederum zu einer ersten detaillierten Abschitzung der globalen Schwefelquellstirke von
Vulkanen und der chemischen Umwandlungsraten schwefelhaltiger Verbindungen in vulkani-
schen Rauchfahnen (Kap. 5.1).

Eine weitere bis dahin wenig charakterisierte Quelle reaktiver Schwefelverbindungen in
der Atmosphire waren die Ozeane. Insbesondere waren Emissionen aus dem Siidpolarmeer,
das etwa 20% der gesamten Meeresoberfliche der Erde umfasst, noch vollig unerforscht.
Erste Messungen von DMS und simultane Messungen oxidierter Schwefelverbindungen in

dieser Region wurden erst 1985 durchgefiihrt (Kap. 4.3.4). Daraus resultierten sowohl eine
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verbesserte Abschdtzung der globalen DMS-Quellstirke (Kap. 5.2) als auch wesentliche neue
Erkenntnisse iiber die DMS-Chemie in der Atmosphéare (Kap. 4.3.6). Weitere noch wenig
erforschte Quellregionen fiir atmosphérischen Schwefel waren bis Mitte der 80er Jahre die
Feuchtgebiete, Béden und Vegetation der Tropen und Subtropen, insbesondere auch hinsicht-
lich der spezifischen Zusammensetzung der jeweils emittierten Schwefelverbindungen (Kap.
42,53, 354).

Die Ergebnisse aus den in Kap. 4 vorgestellten Untersuchungen bildeten eine
wesentliche Grundlage fiir die in Tab. 26 (Kap. 5.5) dargestelite Abschitzung der globalen
natiirlichen Schwefelquellstirke. Der in Tab. 26 geschitzte Bereich von 25-40 Tg S/Jahr ist
zum Vergleich auch in Abb. 3 eingetragen. Aus dieser Darstellung lasst sich entnehmen, dass
der relative Beitrag natiirlicher Schwefelemissionen global seit etwa Mitte der 50er Jahre von
den entsprechenden anthropogenen Emissionen iiberschritten wurde. Allein in der Nordhemi-

sphire ereignete sich dieser Ubergang bereits etwa um das Jahr 1910.
2.3. Messtechnische Entwicklungen

Zur Durchfilhrung experimenteller Untersuchungen unter realen atmosphérischen
Bedingungen mussten zum Teil vollig neuartige Messverfahren entwickelt werden, die auch
in einem komplexen Spurenstoffsystem wie der Atmosphire empfindliche und genaue
Messungen erméglichten. Dieser Anspruch galt insbesondere fiir Messungen in der unbe-
lasteten Hintergrundatmosphére, in der Schwefelverbindungen meist in extrem niedrigen
Konzentrationen vorliegen. Ausserdem sollten die entsprechenden Verfahren mdglichst
vielseitig einzusetzen sein, z.B. auf mobilen Plattformen wie Schiffen und Flugzeugen.

Einer der wichtigsten Fortschritte im Hinblick auf die Messung gasformiger
Schwefelverbindungen in der Atmosphdre war die Entwicklung gaschromatographischer
Trennmethoden mit anschliessender Detektion der einzelnen Verbindungen durch ein
Flammenphotometer (GC/FPD). Je nach den zu messenden Schwefelverbindungen mussten
entsprechende spezielle Probenahme- und Analysemethoden entwickelt werden (s. Kap. 3.1).
Damit war es erstmals méglich, mehrere Schwefelverbindungen gleichzeitig und von mobilen
Plattformen aus zu messen.

Insbesondere trugen messtechnische Entwicklungen zu der Entdeckung bei, dass Ozeane

nicht, wie lange angenommen wurde, H,S, sondern DMS als dominantes Schwefelgas in die
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Atmosphidre emittieren. Nachdem etwa Mitte der 80er Jahre bereits erste Abschitzungen von
Andreae und Raemdonck [1983] auf einen bedeutenden Beitrag von DMS-Emissionen zum
atmosphirischen Schwefelhaushalt hinwiesen, konzentrierten sich zahlreiche nachfolgende
Untersuchungen auf eine grossraumige Messung der DMS-Verteilung in der marinen Atmo-
sphére und eine verbesserte Quantifizierung der ozeanischen DMS-Quellstarke. Jedoch wurde
es erst mit Hilfe einer neuentwickelten massenspektrometrischen Methode (SU/CI/MS; Kap.
3.2) moglich, auch den Mechanismus der DMS-Oxidation unter realen natiirlichen Beding-
ungen zu untersuchen. Die SI/CI/MS-Methode wurde zu diesem Zweck erstmals 1991 an der
Nordwestkiiste der USA und 1994 bei Messungen in der Antarktis eingesetzt (Kap. 4.3.4,
4.3.6).

Die wichtigsten ionischen Verbindungen in Hydrometeoren und im Hintergrundaerosol
wurden ab Mitte der 80er Jahre mittels Ionenchromatographie umfassend gemessen. Diese
Technik ermdglichte vor allem zahlreiche Messungen des Uberschusssulfats oder Nicht-
Seesalz-Sulfats (NSS) in der marinen Atmosphire. Weiterhin konnte mit Hilfe der Ionen-
chromatographie auch zum ersten Mal Methansulfonat (CH,SO;; MSA(p); (p) symbolisiert
im folgenden die ionisierte Form von MSA) nachgewiesen werden [Saltzman et al., 1983].
Die entsprechenden Messmethoden wurden weiter verbessert (Kap. 3.1) und zur Messung der
grossraumigen Verteilung von NSS und MSA(p) iiber verschiedenen Quellgebieten eingesetzt
(Kap. 4). Die NSS-Konzentration im (marinen) Aerosol 1dsst sich mit Hilfe der im Aerosol
gemessenen Werte von Gesamtsulfat, [SO,,.,], und Natrium, [INa*] (als Tracer fiir Seesalz),

nach folgender Gleichung berechnen:
[NSS] = [SO,,] - 0.0603 [Na] (6)

Die jeweiligen Konzentrationen in Gl. (6) haben die Dimension mol m?, und der Faktor auf
der rechten Seite der Gleichung reprisentiert das als konstant angenommene molare
Konzentrationsverhaltnis von Sulfat zu Natrium im Seewasser.

Zahlreiche grossraumige Messungen von DMS und NSS in der marinen Atmosphire
deuteten auf die Oxidation von DMS zu H,SO, als wichtigster Uberschusssulfat-Quelle hin.
Erste Messungen der Vertikalverteilung von Schwefelverbindungen iiber dem Nordpazifik
zeigten jedoch eine grossraumige Belastung der freien Troposphére in dieser Region durch

anthropogenen Schwefelemissionen vom asiatischen Kontinent (Kap. 4.3.2). Weiterhin
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zeigten erste jahreszeitliche Messungen schwefelhaltiger Verbindungen auch iiber dem
westlichen Nordatlantik eine deutliche Verschmutzung der marinen Atmosphére durch
anthropogene Schwefelemissionen (Kap. 4.3.1). Dagegen konnte bei Flugzeugmessungen in
der Siidhemisphére kein bedeutender anthropogener Einfluss in der marinen Troposphére
festgestellt werden (Kap. 4.3.3).

Die Anwendung der oben erwihnten neuen Messmethoden erméglichte somit neben der
Bestimmung der globalen DMS-Quellstirke auch eine detaillierte Untersuchung folgender
wichtiger Fragestellungen: 1. Wie hoch belastet ist die marine Atmosphére durch
anthropogene Emissionen und wie hoch ist der relative Beitrag biogener DMS-Quellen und
anthropogener Schwefelemissionen zur SO,- und Nicht-Seesalz-Sulfatmasse iiber den
Ozeanen? 2. Wie hoch ist die relative Ausbeute von H,SO, bzw. sub-um-Sulfatpartikeln als
Produkt der atmospharischen DMS-Oxidation, welche anderen Endprodukte entstehen aus
dieser Oxidation und welche Bedeutung haben diese Produkte fiir atmosphérische Prozesse,
wie z.B. die Wolkenbildung in der marinen Atmosphire? Weitere Anwendungen von
GC/FPD und GC/MS-Messmethoden konzentrierten sich auf die Problematik der potentiellen
Beeinflussung der stratosphirischen Sulfatschicht durch natiirliche und anthropogene
Emissionen von CS, und OCS. Experimentelle Untersuchungen zeigten, dass die Vegetation
keine generelle Senke fiir OCS darstellt, sondemn je nach Pflanzenspezies, Bodenart und
Klimabedingungen auch als Quelle wirken kann (Kap. 4.2.3). Diese Problematik steht in
direktem Bezug zum Ozonhaushalt der Stratosphire und dem chemischen Abbau von Ozon
an Sulfatpartikeln, die aus der OCS-Photolyse oder SO,-Molekiilen vulkanischer Herkunft
entstehen. Insbesondere iiber mittleren und niedrigen Breitengraden spielt dieser
Abbauprozess fiir stratosphérisches Ozon in Verbindung mit Fluorchlorkohlenwasserstoffen

(FCKW'’s) eine wichtige Rolle.
2.4. Reaktionsmechanismen, Partikelbildung und Klima

Die einzige bisher bekannte Vorlaufersubstanz fiir Methansulfonséure in der Atmosphére
ist DMS. In zahlreichen Feldstudien wurde der MSA(p)-Gehalt im marinen Aerosol und
Regenwasser als Tracer fiir DMS gemessen und daraufhin aus dem Konzentrationsverhaltnis
[MSA(p))/[NSS] der jeweils von DMS stammende Anteil an NSS berechnet. Saltzman et al.

[1983] schlugen aufgrund ihrer Messungen im Pazifischen und Indischen Ozean fiir dieses
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Verhiltnis einen mittleren Wert von 0.067 mol/mol vor, den sie als charakteristischen Wert
fiir die unbelastete marine Grenzschicht annahmen. Aufgrund von ersten Messungen in der
marinen Atmosphire in hohen Breitengraden (Siidpolarmeer; Kap. 4.3.4) stellte sich jedoch
heraus, dass diese Berechnung des biogenen NSS-Anteils nur eine grobe Niherung darstellt
und das Produktverhdltnis [MSA(p))/[NSS] aus der DMS-Oxidation zumindest in hohen
Breiten um mehr als eine Grossenordnung iiber dem von Saltzman et al. [1983] vorgeschla-
genen "Mittelwert" liegen kann (Kap. 6). Messungen der Tages- und Jahresgénge der DMS-
Konzentration fiihrten zu ersten Modellberechnungen der Verweilzeit von DMS in der
Atmosphére und Vergleichen mit kinetischen Daten aus Laboruntersuchungen (Kap. 6). Es
wurden auch erste Vorschlédge fiir einen Mechanismus der DMS-Oxidation und die daraus
folgende Produktverteilung ausgearbeitet. Diese basierten jedoch noch auf sehr wenigen
Daten, die hauptséchlich aus Laboruntersuchungen und Feldmessungen der Konzentrationen
der gasférmigen Komponenten DMS und SO, und der im Aerosol und in Hydrometeoren
vorliegenden Verbindungen MSA(p) und NSS resultierten.

Die ‘bisher dargestellten Fragestellungen gewannen insbesondere durch die Hypothese
von Charlson et al. [1987] weiter an Bedeutung. Nach Charlson et al. stellt die DMS-
Emission durch ozeanisches Phytoplankton die Hauptquelle fiir sub-um Sulfatpartikel und
damit fiir Wolkenkondensationskerme (CCN) iiber den Ozeanen dar. Die Autoren folgerten
daraus, dass das Phytoplankton eine Kontrollfunktion auf die Bildung von Sulfatpartikeln und
maritimen Wolken, deren Albedo und folglich auch auf das globale Klima ausiibt. Schwartz
[1988] hielt dieser Hypothese entgegen, dass im Falle ihrer Giiltigkeit die seit 1860 stark
angestiegenen anthropogenen SO,-Emissionen (Abb. 3) einen dramatischen Klimaeffekt in
Form eines starken globalen Temperaturriickgangs bewirkt haben miissten. Nach seinen
Recherchen war dies jedoch durch keine signifikanten Temperaturtrends dokumentiert.
Diesem Argument wurde wiederum entgegengehalten, dass ein solcher Effekt bis heute zum
Teil durch den Anstieg der Konzentration von Treibhausgasen kompensiert wurde, die einen
entgegengesetzten Effekt (Erwirmung) bewirken. Eine Ubersicht iiber diese Problematik und
entsprechende bisherige Erkenntnisse, zu denen auch die in der vorliegenden Arbeit
beschriebenen Messungen beigetragen haben, ist in Kap. 7 dargestellt.

Im Hinblick auf die Enstehung des Sulfataerosols in der Atmosphire ist an dieser Stelle
noch besonders hervorzuheben, dass die jeweilige Produktausbeute von H,SO, bei der

Oxidation einzelner Schwefelverbindungen sehr unterschiedlich sind. Nach bisherigen
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Abb. 4: Schema der photochemischen H,S- und SO,-Oxidation in der Atmosphére
[Wang und Howard, 1990]. Zusitzlich angegeben sind charakteristische
Reaktionszeiten bei Raumtemperatur und den folgenden Konzentrations-
bedingungen (in Molekiilen cm?): [OH] = 1 x 105, [O;] = 1 x 10*%, [NO,] =
2.5 x 10" und [0,] = 5 x 10", Bei 298 K und 1013 hPa entsprechen 1 x 10°
Molekiile cm™ einem Mischungsverhiéltnis von rund 0.04 pptv.
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Erkenntnissen wird H,SO, als einziges Endprodukt nur bei der Oxidation von H,S und SO,
gebildet. Der entsprechende Reaktionsmechanismus ist schematisch in Abb. 4 dargestellt
[Wang und Howard, 1990]. Fiir die Oxidation von CS, durch OH zeigten Laboruntersuchun-
gen, daB neben SO, auch OCS und CO als Produkte entstehen [Stickel et al., 1993b].
Dagegen liegen fiir die SO,- bzw. H,SO,-Ausbeute bei der Oxidation von DMS durch OH bis
heute noch keine gesicherten Schétzungen vor. Der DMS+OH - Reaktionsmechanismus ist
sehr komplex (es gibt neben H,SO, noch mindestens zwei weitere Endprodukte) und derzeit
noch nicht vollsténdig aufgeklart. Eine ausfiihrliche Diskussion sowie eigene Beitriige zu
diesem Thema werden in Kap. 6 prisentiert.

Die Erforschung der hier aufgezeigten Problemstellungen durch Messungen unter realen
atmosphirischen Bedingungen ist mit erheblichen Schwierigkeiten verbunden. Insbesondere
die Oxidation von DMS, die Bildung von Sulfatpartikeln aus der Gasphase und deren
Wachstum zu CCN-Kemen sind sehr komplexe Mechanismen, iiber die bisher noch wenig
bekannt ist. Wie bereits erwihnt, war eines der gréssten Hindernisse zur Erforschung dieser
Prozesse bis vor wenigen Jahren der Mangel an geeigneten Messmethoden zur empfindlichen
und zeitlich hochaufgelosten Messung von DMS, SO, und den gasformigen Oxidations-
produkten DMSO, DMSO,, MSA(g) und H,SO,, sowie von OH als wichtigstem Oxidations-
mittel in der Gasphase. Dies gelang zum ersten Mal mit Hilfe von neuartigen, auf
Massenspektrometrie beruhenden Methoden (SI/CI/MS), die in Kap. 3.2 ausfiihrlich
beschrieben werden.

3. ENTWICKLUNG UND ANWENDUNG VON MESSVERFAHREN

3.1. Gas- und Ionenchromatographische Methoden

Einer der am hiufigsten verwendeten kommerziellen Detektoren zur Messung atmo-
sphérischer Schwefelverbindungen ist der flammenphotometrische Detektor (FPD). Er wurde
erstmals von Brody und Chaney [1966] entwickelt. Das Messprinzip beruht auf der Ver-
brennung von Schwefelverbindungen in einer mit Wasserstoff angereicherten Flamme. Hier-
bei entstehen neben anderen Produkten angeregte °S,-Molekiile, die unter Aussendung von
Fluoreszenzstrahlung ihre iiberschiissige Energie wieder abgeben. Die maximale Intensitit der

Fluoreszenz tritt bei 394 nm auf. Sie wird iiber ein entsprechendes optisches Filter und einen
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seitlich zur Flamme angebrachten Photomultiplier selektiv gemessen. Die Intensitét variiert
in erster Naherung mit dem Quadrat der Schwefelmasse in der Probeluft. Fiir eine ausfiihr-
liche und kritische Diskussion der Leistungsfihigkeit des FPD sowie der in der Flamme
ablaufenden Schwefelchemie sei hier auf die Arbeit von Farwell und Barinaga [1986]
verwiesen.

Die wesentlichen Vorteile des FPD liegen in seiner Spezifizitit und universellen
Anwendbarkeit fiir Schwefelverbindungen. Die Nachweisgrenze liegt bei etwa 1 ppbv. Die
Hauptnachteile des Detektors sind zum einen seine nicht-lineare Signalanzeige sowie
mégliche negative Interferenzen durch CO,, Wasserdampf und Kohlenwasserstoffmolekiile,
welche die angeregten "S,-Molekiile in der Flamme durch Kollision deaktivieren kdnnen, so
dass keine Fluoreszenz erfolgt. Ausserdem hingen die Empfindlichkeit und Prézision der
Messung sehr stark vom O,/H,-Mischungsverhiltnis in der Flamme und von der Stabilitét der
Druckverhiltnisse und Durchflussschwankungen in der Gaszufuhrleitung ab. Dies gilt
insbesondere fiir den Einsatz des FPD bei Flugzeugmessungen, wofiir umfangreiche Modifi-
kationen des Detektors erforderlich sind [Thornton et al., 1986).

Die in der vorliegenden Arbeit gewonnenen Daten wurden zum Teil mit einem FPD in
Verbindung mit einer speziellen Probenanreicherung und gaschromatographischen Trennung
der Probensubstanzen (GC/FPD) gemessen (s. z.B. Kap. 4.2.2). Dies ermdglichte eine
sequentielle Messung von H,S, OCS, SO,, CH,;SH, DMS, CS, und DMDS in einem Zeitraum
von insgesamt etwa 10 min. Zur Erfassung von Konzentrationen im pptv-Bereich (1 pptv =
10" Volumen Substanz/Volumen Luft) wurde die Probeluft entweder durch kryogene oder
adsorptive Anreicherung vorkonzentriert. Hierbei wurden eine in flissigem Argon ein-
getauchte Probenahmeschleife aus Glas oder Teflon bzw. ein mit Adsorptionsmaterial (z.B.
Tenax) gefiilites Proberdhrchen verwendet. Typisch war ein Sammelvolumen von 1-3 Litern
bei einer Ansaugrate von 100-500 ml min™'. Berresheim [1993] konnte durch Zusatz von SF
in das Brenngemisch des FPD ein kontinuierliches Untergrundsignal von etwa 200 ppbv
erzeugen und damit sowohl die Empfindlichkeit des Detektors erhthen (etwa um den Faktor
10) als auch eine weitgehend linearisierte Anzeige erreichen. Gleichzeitig wurden stérende
Interferenzen als negative Peaks sichtbar und konnten durch eine Optimierung der GC-
Trennung weitgehend eliminiert werden. Unter diesen Bedingungen konnten Nachweisgren-
zen um 50 pptv und eine Prizision der Messung von 5% (OCS) bis #20% (DMS) erreicht

werden. Entsprechende Eichkurven wurden regelmiBig fiir jede einzelne Schwefelkompo-
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Typische Chromatogramme einer GC/FPD-Messung; (a) Kalibriergemisch aus
0.44 ng S(H,S), 2.11 ng S(OCS), 0.08 ng S(DMS) und 0.24 ng S(CS,) in
Stickstoff, (b) Aussenluftprobe von Sapelo Island, Georgia; Trennséule:
Carbopack B/1.5% XE-60/1% H,PO, (Supelco); Temperaturprogramm: (1) -
20°C, 2 min, (2) 30°C/min auf 50°C, (3) 20°C/min auf 100°C. Die Proben
und Standards wurden vor der Analyse kryogen aufkonzentriert. Im Triigergas
(He) wurde ein konstantes Gemisch von 200 ppbv SF¢ zur Verbesserung der
Empfindlichkeit und Linearisierung der Signalanzeige erzeugt [Berresheim,
1993].



nente aufgenommen. Abb. 5 zeigt typische Beispiele. Die Gasstandards wurden entweder aus
zertifizierten Priifgasflaschen entnommen oder mit Hilfe von sogenannten Permeationszellen
in einem Verdiinnungssystem dynamisch hergestellt, wobei die entsprechenden Durchfluss-
raten durch Massflowcontroller reguliert wurden. Eine Prinzipskizze ist in Abb. 6 dargestellt.
Die Permeationszellen bestanden aus Teflonrohrchen, in denen die jeweilige Messkomponente
in fliissiger Form vorlag und in Abhingigkeit von ihrem durch die Temperatur geregelten
Dampfdruck durch die Polymerwand nach aussen diffundierte. Die jeweilige Permeationsrate
wurde durch wiederholte Messung des Gewichtsverlustes mit Hilfe einer prazisen Mikro-
waage ermittelt. Abb. 7 zeigt typische Chromatogramme fiir (a) ein Kalibriergemisch und (b)
eine Aussenluftprobe.

Die Probenkonzentrierung und gaschromatographische Trennung reaktiver Schwefel-
verbindungen erfordert ein hohes technisches Geschick und entsprechende Erfahrung. Im
allgemeinen kann bei gleichzeitiger Messung mehrerer Komponenten nicht fiir jede
Verbindung die optimale Empfindlichkeit erreicht werden. Besonders problematisch sind die
Messungen von H,S und SO, mit der GC/FPD-Technik. H,S hat einen relativ hohen Dampf-
druck (Tab. 2) und eluiert daher sehr friilh von der GC-Saule, fast ZEitglci-;':h mit CO,. Hieraus
ergeben sich entsprechende analytische Probleme, welche die Prizision und Nachweisgrenze
der Messung erheblich beeinflussen. Ebenso ist eine gaschromatographische Trennung von
SO, und OCS oft schwierig, was die Messung von SO,-Levels im unteren pptv-Bereich sehr
erschwert.

In der marinen Hintergrundatmosphére und insbesondere in der oberen Troposphire
liegen die Mischungsverhiltnisse der meisten reaktiven Schwefelgase im mittleren und
unteren pptv-Bereich (Kap. 4.4, Tab. 17). Ein genauves Verstindnis der physiko-chemischen
Kreisldufe der einzelnen Verbindungen und ihres globalen atmosphirischen Budgets erfordert
Messungen ihrer dreidimensionalen Verteilung mit méglichst hoher rdumlicher und zeitlicher
Auflosung und gleichzeitig auch hoher Empfindlichkeit der jeweiligen Messgerite. Um diesen
Anforderungen fiir bestimmte Schwefelverbindungen besser geniigen zu kénnen, wurden
entsprechende selektive Messtechniken entwickelt. So fand die von Ammons [1980] erstmals
beschriebene Methode der reversiblen Adsorption von DMS auf feinem Golddraht (0.05 mm
Durchmesser) breite Anwendung bei der Messung von DMS in der marinen Atmosphiére.
Diese im Englischen unter dem Namen "gold wool adsorption” bekannte Probenahmetechnik

wurde insbesondere von Bemresheim, Andreae, Georgii und Bingemer eingesetzt und weiter-
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entwickelt [z.B. Berresheim et al., 1991; Berresheim, 1987]. Abb. 8 zeigt eine Ubersicht iiber
das Messprinzip. Etwa 2 g Golddraht befinden sich in einem 5 ¢cm langen Quarzréhrchen
(Durchmesser: 1 cm), das mit einem elektrisch heizbaren Nickel-Chrom-Draht umwickelt ist.
Damit kénnen unabhiéngig von der Analysenapparatur auf jeder beliebigen Plattform (z.B.
Messturm, Schiffsdeck, Flugzeug) Luftproben genommen werden (Probenahmerate: ca. 1-2
1 min™). DMS wird auf der Goldoberfliche adsorbiert und bleibt iiber einen Zeitraum von
mindestens 10 Tagen stabil, wenn das ProbenahmerShrchen gegen &uBere Lufizufuhr
verschlossen gehalten und im Dunkeln kiihl gelagert wird [Berresheim, 1987]. Durch
Vorschalten eines geeigneten Ozonfilters bei der Probenahme (z.B. ein mit Baumwolle
gefiilltes Glasrdhrchen) sowie eines SO,-Filters werden Artefaktreaktionen auf der
Goldoberflache bzw. Interferenzen bei der nachfolgenden Analyse minimiert [z.B. Andreae
et al., 1985; Berresheim, 1987, Hofmann et al., 1992]. Andere atmospharische Schwefel-
verbindungen (auBer CH,SH) scheiden sich auf der Goldoberflache praktisch nicht ab oder
konnen nach ihrer Anlagerung nicht mehr vollstindig durch Thermodesorption in die
Gasphase zuriickgelangen. Daher eignet sich diese Technik spezifisch fiir die Messung von
DMS.

Zur Probenanalyse wird das belegte Rohrchen, wie in Abb. 8 dargestellt, in die
MeBapparatur eingefiigt. Durch Aufheizen des Rohrchens auf ca. 200-400°C wird das
angelagerte DMS desorbiert und anschliessend wieder in einem Glas-U-Rohr cryofokussiert,
das mit fliissigem Stickstoff oder Argon umgeben ist. In diesem U-Rohr befindet sich eine
chromatographische Substanz, die zur Trennung zwischen DMS und anderen, mdglicher-
weise storenden Verbindungen dient. Berresheim benutzte seit Anfang der 90er Jahre eine
von der Fokussierung separate und in einem temperaturgeregelten GC-Ofen installierte
Trennsiule (Abb. 6), wodurch die Reproduzierbarkeit und Empfindlichkeit der Analyse noch
wesentlich verbessert werden konnten. Nach kontrollierter Aufheizung der Trennséule stromt
das DMS in einen nachfolgend angeschlossenen FPD und wird dort gemessen. Die Prézision
der Goldwoll-Adsorptions-GC/FPD-Methode liegt bei + 10%. Die Nachweisgrenze betrégt
etwa 1 pptv fiir ein gesammeltes Luftvolumen von 20 Litern. Wie bereits erwihnt, adsorbiert
Methylmerkaptan, CH,SH, ebenfalls auf der Goldoberfliche und l4sst sich mit derselben
Apparatur nachweisen. Dazu muss jedoch vor dem Aufheizen das ProberShrchen mit
Propyliodid konditioniert werden (Eingabe mit Hilfe einer Gasspritze durch einen Seitenarm

der Flussvorrichtung; s. Abb. 8). Dabei reagiert CH;SH zu Methylpropylsulfid, das sich
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relativ leicht thermisch desorbieren und mit der beschriebenen Analysenmethode nachweisen
lisst (Nachweisgrenze: ca. 0.8 pptv). Die Eichung der Methode erfolgt wie bei anderen
GC/FPD-Techniken iiber Standardgasgemische oder gravimetrisch geeichte Perme-
ationsrohrchen. Ein Nachteil der Methode besteht darin, dass die Adsorptionseffizienz der
Goldwollrdhrchen fiir DMS nach haufigem Gebrauch abnimmt, so daBB zunehmend groBere
Luftvolumina gesammelt werden miissen. Eine volle Regenerierung durch thermisches
Ausheizen ist dann nicht mehr méglich.

Kontinuierliche on-line und real-time-Messungen von DMS und SO, bis in den unteren
pptv- und sub-pptv-Bereich sind heute mit empfindlichen MS- und GC/MS-Methoden
méglich und kénnen auch bei Flugzeugmessungen eingesetzt werden [Thomton et al., 1990;
Kelly und Kenny, 1991; Eisele und Berresheim, 1992]. Das von Eisele und Berresheim
entwickelte und patentierte Verfahren beruht auf einer speziellen Anwendung der chemischen
Ionisation mit massenspektrometrischer Analyse und wird im folgenden Abschnitt detailliert
beschrieben.

Das ebenfalls zuerst von Eisele und .Beneshcim [1992] beschriebene Prinzip der
chemischen Ionisation von SO, zu stabilem SO mit anschliessender MS-Detektion wurde zu
atmosphirischen Messungen erstmalig von Amold und Mitarbeitern eingesetzt, wobei das
dabei verwendete Messsystem jedoch keine Messungen in der unteren und mittleren
Troposphire erlaubt. Eine relativ einfache und preiswerte Methode zur Probenahme von SO,
mit imprégnierten Filtern wurde von Andreae und Berresheim eingesetzt [z.B. Andreae et al.,
1988: Berresheim et al., 1990; 1991] und von Ferek et al. [1991] weiter verbessert. Dabei
wird die Probeluft durch drei hintereinander angeordnete Filter gesaugt (ca. 60 1 min™ bei
Filtern mit 47 mm Durchmesser). Die erste Stufe besteht aus einem Membranfilter, auf dem
Aerosolpartikel abgeschieden werden. Die zweite und (optional) dritte Stufe dienen der
Abscheidung von SO, und bestehen jeweils aus Zellulosefiltern, die mit einem alkalischen
K,CO,/Glyzerin-Gemisch (25 Gew.%/10 Vol.%) imprégniert sind. Nach der Probenahme
werden die Zellulosefilter ausgewaschen und die Losung mit verdiinntem H,0, (0.06%)
versetzt, wodurch alles geldste SO,(aq) quantitativ in Sulfat iiberfiihrt wird. Anschliessend
wird die Sulfatkonzentration in der Lésung mit Hilfe der Ionenchromatographie bestimmt (s.
weiter unten). Zu den Nachteilen der Methode zihlt, daB bei langerer Lagerung der belegten
Filter Kontaminationen und hohe Blindwertstreuungen auftreten konnen, wenn nicht

entsprechende Vorsichtsmassnahmen (z.B. Verpackung in alkalischem Medium) getroffen
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werden. Ein weiterer Nachteil ist wie bei allen Filteranreicherungsmethoden die relativ lange
Probenahmezeit (15 min - einige Stunden), die fiir den Nachweis sehr niedriger SO,-Levels
im unteren pptv-Bereich notwendig ist.

Erste Messungen von DMSO und DMSO, in der marinen Atmosphére [Harvey und
Lang, 1986] beruhten auf einem indirekten Verfahren [Lang und Brown, 1991], bei dem die
Probeluft zur Anreicherung beider Komponenten durch ein mit Tenax gefiilltes Sammel-
rohrchen geleitet wird. Danach wird das Réhrchen mit Methanol ausgewaschen und der
Extrakt durch Verdampfung konzentriert. Das Konzentrat wird dann in eine chromatogra-
phische Trennsiule injiziert und mit einem elektrolytischen Leitfdhigkeitsdetektor analysiert.
Fiir beide Schwefelverbindungen wurde eine Nachweisgrenze von etwa 0.1 pptv angegeben.
Der Nachweis solch niedriger Konzentrationen mit dieser Methode erfordert allerdings eine
Probenanreicherung iiber mindestens 8-10 Stunden. Neben diesem offensichtlichen Nachteil
der sehr geringen zeitlichen Auflésung der Messungen birgt diese Methode auch grosse
analytische Unsicherheiten, z.B. hinsichtlich méglicher Artefaktreaktionen von DMS mit
Ozon auf der Tenaxoberfliche oder méglicher Verluste von DMSO und DMSO, wihrend der
thermischen Konzentratherstellung. Zuverlassige und kontinuierliche Messungen von DMSO
und DMSO, wurden erst durch die von Berresheim, Eisele und Mitarbeitern entwickelte
SI/CI/MS-Technik moglich (s. nidchster Abschnitt).

Zur Analyse von ionischen Schwefelverbindungen wie Sulfat oder MSA in Aerosol-
bzw. Hydrometeorproben wird heute fast ausschliesslich die Ionenchromatographie (IC) mit
elektrischer Leitfihigkeitsdetektion eingesetzt. Zur Analyse der Anionen CI', NO; und SO*
verwendete Berresheim als Laufmittel (Eluent) eine Pufferldsung aus Na,CO, (2.1 mM) und
NaHCO, (1.9 mM) auf einer Dionex AS4-Trennsdule. Zur Messung von Methansulfonat
wurde ein etwas schwicherer Eluent, 0.45 mM NaHCO,-Losung, eingesetzt und damit eine
gute Trennung von anderen Verbindungen wie Format, Acetat, Pyruvat und Chlorid erreicht.
Die Nachweisgrenze fiir SO,* und MSA" lag bei etwa 0.1 pM. Monovalente Kationen (Na’,
NH,*, K*) wurden mit einem schwach sauren HCl-Eluenten (2.4 mM) auf einer Dionex CS1-
S&ule getrennt.
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3.2. Das SI/CI/MS-Verfahren: Messung Biogener Schwefelgase im Ultraspurenbereich

Wie bereits im vorigen Abschnitt diskutiert wurde, bendtigen die meisten derzeit
gebrduchlichen Messmethoden zur Erfassung atmosphirischer Schwefelgase im pptv- und
sub-pptv-Bereich eine Probenaufkonzentrierung, z.B. durch kryogenes Ausfrieren oder durch
Adsorption der Probengase auf einem dafiir geeigneten Material. Dies hat drei wesentliche
Nachteile. Erstens erlauben solche Methoden keine "Momentaufnahmen” oder "real-time"-
Messungen chemischer Prozesse in der natiirlichen Hintergrundatmosphére. Zweitens ist
selbst bei Verwendung von Vorfiltern (z.B. fiir Ozon) nicht auszuschliessen, dass die
Messung durch Artefaktreaktionen mit anderen reaktiven und ebenfalls angereicherten
Spurenstoffen wihrend der thermischen Desorption der Probe verfilscht wird. AuBerdem
kann je nach Filtermaterial auch ein nicht quantifizierbarer Verlust des Probengases auf der
Filteroberfliche auftreten. Drittens bereitet der beim kryogenen Aufkonzentrieren ausfrierende
Wasserdampf grosse Probleme durch Verblockung der Sammelleitung und durch Absorption
wasserldslicher reaktiver Verbindungen, z.B. SO,, O; und H,0,. Daher miissen entsprechende
Trockenstufen vorgeschaltet werden, die jedoch weitere reaktive Oberflichen anbieten, an
denen zusidtzliche Interferenzreaktionen ablaufen konnen. Insbesondere ist dies bei der
Messung von SO,, DMSO und anderen S(+4) und S(+6)-Verbindungen problematisch.

Eisele und Berresheim [1992] entwickelten erstmals ein empfindliches massenspektro-
metrisches Verfahren, das eine direkte Messung schwefelhaltiger Verbindungen bis in den
sub-pptv-Bereich ohne vorherige Probenanreicherung erméglicht. Das Verfahren wurde im
englischen Sprachgebrauch als "selected ion/ chemical ionization/ mass spectrometry
(SVCUMS)" bezeichnet. Im Prinzip wird hierbei selektiv ein bestimmtes, chemisch reines
Gasgemisch unter rdumlich isolierten Bedingungen ionisiert. Die auf diese Weise préparierten
Reaktionsionen werden anschliessend iiber elektrische Fokussierfelder mit der Luftprobe
zusammengefithrt. Dabei reagieren sie unter genau kontrollierten Bedingungen mit dem
"Target-Molekiil" zu einem bestimmten stabilen Produkt-Ion. Die chemische Ionisation ist
eine sehr sanfte Art der Ionisation mit typischen Energieiibertrigen im Bereich von AE =0.1-
0.5 eV, so dass hierbei das Target-Molekiil nicht fragmentiert wird (im Gegensatz z.B. zur
Elektronenstossionisation mit AE = 70 eV). Im Prinzip verlauft die Reaktion nach folgendem

Schema entweder als einfache Ladungsaustausch- oder als Adduktreaktion:
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A*+B -2 A+B* W)
A*+ B = AB* ®)

Die hohe Empfindlichkeit des von Eisele und Berresheim [1992] entwickelten Verfahrens
beruht vor allem darauf, dass hierbei die chemische lonisation bei Atmosphdrendruck verlduft
(mit etwa 10° Kollisionen in weniger als 1 Sekunde), woraus eine sehr hohe Ausbeute an
Produkt-lonen resultiert. Gleichzeitig verlduft die Reaktion aber auch unter relativ sauberen
und kontrollierbaren Bedingungen, d.h. es treten im Gegensatz zu den meisten kommerziellen
chemischen Ionisations-MS-Methoden praktisch keine Interferenzen durch metastabile oder
radikalische Verbindungen auf.

Abb. 9 zeigt eine Prinzipskizze des Ionenreaktors, der zur Messung von DMS, SO,,
DMSO, DMSO, und speziellen Kohlenwasserstoffverbindungen entwickelt wurde. Durch den
Reaktor (Durchmesser: 2.5 cm, Linge 15 cm) strémt kontinuierlich und laminar ein
Trigergas (N,) mit etwa 1 1 min", das in einer Fliissig-Stickstoff-Falle bei etwa 1-2 bar
Uberdruck vorgereinigt wird. Die danach im Stickstoffgas noch verbleibenden Beimengungen
enthalten einige ppbv H,0 und O; und etwa 100-1000 ppm O,. Aus diesen Spurenstoffen
entstehen beim Vorbeistreichen des Gases an einer konzentrisch angebrachten radioaktiven
21 Americium-o-Quelle (Aktivitdt: ca. 0.74 MBq) positive und negative Primérionen, die in
weniger als 1 ms zu stabilen Sekundirionen H'+(H,0), bzw. O,*(H,0), (n,m = 1,2,...)
umgewandelt werden. Diese werden nachfolgend iiber positiv bzw. negativ gepolte elektrische
Felder mit der Probeluft zusammengefiihrt und agieren dann, wie oben beschrieben, als
Reaktionsionen. Die Probeluft fliesst durch eine Glaskapillare (fused silica tube) in den
Reaktor ein (30-40 ml min™'). Die Ionen reagieren mit den Probemolekiilen innerhalb von
wenigen Millisekunden, so dass bei der typischen Verweilzeit des Gas-lonen-Gemischs im
Reaktor (0.01-1 s) keine signifikanten Verluste durch Diffusion an die Reaktorwand
entstehen. Auf der zentralen Strémungsachse betrigt die Ionenkonzentration etwa 10°-10°
cm™. Uber ein weiteres elektrisches Feld gelangen die positiven bzw. negativen Produkt-
Ionen durch eine feine Offnung (Durchmesser: 170 pm) in das differentiell gepumpte
Vakuumsystem, wihrend neutrale Molekiile und die jeweils entgegengesetzt zum Feld
geladenen Ionen nach aussen abgefiihrt werden. Die erste Vakuumstufe besteht aus einer
Kollisions-Dissoziationskammer (ca. 10 bar), in der die Ionen durch niederenergetische

Kollision mit N,-Molekiilen von den sie umgebenden neutralen Clustermolekiilen befreit
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Bermresheim [1992].

Abb. 9:
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werden. Anschliessend gelangen die Ionen in das eigentliche Massenspektrometer (10°-10°
bar). Dieses enthélt mehrere elektrische Fokussierlinsen und eine Quadrupoleinheit (Lange
der Stibe: 20 cm, Durchmesser: 5/8 Zoll). Die nach ihrer Masse selektierten Ionen werden
nach ihrem Durchlauf durch die Quadrupoleinheit von einem Elektronenmultiplier (Channel-
tron) detektiert und gemessen. Bei einer Ionenkonzentration von 10° cm?, einer Nachweis-
empfindlichkeit von 1 lon cm™ und einer Signalintegration von 1 min ergeben sich daraus
extrem niedrige Nachweisgrenzen, die im positiven Betriebsmodus bis in den sub-pptv-
Bereich und im negativen Modus sogar bis zu 1 part-per-quadrillion reichen (1 ppq = 10
oder 2.5 x 10* Molekiile cm™ bei Standarddruck und -temperatur, STP).

Zum Nachweis eines Probenmolekiils im elektrisch positiven Betriebsmodus, mit
H*«(H,0) als Reaktionsion, muss dessen Protonenaffinitit (PA) um mindestens 20 kJ/mol
iiber der von H,O (695 kJ/mol) liegen. Im negativen Modus muss das Target-Molekiil eine
hohere Elektronenaffinitit (oder Aziditat) als O, (42 kJ/mol) und O, (184 kJ/mol) besitzen.
DMS hat einen PA-Wert von 837 kJ/mol und kann daher als DMS+H" bei der Massenzahl
m/z = 63 gemessen werden. Eisele und Berresheim erzielten bei einer Signalintegration von
1 min eine Nachweisgrenze fiir DMS von 0.5 pptv. Bei atmosphérischen DMS-Levels < 100
pptv war jedoch die Produkt-Ionen-Ausbeute zu gering fiir eine direkte massenspektro-
metrische Messung. Dieses Problem resultierte aus der Interferenz durch Amine und andere
stickstoffhaltige Verbindungen in der Luft, die sehr hohe PA-Werte > 880 kJ/mol besitzen.
Liegen diese Verbindungen in geniigend hoher Konzentration in der Atmosphire vor, so
kénnen sie im Ionenreaktor mit DMS um die H*-Ionen konkurrieren. Eisele und Berresheim
lésten dieses Problem durch eine zeitliche Trennung von DMS und Stickstoffgasen mit hohen
PA-Werten in der durch das Messsystem stromenden Luftprobe. Dies wurde realisiert mit
Hilfe einer vorgeschalteten chromatographischen Trennsdule (2 m Teflonschlauch, 1/8"
Durchmesser, gefiillt mit Ultrabond 20 M), die isotherm (90°C) in einem GC betrieben wird
und deren Auslass direkt mit dem Ionenreaktor verbunden ist (Abb. 6, Kap. 3.1). Uber ein
Schaltventil wird in Abstinden von etwa 80 s eine (nicht konzentrierte!) 2-3 ml Luftprobe
auf die Trennsiule injiziert und mit Helium als Trégergas zum MS-System beftrdert. Abb.
10 zeigt das Ergebnis von Vergleichsmessungen zwischen der im letzten Abschnitt
besprochenen Goldwolle-GC/FPD-Technik und der hier beschriebenen GC-SUCU/MS-
Methode. Die Ergebnisse zeigten eine gute Ubereinstimmung.

Der PA-Wert von DMSO liegt im Vergleich zu DMS wesentlich hther (884 kJ/mol),
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Abb. 10: DMS-Vergleichsmessungen zwischen Goldadsorption/GC/FPD-Methode und
chemischer Ionisationsmassenspektrometrie auf Sapelo Island, Georgia (USA).
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MASS SPECTRUM OF CLEAN FLOW REACTCR
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Abb. 11a: Typisches Massenspektrum bei Hintergrundbedingungen im SI/CI/MS-System
mit hochreinem Stickstoff als Mantelgas (sheath gas flow); es treten lediglich
die Massen fiir H'+(H,0), mit n = 1, 2, 3 (m/z = 19, 37, 55) auf sowie
Spuren von NO* bei m/z = 30.
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Abb. 11b: Einzel-Quadrupol-Massenspektrum des Addukt-lTons DMSO,*NH,* (m/z =
112). Die Massen 18 (NH,*) und 35 (NH,*NH,*) resultieren aus der Ionisation
des zum Mantelgas zugemischten NH, [Berresheim et al., 1993b].
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(b) TANDEM MASS SPECTRUM
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Fragment-lonen-Spektrum von DMSO,*NH,*, aufgenommen mit einem
Tripel- Quadrupol-System; die Massen 18, 63 und 95 repriisentieren die Ionen
NH,*, DMS+H*, bzw. DMSO,*H".
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woraus sich eine bedeutend hohere Produkt-Ionenausbeute ergibt. Allerdings fiihrt der bei der
Reaktion mit H;O" auftretende hohe Energieiibertrag (AE = 189 kJ/mol) zu einem teilweisen
Zerfall sowie zu stérenden Nebenreaktionen des protonierten Produkt-Ions. Aus diesem
Grund wurde dem N,-Trigergas zur Stabilisierung der chemischen Ionisation NH, (PA = 853
kJ/mol) beigemischt (ca. 15 ppbv). Mit dieser Kombination erfolgt der Protoneniibertrag
zunichst auf NH, unter Bildung des Zwischenprodukts NH,*. Das so gebildete Ammonium-
ion reagiert anschliessend weiter mit DMSO zum Endprodukt DMSO+«H". Dieses stabile
Endprodukt ldsst sich dann gemdB seinem Masse/Ladungsverhéltnis m/z = 79 mit einer
Nachweisgrenze von 0.5 pptv messen (Signalintegration: 5 min) [Berresheim et al., 1993c].
Auch das (nahezu symmetrische) DMSO,-Molekiil (CH,(0),CH,) lasst sich mit dieser
Methode nachweisen, jedoch bildet sich hierbei nicht ein H*-Addukt, sondern NH,* lagert
sich als ganzes Ion an das DMSO,-Molekiil an. Es entsteht DMSO,*NH,* als stabiles
Produkt-Ion, das bei m/z = 112 gemessen wird [Berresheim et al., 1993b]. Um diese
Adduktbildung nachzuweisen, wurde mit einem Tripel-Quadrupol-System eine Fragmen-
tierung des gebildeten Produkt-Ions vorgenommen. In Abb. 11a ist ein fiir hochreines N,-Gas
typisches Hintergrund-Massenspektrum dargestellt. Abb. 11b zeigt ein mit Einzel-Quadrupol-
Anordnung aufgenommenes Spektrum des DMSO,*NH,* Addukt-Ions. Im Vergleich dazu ist
in Abb. 11c das mit dem Tripel-Quadrupol-System aufgenommene Fragment-Ionenspektro-
gramm dargestellt. Die Fragmente DMS+H"* (m/z = 63) und DMSO,*H" (m/z = 95) sowie
ein relativ geringer Anteil des nicht fragmentierten Ions sind in Abb. 1lc deutlich zu
erkennen. Abb. 12 zeigt atmosphérische Konzentrationen von DMSO und DMSO,, die mit
dem hier beschriebenen System am 23. Januar 1994 an der antarktischen Kiistenstation
Palmer Station, Anvers Island, gemessen wurden.

SO, lisst sich mit dem SI/CI/MS-Verfahren am empfindlichsten im negativen Modus als
SO, nachweisen. Hierzu wurde eine Messmethode entwickelt, die nachfolgend auch von
Amold und Mitarbeitern beschrieben und fiir SO,-Messungen in der oberen Troposphire und
unteren Stratosphire eingesetzt wurde [Mohler et al., 1992; Mdohler und Amold, 1992]. In
einer Photolysezelle, die eine Hg-Lampe enthilt (Abb. 9), wird aus den im Trigergas
vorhandenen O,-Molekiilen bei A = 184 nm O, erzeugt. Unter Beteiligung von CO,-Mole-
kiilen entsteht im Ionenreaktor das Endprodukt SO; nach folgendem Schema:
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Abb. 12:

4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24
Time, hr

SI/CI/MS-Messungen von DMSO (offene Quadrate) und DMSO, (Sterne) an
der antarktischen Kiistenstation "Palmer Station" (23. Januar, 1994). Die
Zeitauflosung fiir jede Einzelmessung betrug 30 Sekunden. Die hier
dargestellten Symbole reprisentieren jeweils ein 10-Minuten-Mittel aus diesen
Messungen.
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Abb. 13: Eichkurven des SI/CI/MS-Verfahrens fiir DMS, SO, und DMSO im unteren

pptv-Bereich. Jedes Symbol reprisentiert zwischen 8-20 Einzelmessungen. Die
ebenfalls angegebenen Standardfehler waren meist kleiner als die Grosse der
hier dargestellten Symbole.
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0,+0;,—-0,,+0, 9

O; + CO, = CO;y + 0, (10)
CO; + SO, = CO, + SOy (11)
SO, + 0, = SOy (12)

Die Reaktionen (9) - (11) sind exotherm und aus der Literatur bekannt. Reaktion (12) wurde
von Eisele und Berresheim [1992] postuliert und von Mohler und Arnold [1992] bestatigt.
Die Kalibrierung der einzelnen Messmethoden wurde mit Hilfe von Permeationsstandards
durchgefiihrt (Abb. 6, Kap. 3.1). Abb. 13 zeigt typische Eichkurven fir DMS, SO, und
DMSO im unteren part-per-trillion-Bereich.

Aus einer Modifikation des hier beschriebenen lonenreaktors entwickelten Eisele,
Berresheim und Mitarbeiter in den folgenden Jahren erstmalig ein Verfahren zur Kontinu-
ierlichen Messung von gasférmigem MSA(g) und H,SO,. Dabei werden aus Beimengungen
von HNO, im Triigergas NO; Ionen erzeugt, die mit den Probemolekiilen zu CH,SO;” bzw.
HSO, reagieren. Die Nachweisgrenzen liegen jeweils bei etwa 1 ppq (= 2.5 x 10* Molekiile
cm™). Eine Absoluteichung des Verfahrens ist im Prinzip nicht erforderlich, sondern lediglich
die Messung der relativen Konzentrationen von NO, und dem jeweiligen Produkt-Ion [Eisele
und Tanner, 1993]. Abb. 36 in Kap. 4.3.5 zeigt als Beispiel Ergebnisse der im April 1991 an
der Nordwestkiiste der USA durchgefiihrten Messungen, wobei neben H,SO, und MSA(g)
auch DMS, DMSO und andere Verbindungen simultan gemessen wurden [Berresheim et al.,
1993a).

Eine weitere auf diesen Entwicklungen aufbauende Modifikation des Verfahrens durch
Eisele und Tanner [1991] fiihrte schliesslich zu einer véllig neuen Methode, mit der erstmals
prizise lokale Messungen des Hydroxyl-Radikals (OH) in der Atmosphire mdglich wurden.
Diese Methode beruht auf der Titration von OH durch isotopisch schweres *SO, zu
Schwefelsdure. Die chemische Ionisation und nachfolgende Analyse erfolgen analog zu der
fiir natiirliches H,SO, verwendeten Methode. Bei einer Signalintegration von 5 min
ermdglicht diese Methode eine Nachweisgrenze von < 10° Molekiile OH cm”. Abb. 14 zeigt
erste Messergebnisse, die mit diesem weiterentwickelten System 1994 in der Antarktis
gewonnen wurden [Berresheim et al, 1995b; Kap. 4.3.6]. Berresheim und Mitarbeiter
entwickelten zwischen 1995-1996 eine verbesserte Version der SI/CI/MS-Apparatur am

Meteorologischen Observatorium Hohenpeissenberg. Prinzipskizzen dieser Apparatur und
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Abb. 15a:  Prinzipskizze der am Meteorologischen Observatorium Hohenpeissenberg

entwickelten Apparatur zur Messung von H,SO, und OH in der kontinentalen
Hintergrundatmosphire.
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Abb. 15b: Detaillierte Ansicht des Jonenreaktors und Darstellung der Reaktionsfolge und

des Messprinzips (dicke Pfeile: Proben- und Puffergasstrom, diinne Pfeile: o-
Strahlung und elektrische Feldlinien, gestrichelte Pfeile: Ionenstrom).
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Abb. 15c: Erste H,SO,-Messungen am Meteorologischen Observatorium Hohenpeissen-
berg. Aus den Messdaten wurden durch lokale Quellen (Kfz-Abgase,
Olfeuerung) verursachte Storsignale herausgefiltert.
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Ergebnisse von ersten lokalen H,SO,-Messungen sind in Abb. 15a, 15b und 15¢ dargestellt.
Im Rahmen des Global Atmosphere Watch (GAW) - Programms der WMO sollen mit die-
sem System erstmals langjihrige Messungen der tages- und jahreszeitlichen Anderungen der
H,S0O,- und OH-Konzentrationen in der kontinentalen Hintergrundatmosphire gemessen
werden. In Verbindung mit parallelen Messungen anderer reaktiver Spurengase (Kohlen-
wasserstoffe, NO,, SO,, O, u.a.) bietet dieses Messprogramm vielfdltige Moglichkeiten zu
einer kontinuierlichen Uberpriifung und Verbesserung von Modellbeschreibungen photo-
chemischer und aerosolbildender Prozesse in der Atmosphire.

Die Vorteile des hier beschriebenen SVCI/MS-Verfahrens bestehen vor allem in seiner
extremn hohen Empfindlichkeit und der nahezu verlust- und interferenzfreien kontinuierlichen
Messung unter realen atmosphéarischen Bedingungen. Insbesondere konnten hiermit erstmalig
die Konzentrationen schwerfliichtiger Spurengase wie DMSO, DMSO,, MSA(g) und H,SO,
in der Atmosphire erfasst und kontinuierlich verfolgt werden. Andere bisherige Anwen-
dungen (z.B. die Messung ungesittigter Kohlenwasserstoffe) demonstrierten die vielver-
sprechenden Moglichkeiten der SI/CI/MS-Technik und ermutigen zu weiteren Methoden-
entwicklungen fiir derzeit noch sc.hwicrig zu messende atmosphirische Spurenstoffe, z.B.

HNO,, NH, und HO,.

4. MESSUNGEN ATMOSPHARISCHER SCHWEFELVERBINDUNGEN UBER
NATURLICHEN QUELLGEBIETEN

4.1. Siiditalienische Vulkane

Bereits seit Beginn dieses Jahrhunderts war aus physikalisch-chemischen Unter-
suchungen von Magma- und Lavaproben bekannt, dass vulkanische Exhalationen neben
Wasserdampf und Kohlendioxid auch bedeutende Mengen an SO, und H,S enthalten [Brun,
1911; Jaggar, 1940; Heald et al., 1963]. Bis 1978 gab es jedoch noch keine direkten
Messungen vulkanischer H,S- und Sulfatemissionsraten, und nur wenige Daten iiber die SO,-
Quellstirken einzelner Vulkane waren bekannt. Diese beruhten entweder auf indirekten
Schitzungen oder Fernerkundungsmessungen [Stoiber und Jepsen, 1973]. Auch die chemische
Umwandlung vulkanischer Schwefelverbindungen wihrend ihrer Ausbreitung in der Atmo-

sphire war bis dahin noch weitgehend unerforscht.
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Im Rahmen von zwei Messkampagnen zum Vulkan Atna (Sizilien), die im September
1978 und Juni 1979 stattfanden, wurden erstmals parallel die Massenfliisse von SO,, H,S und
Sulfat sowie die Abbauraten dieser Verbindungen in einer vulkanischen Rauchfahne bestimmt
[Berresheim und Jaeschke, 1982; Jaeschke et al.,, 1982]. Zusitzlich wurde auch CO, als
Tracersubstanz gemessen. Die Kampagnen bestanden jeweils aus Bodenmessungen im Zen-
tralkratergebiet und Flugzeugmessungen in der Rauchfahne in verschiedenen Entfernungen
zum Quellgebiet. Ein einzelner Messflug zu den Vulkanen Stromboli und Vulcano fand im
Juni 1979 statt.

Die dabei eingesetzten Messverfahren sind in Tab. 5 zusammengestellt. Tab. 6 zeigt die
am Atnakrater und wihrend des Messflugs zum Stromboli und Vulcano ermittelten Werte.
Das Konzept der Flugzeugmessungen zur Ermittlung der Massenfliisse und Abbauraten der
einzelnen Schwefelverbindungen ist in Abb. 16 dargestelit. In verschiedenen Abstinden D
zum Krater wurden die einzelnen Schwefelverbindungen jeweils in einer Querschnittsflache
der Rauchfahne gemessen. Abb. 17 zeigt einige Beispiele fiir die mit der kontinuierlichen
Methode gemessenen zweidimensionalen SO,-Verteilungen. Aus der Mittelung der in den
einzelnen Gitterpunkten gemessenen Konzentrationen C(y,z) und deren Summation wurde fiir

die jeweilige Komponente ein Massenfluss ¢(D) berechnet:
oD) = E C,(y,z) AyAz u cos 6 (13)

Hierbei ist u die mittlere Windgeschwindigkeit und 6 der Winkel zwischen der durchflogenen
Querschnittsfliche und der mittleren Ausbreitungsrichtung der Rauchfahne. Aus den
kontinuierlichen SO,-Messungen resultierten etwa 20-40 Gitterpunkte pro Querschnittsfliche,
wihrend die diskontinuierlichen Messungen im allgemeinen eine Messung pro Flugniveau
lieferten. Mit Hilfe der Beziehung r = D/u liessen sich die einzelnen Massenfliisse als
Funktion der mittleren Transportzeit ¢ darstellen. Durch Extrapolation auf 1, = 0 mit Hilfe des

exponentiellen Ansatzes

¢(r) = o(t,) exp(-kr) (14)
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Tab. 5. Zusammenstellung der im Sept. 1978 und Juni 1979 eingesetzten Messverfahren

Komponente | Probenahme Analyse Nachweisgrenze | Ref. |
SO, kontinuierlich | Flammenphotometrie | 10 - 20 ppbv 1
(druckkorrigiert)

SO, Filter, Chemilumineszenz 70 pptv 2

150 /10 min
H,S Filter, Fluoreszenzldschung | 50 pptv 3

140 /10 min {
So.* Filter, Isotopenverdiinnung | 0.72 pg m™ 4

170 /10 min
CO, kontinuierlich | IR-Absorption A=+05ppmv |5

1: Berresheim [1980], 2: Jaeschke [1990, 1978]; Meixner und Jaeschke [1981],
3: Jaeschke [1990, 1978]; Natusch et al. [1972], 4: Klockow et al. [1976], 5: Schmitt [1976]

Tab. 6. Ergebnisse der Bodenmessungen im Zentralkratergebiet des Atna und der
Flugzeugmessungen am Stromboli und Vulcano [Berresheim u. Jaeschke, 1982]

NN = Hohe iiber Meeresniveau, D = Horizontaler Abstand zur Kraterregion
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Datum Standort SO,, H,S, so,r, | CO,, Vulkanische
ppmv | ppbv pg m® | ppmv | Aktivitat |
16.9.1978 | Kraterrand | 12 0.36 6070 ------- | posteruptiv |
19.6.1979 | Kraterrand | 7.5 79 4050 | 1078 préeruptiv
27 360 2723
16.6.1979 | Stromboli, | 0.012 0.3 20.6 —eeeen posteruptiv
930 m NN,
D =4.0km
16.6.1979 | Vulcano, | ------ 8.6 3.8  ——— extraeruptiv
250 m NN,
D=25km
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2ltAd]

Sept. 1978

SO~
S0,
0 T T 1 T ¥ .
0 0 60 t[min]
Transporttime
2[tsd]

0 0 ! ' 20 ' ' 60 t[min]

Transporttime

Abb. 18: SO,- und Sulfatmassenfliisse als Funktion der Transportzeit r. Symbole
reprasentieren die aus den Messungen resultierenden Massenfliisse, Linien die
entsprechenden Regressionskurven (SO,) bzw. Modellrechnungen (SO,%).
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wurde dann die jeweilige Quellstirke fiir SO, bestimmt. Abb. 18 zeigt die entsprechenden
Regressionskurven. Dabei wurde fiir die im September 1978 vorherrschenden nahezu wolken-
losen Bedingungen angenommen, dass k eine chemische Abbaukonstante pseudo-erster
Ordnung, k,, reprasentiert. Fiir den Fall der relativ bewolkten Bedingungen im Juni 1979
beinhaltet k(SO,) zusitzlich auch Verluste durch Absorption und nasse Deposition von SO,.
Verluste durch trockene Deposition waren wegen der vomehmlichen Ausbreitung der
Rauchfahne in der freien Troposphire vernachldssigbar. Fiir die Berechnung der Sulfat-
quellstirke wurden zunéchst jeweils Massenfliisse fiir den Gesamtschwefel (unter Vernach-

lassigung von H,S) ermittelt:
05s(D) = Dsoat) + 2/3 Gso4() (15)

Aus der Extrapolation dieser Werte auf r = 0 und anschliessender Differenzbildung zwischen
den Quellstirken fiir Gesamtschwefel und SO, ergab sich schliesslich die Sulfatquellstirke.
Die entsprechenden Ergebnisse fiir die einzelnen Quellstérken sind in Tab. 7 zusammen-

gefasst.

Tab. 7. Gemessene mittlere Schwefelquellstirken des Atna (t/d oder Tg/Tag)

l Datum Aktivitit SO, H,S SO.* zS
| Sept. 1978 | posteruptiv | 142 1-3 232 374
Juni 1979 | prderuptiv | 955 (max. 1600) | 6-10 182 1138

Da fiir den H,S-Massenfluss aufgrund der diskontinuierlichen Messungen nur relativ
wenige Daten ermittelt werden konnten, wurde in diesem Fall k, mit Hilfe der Tracer-
methode berechnet. Hierzu wurden die jeweils nach den Transportzeiten ¢, und ¢, gemessenen

Konzentrationen von H,S und des chemisch inerten CO, nach folgender Gleichung mit-

einander verkniipft:
((H,SV[CO,)),, / (H,SY[CO,)), = exp (-k 1) (16)

Durch diesen Ansatz wird die durch Diffusion bedingte Abnahme der H,S-Konzentration
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eliminiert. Unter Vernachléssigung physikalischer Abbauprozesse ergab sich daraus folgende
Reaktionskonstante erster Ordnung fiir den chemischen Abbau von H,S in der Rauchfahne:
k(H,S) = 2.1 x 10* 5. Aus diesem Wert liess sich folgem, dass H,S in einer vulkanischen
Rauchfahne um etwa eine Grissenordnung schneller oxidiert wird als zum Beispiel in der
natiirlichen Atmosphire iiber Feuchtgebieten [vgl. Jaeschke, 1990].

Fiir die SO,-Abbaurate folgte aus der gleichen Berechnung nach Gl. (16) ein Wert von
k(SO,) = 6.1 x 10* 5. Dieser Wert stimmte recht gut mit der aus den Daten von 1978
bestimmten Gesamtkonstanten k iiberein, die aus der Regression nach Gl. (14) folgte: K455 =
7.8 x 10* s'. Die Regression der 1979 gemessenen Daten ergab jedoch eine wesentlich
hthere Gesamtabbaukonstante: kg, = 10.0 x 10* 5", Der darin enthaltene Wert k (SO,), der
allein die chemische Oxidation von SO, in der Gas- und Fliissigphase kennzeichnet, wurde
wie folgt bestimmt. Unter Annahme einer Oxidation pseudo-erster Ordnung von SO, zu
Schwefelsiure bzw. Sulfat wurde nach Gl. (17) der Bruchteil B der nach der Transportzeit

t noch verbleibenden SO,-Konzentration berechnet:
B =1-[SO*]/([SO,] + [SO*]) (17)

Der Beitrag von H,S wurde hier wiederum vernachléssigt. Trdgt man B als Funktion von ¢

auf, so lasst sich gemiss dem Ansatz
dB/dr = -k, B (18)

die Abbaukonstante k, bestimmen. Daraus folgten fiir k(SO,) die Werte: 5.0 x 10* 5™ (1978)
und 1.7 x 10* s (1979). Die fiir September 1978 ermittelten Werte lagen somit im Bereich
5.0 - 7.8 x 10* s und damit deutlich héher als die fiir Juni 1979 berechnete chemische
Abbaukonstante fiir SO,. Dies zeigen auch die fiir SO,” berechneten Massenflusskurven in
Abb. 18, bei denen zusitzlich zum physikalischen Abbau auch die Neubildung von Sulfat
durch Oxidation von SO, in der Rauchfahne beriicksichtigt wurde [Berresheim, 1980;
Jaeschke et al., 1982). Die im Juni 1979 niedrigere SO,-Oxidationsrate ldsst sich damit
erkliren, dass die Quellstirke des Atna wihrend des letzteren Zeitraums relativ hoch war
(Tab. 7) und dies moglicherweise die Konzentrationen von Oxidantien und damit den

chemischen Abbau von SO, in der Rauchfahne stark limitierte. Wie die Ergebnisse in Tab.
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Abb. 19: Breitenverteilung biogener Schwefelfliisse iiber Nordamerika [Adams et al.,
1981].

TABLE 8. Summary of Sulfur Species Concentrations (in ppt) in the Atmosphere Over the
Amazon Basin in the Dry and Wet Seasons

Ground Level Boundary Layer Free Troposphere
Species Dry Wet Dry Wet Dry Wet
H,S 30 % 12 — -—_ 47 = 21 — 7177
21) (6 3)
MeSH 5764 — 09=13 — <0.5 —
(35) (50)
DMS 16 = 10 16 = 10 9.1 £6.7 7.2x3.1 1.1 =08 0.9 0.5
(35) (99) (60) (63) . (23) €2
S0, —_— — 27 =10 24 * 14 18 =16 158
(24) (13) (15) (12)
Sulfate 118 = 119* 67 = 7 129 = 50 76 = 56 16 =7 11 x4

(aerosol) (11) (31) (30) (14) (19) (13)
MSA — — 59x1.8 <22 *1.2¢% 1.4 %207 —

Values in parentheses are number of samples.

*From Artaxo et al. [1988].

tFrom Artaxo et al. [this issue]. No standard deviation given in original source.
$Upper limit. Values were below detection limit (about 0.6 ppt) on nine of 16 flights.
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7 zeigen, stiegen die SO,- und H,S-Emissionsraten des Atna von der posteruptiven Phase im
September 1978 bis zur praeruptiven Phase im Juni 1979 um eine Grossenordnung an,
wihrend die Sulfatquellstirke nahezu konstant blieb. Im August 1979 brach der Atna in einer
heftigen Eruption aus. Diese Ergebnisse sowie deren Vergleich mit den in den Rauchfahnen
des Stromboli und Vulcano gemessenen Konzentrationen (Tab. 6) zeigten deutlich die durch
die jeweilige Aktivitdt eines Vulkans bedingten Unterschiede in der Quellstirke und der
chemischen Zusammensetzung seiner Exhalationen. Der extraeruptive, nur durch Fumarolen
titige Vulcano emittiert H,S als dominantes Schwefelgas. Berresheim und Jaeschke [1982]
schitzten seine H,S-Quellstirke auf etwa 10 Tg/Tag, wihrend der entsprechende Wert fiir den
aktiven Stromboli wesentlich geringer liegen diirfte. Fernerkundungsmessungen der SO,-
Quellstirke des Atna wihrend nicht-eruptiver Phasen [Malinconico, 1979; Zettwoog und
Haulet, 1978; Haulet et al., 1977] ergaben Werte zwischen 500-5000 Tg/Tag. Diese lagen
zum Teil deutlich héher als die in Tab. 7 aufgefiihrten Ergebnisse, was moglicherweise auf
positive Interferenzen durch Vulkanstaub bei den Fernerkundungsmessungen zurlickzufiihren

ist und den Wert von direkten Probenahmen in vulkanischen Rauchfahnen unterstreicht.

4.2. Kontinentale Biotope

Bis etwa 1979 konzentrierten sich Untersuchungen zur Schwefelquellstarke kontinentaler
Okosysteme fast ausschliesslich auf H,S [z.B. Jaeschke et al., 1978; Delmas et al., 1980].
Adams et al. [1981] fiihrten erstmals parallele Messungen biogener Emissionen der
Schwefelkomponenten H,S, DMS, OCS, CS,, MeSH und DMDS aus B&den durch. Das
Messgebiet erstreckte sich fast iiber den gesamten &stlichen Teil Nordamerikas zwischen
47°N und 27°N. Von einigen Ausnahmen abgesehen emittierten nahezu alle in diesem Gebiet
untersuchten Bodenarten H,S als dominantes Schwefelgas, wobei die jeweiligen Quellstirken
um mehrere Grossenordnungen variierten. Aus einer statistischen Mittelung ihrer Daten
stellten Adams et al. [1981] eine exponentielle Temperaturabhdngigkeit der biogenen
Schwefelquellstirke von Béden fest (Abb. 19). Sie extrapolierten ihr Ergebnis auf équatoriale
und héhere Breiten sowie auf andere Kontinente und berechneten daraus eine globale
Quellstirke von 64 Tg S/Jahr fiir biogene kontinentale Schwefelemissionen. Dieser Wert war
deutlich hoher als die nachfolgend von Andreae und Raemdonck [1983] geschitzte DMS-
Quellstirke der Ozeane (40+20 Tg S/Jahr). Aufgrund dieser beiden Schatzungen wire die
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Summe aller natiirlichen Schwefelemissionen etwa vergleichbar mit der globalen anthropo-
genen Schwefelquellstirke. Jedoch war die von Adams et al. [1981] vorgenommene Extra-
polation im Hinblick auf die hohe Variabilitit biogener Schwefelquellstirken und die
unterschiedliche Verteilung von Bodentypen in anderen Breitengraden und Kontinenten sehr
problematisch. Insbesondere die extrem hohen Schitzwerte fiir tropische Breiten erforderten
eine experimentelle Uberpriifung.

Ein weiteres, bis dahin wenig erforschtes Problem war die Rolle von Carbonylsulfid
(OCS) als Quelle fiir die stratosphérische Sulfatschicht (s. Abb. 1, 2 und Kap. 7.4). Wie
bereits erwdhnt (Kap. 1.1, 2.3), ist OCS relativ inert und nur gering wasserloslich.
Atmosphirisches OCS bildet daher das grosste natiirliche Schwefelreservoir in der Tropo-
sphire. Jedoch sind natiirliche und vor allem anthropogene OCS-Quellen bis heute nur
unvollstindig bekannt und quantifiziert [s. z.B. Pos und Berresheim, 1993). Hofmann und
Rosen [1980] wiesen erstmals darauf hin, dass neben vulkanischen Eruptionen auch
anthropogene OCS-Emissionen einen potentiell bedeutenden Einfluss auf die stratosphérische
Sulfatschicht und damit auf das globale Klima haben. Andererseits entdeckte man gegen
Mitte der 80er Jahre in Laborversuchen, dass spezifische Pflanzenarten OCS aufnehmen und
dhnlich wie CO, enzymatisch verarbeiten [Brown und Bell, 1986; Goldan et al., 1988; Fall
et al,, 1988; Kesselmeier, 1992]. Bingemer et al. [1990] fanden im Méarz/April 1987 bei
Schiffsmessungen iiber dem Atlantik zwischen 37°S und 51°N eine deutliche Zunahme der
OCS-Levels in der Nordhemisphire. Als mégliche Ursachen hierfiir vermuteten sie einerseits
anthropogene OCS- und CS,-Emissionen in der Nordhemisphire, wiesen aber auch auf die
alternative Moglichkeit einer saisonal verstirkten OCS-Aufnahme durch Pflanzen in der
Sommer(Siid-)hemisphdre hin. Um die potentielle Bedeutung der Vegetation als Senke fiir
OCS besser abzuschitzen, insbesondere im Hinblick auf die damit verbundene Kompensation
anthropogener OCS- und CS,-Emissionen, wurden Feldmessungen der OCS-Aufnahme durch
Pflanzen unter realen atmosphérischen Bedingungen ben&tigt. Insbesondere waren noch keine

entsprechenden Messungen an Baumen durchgefiihrt worden.

4.2.1. Amazonasgebiet

Andreae und Andreae [1988] untersuchten erstmals die Konzentrationen und Quell-
starken von DMS und MeSH in einem tropischen Regenwald wiahrend der Trockenzeit (Ama-
zonasgebiet, Jul/August 1985). Mit Hilfe der Goldwoll-Methode konnten sie auch einige



H,S-Messungen durchfiihren. Diese vorlaufigen Messungen deuteten bereits an, dass bisherige
Schitzungen der biogenen Schwefelquellstdrke tropischer Vegetationszonen wesentlich zu
hoch lagen. Die Autoren berechneten aus ihren Daten eine Quellstirke von 3 nmol m™ min”,
mehr als 40 mal niedriger als der von Adams et al. [1981] fiir tropische Breiten geschitzte
Wert.

Im April/Mai 1987 fiihrten Andreae, Berresheim und Mitarbeiter im Rahmen des NASA
Amazon Boundary Layer Experiments (ABLE 2B) ein noch umfangreicheres Messprogramm
iiber dem Amazonasgebiet wiahrend der tropischen Regenzeit durch [Andreae et al., 1990a;
1990b; Talbot et al., 1990]. Wahrend insgesamt 22 Flugzeug- und téglichen Bodenmessungen
wurden die Konzentrationen der Schwefelgase H,S, DMS, MeSH und SO, sowie von MSA,
Sulfat und anderen ionischen Komponenten in Regen- und Aerosolproben bestimmt. Die
Ergebnisse der Gas- und Aerosolanalysen sind statistisch in Tab. 8 zusammengefasst. Zum
Vergleich enthilt Tab. 8 auch die von Andreae und Andreae [1988] wiahrend der Trockenzeit
gemessenen Konzentrationen. Die DMS-Daten zeigten keinen signifikanten Jahresgang. Das
um eine Grossenordnung dominante, vom Gesamtsystem (Boden + Vegetation) emittierte
Schwefelgas war H,S. Fiir H,S, DMS und MeSH wurden jeweils Gesamtemissionsraten von
1.1, 0.2 und 0.1 nmol m™ min™' ermittelt. Die Vegetation im Baumkronenbereich trug dazu
etwa 90%, Bodenemissionen dagegen nur etwa 10% bei. Fiir das Jahresmittel schitzten
Andreae et al. [1990a] einen Gesamtschwefelfluss von 2+1 nmol m? min' fiir das
Amazonasgebiet. Aus einer Extrapolation ihrer Ergebnisse schlossen sie, dass tropische
Regenwilder aufgrund ihrer begrenzten Flache und der relativ niedrigen Schwefelemissionen
insgesamt nur etwa 1% zur globalen biogenen Schwefelquellstirke beitragen. Dies konnte
durch nachfolgende Messungen iiber dem afrikanischen Regenwald bestitigt werden [Binge-
mer et al., 1992].

4.2.2. Feuchtgebiete im Siidosten der USA

Die in den beiden letzten Abschnitten beschriebene Studie von Adams et al. [1981] hatte
gezeigt, dass biogene Schwefelemissionen in den USA siidlich von etwa 33°N Breite expo-
nentiell zunehmen (Abb. 19). Die Ergebnisse liessen jedoch keinen Vergleich mit ent-
sprechenden regionalen und durch Wind herantransportierten anthropogenen Schwefel-
emissionen in diesem Gebiet zu. Es wurden keine Konzentrationsmessungen der einzelnen

Schwefelverbindungen in der (freien) Gasphase iiber den am Boden aufliegenden Mess-
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Abb. 20: Lage von Sapelo Island vor der Kiiste von Georgia und Standort des
Messturms (30 m hoch), an dem die DMS- und Aerosolmessungen durch-

gefiihrt wurden.

Tabie 9 Overview of measurement locations and measured compounds

Date Location Ecosystem  Major compounds measured
21 Mar. 1989 Sapelo Island, GA. CW, SM DMS (118), SO, (42),
-13 Apr. 1989 31°24'N, 81°17'W major ions (43)
4 Apr. 19%0- Sapelo Island, GA CW, SM DMS (79), SO, (57), H,S (15)
3 May 1990 COS (11), CS, (12),
major ions (57)
10 Aug. 1989 Atchafalaya Basin, swW DMS (4), SO, (1), H,S (3),
Thibodaux, LA, COS (1), Cs,; (1)
29°45'N, 90°52'W major ions (1)
15 Aug. 1989 Rockefeller FM DMS (4), SO, (1), H,S (5),
Wildlife Refuge, LA, COS (3), G5, (3),
29°43'N, 92°51'W major ions (1)
23 Aug. 1989 Cocodrie, LA, SM DMS (3), SO, (1), H,S (4),
29°14'N, 90°40'W COS (3), G5, (1),
major ions (1)
25 Aug 1989 Caillou Bay, cwW DMS (3), 80, (1)
Gulf of Mexico, LA, major ions (1)
29°08'N, 90°57'W

Numbers in parentheses are numbers of samples per species.
Abbreviations: coastal waters (CW), saltwater marsh (SM), brackish/freshwater marsh (FM), swamp

(SW).

Major ions include nss-50,, MSA, Na*, NH] and NOjJ.
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dargestellt.
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Tab. 10: Chemische Komponenten im Regenwasser

100 MSA/ NHZ2/

Sample Date Local time SO~ nss-50, MSA NO; NH; nss-SO, nss-50, H* pH
589 (1989)

1 22 Mar. 1840-2135 66.62 51.62 039 4862 11.85 0.75 023 363.08 Ja44
2 22-23 Mar. 21550705 21.76 1497 0.11 18.30 8.44 073 0.56 57.54 424
3 23 Mar. 07051055 18.88 14.82 0.20 14.57 9.00 1.33 0.61 5248 428
4 23 Mar. 1510-1635 10.74 884 011 14.35 3.89 1.19 0.44 42.66 437
5 30 Mar. 1300-1615 11.43 883 0.08 14.85 1.18 091 0.13 54.95 4.26
[ 4=5 Apr. 2200-0410 2629 24.13 032 3288 21.18 1.33 0.88 63.10 420
7 7 Apr. 1030-1145 30.86 29.10 007 2462 2178 025 0.95 85.11 407
E 9-10 Apr. 2044-0320 10.10 845 0.07 14.37 574 0.88 0.68 3548 445
9 10 Apr. 1216-1410 16.33 15.01 008 2749 2926 0.55 1.95 46.77 433
10 10 Apr. 1825-1928 16.59 1537 0.17 1501 24.40 1.10 1.59 4898 431
11 11 Apr. 0945-1325 2217 21.68 0.00 18.77 2847 0.00 1.31 64.57 4.19
590 (1950)

1 9 Apr. 1830-2000  70.80 55.16 032 5060 — 0.58 - 93.33 403
2 19 Apr. 1400-1610  54.05 38.15 054 2240 — 1.42 —_ 71.62 4.11
3 28 Apr. 1150-1630 12.30 7.39 004 4820 _— 0.54 — 79.43 4.10
SM (1989)

1 23 Aug. 0950-1015  9.75 5.23 016 833 6.39 3.06 1.22 041 6.39
2 23 Aug. 1215-1300 150 208 0.09 486 1.71 433 0.82 1.58 5.80

589, S90 and SM are explained in Table § _
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kammem, im Aerosol oder im Niederschlag durchgefiihrt. Nriagu et al. [1987] wiesen
erstmals darauf hin, dass die Deposition anthropogenen Sulfats in natiirlichen schwefel-
konsumierenden und schwefelproduzierenden Biotopen zu einer regionalen Verstarkung der
Emission reduzierter Schwefelverbindungen fiihren kann. Dieser sich iiber die assimilative
und dissimilative Sulfatreduktion fortpflanzende biogeochemische Kreislauf konnte nach
Nriagu et al. [1987] eine zunehmende Versauerung des Niederschlags in der betreffenden
Region bewirken, insbesondere da die freigesetzten reduzierten Verbindungen eine relativ
lange Verweilzeit in der Atmosphire haben und sich daher vor ihrer Oxidation zu Schwefel-
sdure iiber grosse Flichen ausbreiten kénnen.

Basierend auf diesen Uberlegungen fiihrte Berresheim [1993] erstmals jahreszeitliche
Messungen der Verteilung anthropogener und biogener Schwefelverbindungen iiber ver-
schiedenen Feuchtbiotopen im Siidosten der USA durch. Die Messungen konzentrierten sich
hauptsichlich auf die Kiistenregion von Georgia (Abb. 20), jedoch wurden auch in Louisiana
stichprobenartige Messungen iiber dem Kiistenwatt, iiber Salz- und Siisswassermooren und
iiber einem Sumpfgebiet im Inland durchgefiihrt (Tab. 9). In jeder Messregion wurden
parallel die atmosphirischen Konzentrationen von DMS, H,S, SO,, OCS, und CS, in der
Gasphase sowie von Sulfat, MSA und anderen ionischen Verbindungen im Aerosol bestimmt.
Zusitzlich wurden auch Regenproben gesammelt und analysiert. Die Komponenten DMS,
H,S, OCS und CS, wurden mittels kryogener bzw. Goldwoll-Probenahme und Analyse durch
GC/FPD gemessen. Die Konzentrationen von SO, und der ionischen Verbindungen wurden
mittels Filterprobenahme und IC-Analyse bestimmt. Die Ergebnisse sind in Abb. 21 und in
Tab. 10 dargestelit.

Uber der Insel Sapelo war die DMS-Mediankonzentration im spiten Frithjahr 1990
wesentlich hoher (92 pptv) als im Vorjahr (18 pptv). Dies konnte auf ein verstirktes
Phytoplanktonwachstum in den Kiistengewissern zuriickgefithrt werden, das sich vor der
Kiiste Georgias oft erst im April/Mai ausbildet (vgl. Kap. 5.3). DMS war das dominante
reduzierte Schwefelgas iiber dem Kiistenwatt und iiber Salzwassermooren, H,S dominierte
iber Sumpf- und Siisswassermoorgebieten. Sehr hohe Konzentrationen aller reduzierten
Schwefelkomponenten (H,S, DMS, OCS und CS,) wurden iiber einem Salzwassermoor bei
hohen Lufttemperaturen (31°C) gemessen. Diese Beobachtung stand im Einklang mit dem
bereits von Adams et al. [1981] beobachteten Zusammenhang zwischen Bodentemperatur und

Schwefelemissionsrate. Zusitzlich konnte Berresheim [1993] am gleichen Messort eine
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signifikante Erhéhung der einzelnen Schwefelgaskonzentrationen wihrend eines einsetzenden
Niederschlags feststellen. Er wies damit nach, dass der "Verdringungseffekt”, den
eindringendes Regenwasser auf die in den Bodenporen vorhandenen Gasbladschen ausiibt, zu
einem betrichtlichen Anstieg der biogenen Schwefelquellstdrke fiihren kann.

Aufgrund seiner Messungen schitzte Berresheim [1993] die relativen Beitrdge biogener
und nicht-biogener Emissionen zum atmospharischen Sulfathaushalt iiber den untersuchten
Messgebieten. Er analysierte dazu entsprechende Radiosondendaten und Luftmassen-
trajektorien sowie Korrelationen zwischen den Aerosol- und Regeninhaltsstoffen Nitrat,
Ammonium und Nicht-Seasalz-Sulfat (NSS). Ausserdem nahm er fiir die unbelastete ozeani-
sche Grenzschicht mittlerer und subtropischer Breiten ein typisches molares Konzentrations-
verhiltnis MSA(p)/NSS von 0.07 [Saltzman et al., 1983; s. Kap. 2.4] an. Er fand, dass
Seesalz im Mittel nur 10% zum Sulfatgehalt iiber den untersuchten Messgebieten beitrug. Die
von Berresheim [1993] berechneten relativen Beitréige biogener und nicht-biogener Quellen
sowie die spezifischen Beitrdge einzelner biogener Schwefelverbindungen zur atmo-
sphirischen NSS-Konzentration sind in Abb. 22 dargestelit. Insgesamt spielten biogene
Schwefelemissionen in allen untersuchten Regionen eine nur untergeordnete Rolle im
Vergleich zu anthropogen produziertem SO, und Sulfat. Der biogene Beitrag zu atmo-
sphérischen NSS-Konzentrationen variierte zwischen 15-50%. Die Aziditat des Niederschlags
an der Kiiste von Georgia war wesentlich héher (pH 4.1) als iiber den Salzwassermoor-
gebieten im siidlichen Louisiana (pH 6.0). Schwefelséure und Salpetersdure trugen hierzu
etwa im Verhaltnis 2:1 bei. Die Ergebnisse zeigten weiterhin, dass die Siidostkiiste der USA
nicht nur durch regionale anthropogene Quellen (Papiermiihlen, Raffinerien), sondern im
Frithjahr und Sommer auch durch den Transport von kontinentalem Sulfataerosol aus Afrika

und Europa in bedeutendem Masse beeinflusst wird.

4.2.3. Subtropischer Nadelwald

Vertikale Konzentrationsprofile von OCS und CS, in und iiber einem Waldgebiet
wurden erstmals im August/September 1990 von Berresheim und Vulcan [1992] gemessen.
Hauptziel dieser Studie war die Uberpriifung, ob héhere Pflanzen wie Baume eine signi-
fikante Senke fiir atmosphérisches OCS darstellen. Die Messungen wurden in einem Fichten-
wald (loblolly pine) im Siiden Georgias an einem 33 m hohen Messturm durchgefiihrt. Die

Baumkronen lagen in Hohen zwischen 12-23 m. Die dem Standort nichstgelegene anthropo-

71



gene Schwefelquelle (Kohlekraftwerk) war etwa 40 km entfernt. Es wurden in verschiedenen
Hohen kryogene Proben genommen, wobei diese im Kronenbereich direkt neben den Baum-
zweigen und -nadeln gesammelt wurden. Die Lufttemperatur war relativ hoch mit Maximal-
werten um 30°C am spiten Nachmittag. Bodenozonwerte lagen tagsiiber bei 50-70 ppbv und
nachts bei <10 ppbv. Es bildete sich nachts oft eine starke Inversion iiber der Baumkrone
aus. Die Messergebnisse sind in Abb. 23 dargestellt.

Die zwischen Baumkrone und der dariiber liegenden Luftschicht gemessenen Konzen-
trationsgradienten deuteten auf eine Nettoemission von OCS durch die Béume hin. Die CS,-
Profile waren meist wenig ausgeprégt. Jedoch wurde an einem Tag (Abb. 23b) sowohl fiir
CS, als auch OCS eine deutliche Zunahme der Konzentrationen im Zusammenhang mit
einem Temperaturanstieg von 26°C auf 32°C verzeichnet. Die entsprechenden Profile
deuteten auf eine morgendliche Emission von OCS aus dem Waldboden und eine Netto-
emission von OCS und CS, von den Bdumen am Nachmittag. Nur in einem Fall wurde eine
Zunahme der OCS-Konzentration oberhalb der Baumkrone beobachtet (Abb. 23c). Dieses
Profil wurde nachts bei Nebelbedingungen unterhalb einer Inversion gemessen. Es ist
moglich, dass OCS unter diesen Bedingungen durch Fliissigphasenreaktionen in Nebel-
tropfchen gebildet und freigesetzt wurde [Belviso et al., 1987]. Insgesamt widersprachen die
von Berresheim und Vulcan [1992] gemessenen Profile der bis zu dieser Zeit vorherr-
schenden Meinung, dass Pflanzen eine generelle Senke fiir atmosphirisches OCS darstellen.
Die Autoren wiesen darauf hin, dass Pflanzen einen sogenannten Kompensationspunkt
besitzen konnen, an dem sie je nach den &dusseren Bedingungen (Feuchtigkeit, Temperatur,
Stress durch Luftverschmutzung, etc.) zwischen der Nettoaufnahme und Nettoabgabe von
OCS und anderen atmospharischen Spurengasen wechseln. Dies wurde auch von anderen
Arbeitsgruppen in nachfolgenden Experimenten bestétigt [Bartell et al., 1993; Kesselmeier,
1992]. Aufgrund ihrer Ergebnisse betonten Berresheim und Vulcan [1992], dass weitere
Forschungen zum Metabolismus von OCS in Pflanzen sowie weitere Feldmessungen erforder-
lich sind, um die relative Bedeutung der Vegetation als Senke fiir atmosphirisches OCS

realistisch abzuschitzen.
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4.3. Marine Atmosphére

In den frithen 80er Jahren identifizierten Andreae und Mitarbeiter in einer Reihe von
Veréffentlichungen die ozeanische DMS-Emission als bedeutendste Quelle fiir biogenen
Schwefel in der Atmosphére [Barnard et al., 1982; Andreae und Raemdonck, 1983; Andreae
et al., 1985; Andreae, 1986). Als Hauptquelle fir DMS wurde die assimilative Sulfat-
reduktion durch bestimmte Phytoplanktonarten, insbesondere Phaeocystis pouchetii, erkannt
[Andreae et al., 1983; s.a. Liss et al., 1993; Biirgermeister et al., 1990]. Die Autoren konnten
aufgrund zahlreicher Schiffsmessungen bestitigen, dass Ozeane eine grossrdumige Quelle fiir
DMS darstellen. Allerdings sind die dafiir verantwortlichen Planktonspezies im Oberfléchen-
wasser sehr inhomogen verteilt. In eutrophen Gewassern mit hohem Néahrstoffgehalt kann es
bei intensiver Sonneneinstrahlung zu einem starken Populationswachstum kommen ("bloom-
ing"), bei dem hohe DMS-Mengen freigesetzt werden. Dies ereignet sich vor allem im
Friihjahr in Kiistengewdssern oder in tropischen Regionen in Verbindung mit aufsteigendem
Tiefenwasser ("upwelling”). Auch im Herbst kann die DMS-Quellstirke ein (Sekundér-)
Maximum erreichen, wenn das Plankton abstirbt ("senescence") und die Zellen beim
Aufbrechen hohe Mengen an DMS oder dessen Vorldufersubstanz, Dimethylsulfonium-
propionat (DMSP), freisetzen [Liss et al., 1993].

Durch Extrapolation ihrer Messergebnisse gelangten Andreae und Mitarbeiter zu einer
ersten Schitzung der globalen ozeanischen DMS-Quellstirke von 40+20 Tg S/Jahr. Die
meisten Messungen, auf denen ihre Abschitzung beruhte, waren in tropischen und sub-
tropischen Breiten durchgefiihrt worden, wo aus den hier genannten Griinden meist
wesentlich hhere DMS-Fliisse beobachtet wurden als in mittleren Breitengraden. Es lagen
bei dieser Abschitzung auch noch keine entsprechenden Messungen aus dem Winterquartal
vor, fiir das aufgrund der biologischen Dynamik des Phytoplanktons nur minimale DMS-
Fliisse zu erwarten waren. Die Abschitzung von Andreae und Mitarbeitern war somit noch
relativ unsicher.

Dennoch stellte sich bereits die Frage nach der moglichen Bedeutung einer derart hohen
Quellstirke fiir die Sulfat- und Wolkenbildung in der marinen Atmosphdre. Zu einem
besseren Verstindnis der damit verbundenen Prozesse waren detaillierte Feldmessungen
notwendig, die mindestens folgende Parameter erfassen sollten: 1. Konzentrationsverteilung

und Emissionsrate von DMS in mittleren Breiten, 2. jahreszeitliche Anderung der DMS-
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Konzentration und -quellstirke und 3. simultane atmospharische Konzentrationsverteilung von
DMS und DMS-Oxidationsprodukten einschliesslich deren Vertikalverteilung. Es bestand
daher ein grosser Bedarf an weiteren Schiffsmessungen, die sich auf eine geographisch
umfangreiche Erfassung von Massenfliissen, Jahresgingen sowie auf die atmosphérische
Chemie von DMS konzentrieren sollten. Weiterhin sollten Flugzeugmessungen Aufschliisse
iiber den grossraumigen Transport und die chemische Umwandlung von DMS in der mittle-

ren und oberen marinen Troposphire liefern.

4.3.1. Nordatlantik

Berresheim et al. [1991] fiihrten zwischen September 1985 und September 1986
erstmals systematische Messungen zum Jahresgang der DMS-Konzentration im Seewasser
und in der marinen Atmosphire durch. Diese Messungen fanden im Rahmen von 4 Schiffs-
expeditionen iiber dem westlichen Nordatlantik statt (Abb. 24). Neben den gasformigen
Verbindungen DMS und SO, umfasste das Messprogramm zusitzlich die Aerosolkomponen-
ten MSA(p), NSS, sowie NH,*, NOy, Na*, CI' und Russ. Abb. 25 zeigt die Ergebnisse fiir die
einzelnen Schwefelkomponenten. Um die DMS-Quellstirke ermitteln zu konnen, wurden auch
DMS-Konzentrationen im Oberflichenwasser gemessen. Die DMS-Daten sind in Tab. 11
statistisch zusammengefasst. Anfang September 1986 dominierten im Messgebiet noch
sommerliche Bedingungen. Die Daten umfassen daher alle vier Jahreszeiten und insbesondere
auch erste Messungen im Winter.

Die wichtigsten Ergebnisse kdnnen wie folgt zusammengefasst werden:

1. Allgemein zeigten die DMS-Konzentrationen im Oberflichenwasser einen kontinuier-
lichen Anstieg zwischen Winter und Spitsommer/Herbst. Diese Zunahme verlief moderater
in Kiistengewassern (Faktor 1.7) und ausgeprégter in offenen Ozeangew&ssern (Faktor 2.9;
Golfstrom, Sargassomeer). Die jahreszeitliche Amplitude der DMS-Konzentration im offenen
Ozean war entsprechend hoher als in Kiistengewzssern. Im Jahresmittel waren die DMS-
Konzentrationen in Kiistengew#ssern mit denen im offenen Ozeanwasser vergleichbar.

2. Atmosphirische DMS-Konzentrationen waren sehr stark abhéngig vom Mischungs-
grad zwischen marinen und kontinentalen, von Nordamerika stammenden Luftmassen. Insbe-
sondere im Apri/Mai 1986 wurden in anthropogen belasteter Luft sehr niedrige Werte
gemessen mit Ausnahme einer kurzen Episode (27./28. April), in der Advektion mariner Luft

vom offenen Ozean dominierte. Fiir atmosphirische DMS-Konzentrationen konnte daher kein
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Tablel 1 .Statistical summary of DMS data from cruises I-1V'; concentration units are nmolfl for DMS
(sea) and pptv for DMS (air)

COASTAL SHELF® OPEN OCEAN
Concentration MNumber of Concentration Number of

Compound Cruise Season Median Mean range samples Median Mean range samples
DMS (sea) [I** fall kX 35 33-36 2 24 25 1.2-43 6

11 winter 1.8 21 0.1-6.5 g1 0.6 o7 0.1-25 141

I spring 1.7 19 0.3-66 67 24 27 1.0-55 47

IV*=* fall 28 34 1.3-83 7 4.4 4.1 1.8-83 50
DMS (air) I** fall 356.6 403 17.1-819 13 44,4 423 4,0-105.5 27

Il winter 2115 2039 64.0-363.0 10 26.2 27.9 10.2-44.1 13

I spring 32 5.9 <0.3-30.9 74 6.5 16.4 0.4-94.4 65

v fall 16.5 23.1 1.3-89.2 32 303 454 <0.3-201.1 51

* Average extension of coastal shelf from eastern US shoreline: ca. 150 km.
** Bahamas coast data not included (mean values: 2.6 nmol/l, 21.5 pptv, respectively).
*** Estuary data for DMS (sea) published by Iverson et al. (1989) are not included.

Table 12Cualculation of seasonal DMS fluxes from the Western North Atlantic Ocean

COASTAL SHELF OPEN OCEAN
Cruise Season T (sea) D DMS fux u T (s2a) D DMS flux
(ms~') (°C) (10~*em~3s~') (umolm~*d~') (ms~') (*C) (10 3em~?s~!') (umolm=2d-")
1* fall 4.4 26.6 1.14 3] 8.7 268 1.14 100
I1 winter 8.5 245 1.09 716 6.0 238 1.06 1.3
Il spring 7.1 100 0.71 3.1 s1 215 1.00 34
v fall 39 270 1.16 22 4.5 29.0 1.22 4.7

* Bahamas coast data not included (mean DMS flux in fall: 2.7 gmol m~2d '),
The symbols u, T (sea), and D denote mean wind speed, mean surface seawater temperature, and mean molecular diffusivity
of DMS in scawater, respectively.
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jahreszeitlicher Trend und keine allgemeine Kormelation mit DMS-Konzentrationen im
Oberflachenwasser festgestellt werden. Allerdings wurden die hochsten Werte im Februar
iiber bestimmten Kiistengewdssern gemessen, in denen die Primérproduktion bereits ein
Maximum erreicht hatte.

3. Tab. 12 zeigt die fiir jede Messperiode berechneten DMS-Massenfliisse. (Die
Berechnung der DMS-Quellstirke mit Hilfe der hier aufgefiihrten Parameter wird in Kap. 5.2
ausfiihrlich beschrieben). Die Ergebnisse wurden im wesentlichen bestimmt durch die jeweils
vorherrschende DMS-Konzentration im Oberflachenwasser und die Windgeschwindigkeit in
Meereshohe. Uber dem offenen Ozean zeigte sich eine Zunahme der DMS-Quellstirke vom
Winter bis zum Spétsommer/Herbst. Als Jahresmittel berechneten Berresheim et al. [1991]
fiir die hier untersuchte Region zwischen U.S.-Kiiste und den Linien 30°N und 60°W eine
DMS-Quellstirke von mindestens 3.4 pmol m™ d”. Bei einer Gesamtfldche des Messgebiets
von 2.3 x 10" m? ergab dies einen biogenen Schwefelfluss von etwa 0.1-0.3 Tg S/Jahr. Dies
entspricht etwa 3-10% des Gesamtschwefelflusses vom nordamerikanischen Kontinent in die
marine Atmosphire des Nordatlantiks (3-4 Tg S/Jahr; Galloway und Whelpdale [1987]). Die
Messungen von Berresheim et al. [1991] zeigten fiir das hier untersuchte Messgebiet erstmals
eindeutig den bei Westwindbedingungen dominanten Einfluss kontinentaler Emissionen auf
den Schwefelhaushalt der marinen Atmosphare, und zwar fiir jede Jahreszeit. Andererseits
konnte gezeigt werden, dass DMS-Emissionen bei Ostwindbedingungen dominieren und
mindestens 75% zum Schwefelhaushalt und zur NSS-Konzentration iiber dem Messgebiet
beitragen.

4. Die Ergebnisse der SO,- und Aerosolmessungen sind in Tab. 13 zusammengestellt,
wobei auf der Basis der jeweils gemessenen Russkonzentrationen zwischen einer Dominanz
von marinen (<10 ppt Russ) und kontinentalen (>10 ppt Russ) Luftmassen unterschieden
wurde. Die hier angegebenen Mischungsverhiltnisse der Aerosolkomponenten in parts-per-
trillion (ppt) sind gleichbedeutend mit "picomol Substanz pro mol Luft". Dabei entspricht 1
nmol m™ unter Standardbedingungen (STP) etwa 22.4 ppt. Wie auch schon Abb. 25 zeigt,
waren die SO,- und NSS-Konzentrationen in kontinentalen Luftmassen sehr hoch. Auch in
hauptséchlich marin geprégten Luftmassen konnten fiir beide Substanzen die héchsten Werte
im Winter gemessen werden. Wahrscheinlich war dies zum Teil auf die Verfeuerung fossiler
Brennstoffe und eine grossraumige Verteilung der dabei entstandenen Produkte (z.B. SO,,

Sulfat, Stickoxide, Oxidantien) iiber dem Nordatlantik zuriickzufiihren. Die MSA(p)-Werte
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Table 1 3 Statistical summary of SO, and aerosol sulfur, nitrogen, and soot carbon data (ppt)

Dominant air mass: MARINE

Soot 100« MSA/ NHJ/ NOj/
Cruise Season Statistic carbon N MSA SO, Nss-SO; NH; NO; Nss-507 Nss-S507 Nss-507

[ fall mean NA 10 37 1100 1429 1196 759 2.7 0.8 038
SD NA 20 941 1119 754 351 1.5 0.2 0.5
median NA 33 795 1200 906 757 24 0.8 09
I winter mean 87 4 6.1 2257 3241 2211 1447 1.8 0.7 0.5
sSD 35 567 1232 881 1240 0.5 0.1 0.3
median ... 58 2107 3564 2321 967 1.9 0.7 04
I spring mean <25 5 129 379 2932 3499 2560 58 1.4 09
sSD 47 158 1687 723 1237 3.5 0.5 0.2
median - 11.3 360 1860 3984 2263 42 1.4 10
v fall mean 41 16 99 1507 491.1 701.1 1869 33 14 0.5
SD 32 24 2054 4212 5528 1752 1.9 0.4 04
median 2.5 101 639 3437 5283 1280 36 14 04
Total* mean 38 35 83 1315 3502 4488 1627 33 1.2 0.6
sD 35 44 1574 3317 4650 149.7 24 0.5 04
median 25 B8 650 2116 2890 99.7 29 1.2 0.6
Total, mean 15 101 1632 3336 5146 2224 37 14 0.8
DAYTIME sD 41 2103 3265 4460 1818 26 0.5 0.5
Total, mean 17 82 107.1 3753 4509 1307 35 1.1 0.5
NIGHTTIME sSD 38 995 3659 497.7 107.6 22 0.4 03

Dominant air mass: CONTINENTAL

Soot 100+ MSA/ NH;/ NO;j/
Cruise Season Statistic carbon N MSA SO, Nss-507 NH} NO; Nss-SO; Nss-SO; Nss-SO7

I fall mean NA 3 61 6264 4888 5410 2376 20 1.0 0.6
SD NA 29 1233 2388 3477 379 L9 0.5 02
median NA 53 559.1 4514 6422 230.2 0.7 1.1 0.5
Il winter mean 325 9 58 5831 649.0 4140 2478 1.1 0.7 0.5
SD 14.7 33 2420 3714 2469 1170 0.7 0.4 03
median 27.1 6.1 557.8 5635 3559 2078 0.8 0.5 03
Il spring mean 347 18 94 14759 12102 1700.1 459.6 0.8 15 0.4
sD 215 42 10509 359.6 350.5 3300 03 04 02
median  27.5 94 12744 11258 17495 3713 0.7 1.4 03
v fall mean 298 5 64 33166 14479 27144 1948 0.4 18 0.1
sSD 13.0 1.6 1101.0 28l.1 7484 410 0.1 0.2 0.0
median 25.9 6.7 31543 13572 2581.7 1830 0.4 19 0.1
Total* mean 322 30 80 11231 969.7 11984 3782 1.0 1.2 0.4
sSD 245 42 9319 4619 6949 2870 08 0.6 0.3
median 26.7 76 8862 9343 12274 251.5 0.7 1.2 04
Total, mean 13 7.6 13433 10684 13129 3414 0.3 1.2 03
DAYTIME SD 28 12985 4814 7005 2174 04 0.6 0.2
Total, mean 14 91 9955 9883 12385 441.2 1.2 1.2 05
NIGHTTIME sSD 49 4472 419.4 673.6 353.5 1.0 0.6 0.3

NA = Data not available; N = number of aerosol/SO, samples; SD = standard deviation.
* Estuary data from cruise ['V are not included.
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zeigten keinen signifikanten Jahresgang und auch keine deutlichen Unterschiede in bezug auf
verschiedene Luftmassentypen. Auch fiir das Verhiltnis MSA(p)/NSS in mariner Luft wurde
im Gegensatz zu Messungen in anderen Ozeanregionen mittlerer Breiten [Ayers et al., 1986;
Saltzman et al., 1986] kein eindeutiger Jahresgang festgestellt. Der Mittelwert (0.033) lag um
den Faktor 2 niedriger als der von Saltzman et al. [1983] iiber dem Pazifik gemessene Mittel-
wert (0.067). Dies konnte wiederum als Hinweis darauf gedeutet werden, dass selbst bei
Ostwindbedingungen in dem hier untersuchten Messgebiet noch eine signifikante "Hinter-
grundbelastung” der marinen Atmosphire durch anthropogene Emissionen vorliegt.

Die ersten Messungen der Vertikalverteilung von DMS fiihrte Ferek et al. [1986] im
Juni 1984 iiber dem tropischen Nordatlantik (Barbados) durch. Die Autoren fanden eine
starke vertikale Abnahme der DMS-Konzentration von etwa 80 pptv in Meereshohe auf
Werte von 1-2 pptv urterhalb der Passatinversion (2-3 km iiber NN). Andererseits konnten
sie an Tagen mit starker Konvektion und vertikaler Durchmischung der Troposphire noch in
6 km Hohe DMS-Konzentrationen von bis zu 10 pptv beobachten. Nachfolgend fiihrten
Berresheim und Mitarbeiter erste Flugzeugmessungen iiber dem subtropischen Nordatlantik
(Bermuda) durch [Van Valin et al., 1987). Sie fanden #hnliche Vertikalprofile fiir DMS wie
Ferek et al. fiir den Fall einer stabilen Schichtung der unteren Troposphire (Abb. 26a). Diese
Ergebnisse deuteten darauf hin, dass der chemische Abbau von DMS durch OH unter diesen
Bedingungen wesentlich schneller verlief als die vertikale Durchmischung der marinen
Grenzschicht. Entsprechende Luftmassentrajektorien zeigten keinen wesentlichen Einfluss von
anthropogenen Quellen. Andererseits beobachteten dieselben Autoren bei Flugzeugmessungen
nahe der Ostkiiste der USA sehr niedrige DMS-Konzentrationen (Abb. 26b) in Verbindung
mit anthropogen beeinflussten Luftmassen vom amerikanischen Kontinent. Diese Luftmassen
hatten erst beim Uberstreichen der Kiistengewisser signifikante Mengen von DMS aufge-
nommen und enthielten wahrscheinlich auch hohe Konzentrationen von Oxidantien wie OH,

NO, und O,, die einen raschen chemischen Abbau von DMS bewirkten.

4.3.2. Nordpazifik

Im Mai 1985 fiihrten Andreae, Berresheim und Mitarbeiter erste Flugzeugmessungen
durch, die neben DMS auch andere Schwefelverbindungen (SO,, MSA(p), NSS) sowie Radon
und die Aerosolkomponenten NH,* und NO, umfassten. Ausserdem stellten diese auch die

ersten Messungen der Vertikalverteilung von Methansulfonat in der Atmosphire dar. Da zu
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dieser Zeit noch wenige DMS-Daten aus mittleren und hohen Breiten vorlagen, wurde fiir
diese Messungen ein Fluggebiet iiber dem Nordpazifik nahe der Nordwestkiiste der USA
ausgesucht (Abb. 27). Ein weiteres Kriterium fiir die Wahl dieses Messgebiets war die
relative Hiufigkeit der dort vom offenen Ozean her durchziehenden Kaltfronten. Alle
Messfliige sollten bei westlichen Windrichtungen in postfrontalen Luftmassen durchgefiihrt
werden, um den Einfluss anthropogener Emissionen vom nordamerikanischen Kontinent
weitgehend zu vermeiden. Fir jedes Flugniveau wurden horizontale und vertikale isentro-
pische Trajektorien der jeweiligen Luftmassen bis zu 7 Tage vor jeder Messung zuriick-
gerechnet. Diese zeigten keine signifikante Vermischung mit kontinentaler Luft aus
Nordamerika.

Die bei jedem Flug gemessenen Vertikalprofile sind in Abb. 28 dargestellt. Nahe der
Meeresoberfliche (30 - 90 m ii. NN) lagen die DMS-Konzentrationen zwischen etwa 10 - 30
pptv, etwa 3 - 4 mal niedriger als iiber tropischen und subtropischen Gewéssern. Andreae et
al. [1988] berechneten eine entsprechend niedrige DMS-Quellstirke von 2 pmol m? d”'. Die
Vertikalprofile von Methansulfonat zeigten eine deutliche Korrelation mit denen der Vor-
liuferéubstanz, DMS (Abb. 28). In der unteren Grenzschicht war das Methansulfonat etwa
gleichmissig auf feine und grobe Aerosolpartikel verteilt (Durchmesser < 1.5 um bzw. > 1.5
um). In der freien Troposphire lag MSA(p) fast ausschliesslich in sub-pum Partikeln vor. Die
Konzentrationen in der Mischungsschicht waren vergleichbar mit anderen in mittleren
Breitengraden am Boden gemessenen Werten. Ayers et al. [1986] berichteten fiir die Station
Cape Grim, Tasmanien (40°S) eine mittlere MSA(p)-Konzentration von 0.18 nmol m~ und
einen ausgeprigten Jahresgang mit Werten um 0.05 nmol m* im Winter und 0.5 nmol m” im
Sommer. Saltzman et al. [1986] fanden einen #hnlichen Jahresgang auf der Insel Shemya
(Aleuten) (Mittelwerte im Winter: 0.15 nmol m?, im Sommer: 1.8 nmol m®). Ein ent-
sprechender Vergleich mit diesen jahreszeitlichen Werten deutet darauf hin, dass wihrend der
von Andreae et al. [1988) im Mai durchgefithrten Messungen sowohl in bezug auf die DMS-
Quellstérke (Phytoplanktonpopulation) als auch die DMS-Chemie (mittlere OH-Konzentratio-
nen) noch eher winterliche als sommerliche Bedingungen vorherrschten.

Eines der wichtigsten Ergebnisse der Arbeit von Andreae et al. [1988] war die
Beobachtung eines deutlichen Anstiegs der SO,- und NSS-Konzentrationen in der freien
Troposphire (Abb. 28). Die zugehorigen Luftmassentrajektorien und Konzentrationen von

Radon, das als Tracer fiir Emissionen aus der Erkruste diente, wiesen eindeutig auf die
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Abb. 28: Vertikalprofile von DMS, SO,, Aerosol-MSA(p) und NSS sowie Radon in der

marinen Atmosphire vor der Nordwestkiiste der USA [Andreae et al., 1988].
Bei den Aerosolkomponenten reprisentieren offene Symbole jeweils nur den
Massenanteil in Partikeln <1.5 pm Durchmesser, gefiillte Symbole die Gesamt-
konzentration. Mischungsverhiltnisse der Aerosolkomponenten in parts-per-
trillion (ppt) sind gleichbedeutend mit "picomol Substanz pro mol Luft",
wobei unter Standardbedingungen (STP) 24 ppt etwa 1 nmol m™ entsprechen.
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Herkunft dieser Luftmassen vom asiatischen Kontinent hin. Diese Ergebnisse zeigten
erstmals, dass die marine Atmosphire iiber den gesamten mittleren Breiten des Nordpazifiks
stark durch anthropogene Emissionen von Landern wie China, Japan und Korea belastet sein
kann. Daraus war zu schliessen, dass Untersuchungen zum Verstindnis der DMS-Chemie in
der Atmosphére zumindest in diesen Breitengraden nicht allein auf Messungen in MeereshShe
beruhen sollten (Messungen auf Schiffen, Inseln etc.), da eine Durchmischung der
Grenzschicht mit anthropogen beeinflussten Luftmassen aus der freien Troposphire méglich
ist und dies zu falschen Interpretationen der Messdaten fithren kann. Nur bei einer deutlichen
vertikalen Abgrenzung, z.B. durch eine Temperaturinversion wie bei den Messungen von
Andreae et al. [1988], ist iiber dem Nordpazifik der natiirliche Schwefelkreislauf in der
unteren Atmosphére (mit Ausnahme von Schiffsabgasen) relativ ungestort.

Aus den Messungen von Andreae et al. [1988] ergab sich auch eine starke Abnahme des
MSA(p)/NSS-Verhiltnisses mit der Hohe (Abb. 30a; s. ndchster Abschnitt). Legt man diesem
Ergebnis den von Saltzman et al. [1983] fiir die marine Hintergrundatmosphére vorge-
schlagenen Mittelwert von 6.7 mol% zugrunde (Kap. 2.4), so deutet die gemessene Ver-
teilung auf einen mit der Hohe abnehmenden Anteil des biogenen Nicht-Seesalz-Sulfats hin.
Allerdings. deuteten spétere Messungen von Berresheim et al. [1990] darauf hin, dass &hnliche
MSA(p)/NSS-Profile auch durch eine hthenabhingige Anderung der DMS-Chemie produziert
werden konnen (s. nichster Abschnitt). Zur weiteren Interpretation der hier beschriebenen
Ergebnisse wurde ein einfaches Boxmodell entwickelt, um den Zyklus des Schwefels iiber
dem Messgebiet und insbesondere die atmospharischen Verweilzeiten von DMS, SO, und der
Aerosolkomponenten MSA(p) und NSS in der marinen Grenzschicht abzuschitzen. Die

Ergebnisse werden in Kap. 6 vorgestellt.

4.3.3. Australisch-Indischer Ozean

Die im letzten Abschnitt beschriebenen Messungen hatten gezeigt, dass in mittleren
Breiten der Nordhemisphére mit einer grossriumigen Belastung der marinen Atmosphire
durch anthropogene Emissionen gerechnet werden muss. Fiir eine experimentelle Unter-
suchung des natiirlichen atmosphérischen Schwefelkreislaufs, insbesondere der DMS-Chemie
in der marinen Atmosphire, erschien diese Region daher wenig geeignet. Im Gegensatz dazu
war fiir mittlere Breiten der Siidhemisphire eine relativ geringe Interferenz durch

anthropogene Quellen zu erwarten, die diese Region wesentlich weniger industrialisiert ist
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und flachenmissig zu mehr als 80% aus Ozean besteht.

Aufgrund dieser Uberlegungen fiihrten Berresheim et al. [1990] im Dezember 1986
erstmals Flugzeugmessungen von DMS, SO,, MSA(p), NSS und anderen Aerosolkomponen-
ten iiber dem australisch-indischen Ozean vor der Westkiiste von Tasmanien durch (Abb. 29).
Die Messungen fanden unter &hnlichen meteorologischen Bedingungen statt wie bei dem
vorausgegangenen Experiment vor der Nordwestkiiste der USA (West-Ost-Advektion post-
frontaler Luftmassen vom offenen Ozean). Entsprechende Trajektorienberechnungen zeigten
mit Ausnahme der Ergebnisse von Flug 4 keinen signifikanten kontinentalen Einfluss iiber
eine Zeitspanne von 5-10 Tagen.

Auch bei diesen Messungen konnte meist eine starke Abnahme im vertikalen DMS-
Profil beobachtet werden, wiahrend in der Mischungsschicht oft relativ hohe, in einem Fall
(Flug 10) in Verbindung mit Konvektionsbew&lkung sogar ansteigende DMS-Levels regi-
striert wurden (Abb. 29). Die Aerosolverteilung von MSA(p) zeigte ein relativ konstantes
Profil in der Mischungsschicht, eine leichte Abnahme in Wolkenhohe und teilweise wieder
einen Anstieg in der freien Troposphire (Fliige 4, 7 und 8). Diese Beobachtung deutete auf
einen signifikanten vertikalen Transport von DMS aus der marinen Grenzschicht hin.

Im Gegensatz zu den Messungen iiber dem Nordpazifik fanden Berresheim et al. [1990]
iiber dem australisch-indischen Ozean relativ reine maritime Luftmassen vor mit iiberwiegend
konstanten Hohenprofilen von SO, (Abb. 29). Die SO,-Mischungsverhéltnisse lagen zwischen
5-20 pptv. Bei einem Messflug (Flug 10) wurden unterhalb einer Absinkinversion sehr
niedrige SO,-Konzentrationen gemessen, vermutlich bedingt durch einen hohen Depositions-
fluss von SO, zur Meeresoberfldche und zum Seesalzaerosol. Der wihrend Flug 8 in 5.3 km
Hohe gemessene Anstieg der SO,-Konzentration 14sst sich nicht eindeutig erklaren. Er kénnte
aufgrund von starken vertikalen Transportprozessen auf erh6hte DMS-Konzentrationen, aber
auch auf Kontamination bei der Filterprobenahme zuriickzufiihren sein.

Die oberhalb von Wolken gemessenen NSS-Konzentrationen zeigten keine signifikante
Zunahme, wie dies iiber dem Nordpazifik beobachtet worden war. Lediglich wéhrend des
Messflugs 4 konnte ein leichter Einfluss kontinentaler Luftmassen von Australien nach-
gewiesen werden. Der relative Massenanteil von NSS zu Gesamtsulfat betrug in der unteren
Mischungsschicht nur 12-23%, in Wolkenhshe etwa 50% und stieg in der freien Troposphire
auf 100% an. Daraus konnte der Schluss gezogen werden, dass in der unbelasteten marinen

Atmosphire mittlerer Breiten Seesalz- und Nicht-Seesalz-Sulfat etwa in gleichem Verhiltnis
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zum Sulfatgehalt von Wolkenwasser beitragen kénnen, wihrend in der freien Troposphire die
NSS-Produktion aus der Gasphase (Oxidation von DMS zu Schwefelsiure) als Sulfatquelle
dominiert.

Analysen von zwolf wihrend der Messfliige gesammelten Wolkenwasserproben ergaben
Konzentrationen von NSS im Fliissigwasser zwischen < 0.1 - 7.6 uM, wobei der NSS/Ge-
samtsulfat-Anteil zwischen 10-80% variierte. Die pH-Werte der Proben lagen im Bereich 4.7-
6.3. Berresheim et al. [1990] fiihrten auch erste Messungen von MSA in marinem Wolken-
wasser durch. Die entsprechenden Konzentrationen lagen zwischen 0.2 - 5.2 uM und waren
damit vergleichbar zu den gemessenen NSS-Werten.

Von Berresheim et al. [1990] stammen auch die ersten Messungen der Vertikal-
verteilung des MSA(p)/NSS-Verhiltnisses in der Siidhemisphére (Abb. 30b). Im Gegensatz
zu den Ergebnissen iiber dem Nordpazifik lagen die Werte in der unteren Mischungsschicht
um fast eine Gréssenordnung hdher, was auf mogliche Unterschiede im Mechanismus der
DMS-Oxidation hindeutete (s. Kap. 6). Die Vertikalprofile zeigten zwar auch hier (in relativ
unbelasteter mariner Luft) eine Abnahme des Verhiltnisses in Wolkenhéhe an, jedoch konnte
in der freien Troposphire wieder ein Anstieg verzeichnet werden. Auch diese Bcobachtung
deutete auf eine (héhenabhingige) Produktverschiebung im Mechanismus der DMS-Oxidation
zugunsten von MSA hin. Jedoch wurde ein Verstéandnis der Messdaten in dieser Hinsicht erst
moglich, nachdem Berresheim [1987]) die Ergebnisse von Schiffsmessungen iiber dem
Stidpolarmeer verdffentlichte und erstmals auf den Zusammenhang zwischen gemessenen
MSA(p)/NSS-Verhiltnissen und der jeweiligen Lufttemperatur hinwies, die einen direkten
Einfluss auf die DMS-Chemie hat (s. nichster Abschnitt).

4.3.4. Siidpolarmeer

Das zwischen etwa 40° siidlicher Breite und der antarktischen Kiiste liegende
Siidpolarmeer z#hlt zu den biologisch produktivsten Ozeangewissern [Hempel, 1985; El-
Sayed, 1984; Platt und Subba Rao, 1975] und reprisentiert etwa 20% der gesamten Meeres-
oberfliche der Erde. Bis Mitte der 80er Jahre lagen aus dieser Region noch keine Messungen
von DMS oder anderen reduzierten Schwefelverbindungen vor. Nguyen et al. [1974] berichte-
ten erstmals von SO,-Messungen im australisch-indischen Sektor des Siidpolarmeers. Mit
Hilfe einer spéter von Georgii, Jaeschke und Meixner weiterentwickelten West-Gaeke-Chemi-

lumineszenzmethode konnten sie SO,-Mischungsverhiltnisse zwischen 14 - 315 pptv be-
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stimmen. Aufgrund der Arbeit von Lovelock et al. [1972] sahen sie in DMS die Hauptquelle
fiir dieses SO,.

Friihe Untersuchungen des troposphirischen Aerosols iiber der Antarktis hatten gezeigt,
dass etwa 80-90% der auf die Eisfliche deponierten Aerosolmasse aus Nicht-Seesalz-Sulfat
bestand, das hauptséchlich in Form von fein verteilten Partikeln (<1 pm Durchmesser) vorlag
[Maenhaut et al., 1979; Cunningham und Zoller, 1981]. Aufgrund der von ihnen durchgefiihr-
ten "Be-Tracermessungen konnte ein Transport aus der Stratosphére als wesentliche Quelle
fiir dieses Sulfat ausgeschlossen werden (nicht mehr als 10 %). Der Beitrag vulkanischer
Quellen wie Mt. Erebus wurde ebenfalls als relativ gering eingestuft [Delmas, 1982].
Nachfolgende Analysen des Luftmassentransports iiber der Antarktis ergaben eine Schitzung
der mittleren Verweilzeit des Sulfataerosols iiber dem Kontinent von etwa 20-50 Tagen
[Shaw, 1982]. Weiterhin gelangten Hogan et al. [1982] zu dem Ergebnis, dass diese
Sulfatmasse hauptsichlich aus der Region zwischen Drake Passage (60°W) und 45°-90°E
stammt. Delmas [1982], Shaw [1982] und Bigg et al. [1984] schlugen daraufhin vor, dass
biogene Emissionen von DMS aus dem Siidpolarmeer die Hauptquelle fiir Sulfataerosol iiber
dem antarktischen Kontinent darstellen.

Es ergab sich somit ein dringender Bedarf zur Bestimmung der DMS-Quellstirke in
dieser Region. Entsprechende Messungen waren erforderlich, um 1. die globale Schitzung
von Andreae und Mitarbeitern zu iiberpriifen und gegebenenfalls zu verbessern, 2. den
relativen Beitrag der DMS-Emissionen zum antarktischen Sulfataerosol und zum Sulfatgehalt
von Eisbohrkernen zu bestimmen und 3. die DMS-Chemie in einer von anthropogenen
Emissionen weitgehend unbelasteten Atmosphidre zu studieren. Im Mérz/April 1986 fiihrte
Berresheim [1987] erstmals im Gebiet des Siidpolarmeers Messungen von DMS, Methyl-
merkaptan (MeSH), MSA(p), NSS und weiteren Aerosolverbindungen durch. SO, wurde zu-
sdtzlich mit Hilfe der Filtermethode gemessen (Kap. 3.1). Abb. 31a zeigt das entsprechende
Messgebiet mit den jeweiligen Schiffsrouten und DMS-Messpositionen zwischen Drake
Passage und der Kiiste der antarktischen Halbinsel. Abb. 31b zeigt eine detaillierte Skizze der
Kiistenregion um Anvers Island und die Positionen fiir die in diesem Bereich durchgefiihrten
DMS-Messungen. SO, und ionische Verbindungen im Aerosol sowie Radon wurden wihrend
derselben Expedition auch von Pszenny et al. [1989] gemessen.

Abb. 32 zeigt die in der Drake Passage gemessenen DMS-Verteilungen in der marinen
Grenzschicht und im Oberflaichenwasser. In Tab. 14 sind alle Ergebnisse der DMS- und
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In der Drake Passage gemessene latitudinale Profile von DMS und Seewasser-
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temperatur. ACZ = Antarctic Convergence Zone, AD = Antarctic Divergence.

TABLE 14. Concentrations of DHS and MeSH in Air and DHMS in Surface Seawater
in the Study Arez During Austral Fall

a
Sampling DHSair’ seawater'’ HcSH‘ir.
Regien Data nzol m ? nmol L7 nmol m~?
Drake Passage Mean * s.d 4.8 + 1.9 1.9 £ 0.5 <0.04
Range 1.7-8.3 0.7-3.2 <0.04-0.15
n 23 31 9
Gerlache Strait Hean # s.d. 4.4 * 2.5 1.8 £ 1.2 <0.03
Range 0.7-9.8 0.6-8.6 <0.03-0.09
n 80 104 64
Bransfield Strait Hean % s.d. 5.2 1.5 # 0.8 <0.04
Range 4.6-5.7 0.8-2.8 ==
n 2 7 1
Coastal shelf/ Mean #* s.d. 2.3 £ 0.5 1.7 + 0.8 ===
Gerlache Strait Range 1.5-2.8 0.7-4.7 ---
n 5 7 .-
Total Area Mean * s.d. 4.4 % 2.3 1.8 £ 1.1 <0.04
Range 0.7-9.8 0.6-8.6 < 0.03-0.15
n 110 149 74

Here n is number of samples; s.d., standard deviation.

%Values of HeSE above detection limit: Drake Passage, 0.15 (n=1); Gerlache Strait,
0.07, 0.07, 0.09, 0.05, 0.05, 0.08, 0.08 (n=7).
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In 4-Stunden-Intervalle gruppierte und gemittelte DMS-Tagesgénge. (Kurve 1:

gesamte Messperiode, Kurve 2: 8.-21.4., Kurve 3: 12.-14.4. und 18.-21.4)
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MeSH-Messungen statistisch zusammengestellt. Hierbei wurde zwischen Messwerten vom
offenen Ozean (Drake Passage) und drei kiistennahen Regionen unterschieden, da von
letzterer_i bekannt war, dass sie zumindest im Sommer eine sehr hohe biologische Primar-
produktion zeigen [El-Sayed, 1967, Mandelli und Burkholder, 1966]. Die von Berresheim
[1987] wihrend des Siidherbstes gemessenen DMS-Werte im Oberflichenwasser zeigten
jedoch keine signifikanten Unterschiede zwischen den einzelnen Messregionen. Dies galt
auch fiir die Verteilung in der Drake Passage selbst, obwohl hier ein deutliches Nord-Siid-
Gefille der Seewassertemperatur festgestellt wurde (von ca. 10°C in 55°S auf 1.5°C in 65°S).
Allerdings zeigten Tiefenprofile der DMS-Konzentration in der Gerlache Strait noch deutliche
Maxima innerhalb der euphotischen (vom Sonnenlicht illuminierten) Zone zwischen etwa 5-
40 m (Abb. 33). Die DMS-Produktion durch Phytoplankton war daher in dieser Jahreszeit
immer noch signifikant hoch. Der hier gemessene Mittelwert von 1.8 nmol liter' lag nahe an
dem von Andreae [1985] abgeschitzten sommerlichen Mittelwert von 2 nM fiir oligotrophe
Ozeangewisser mittlerer Breiten. Dies liess den Schluss zu, dass im Siidsommer (Dezember-
Februar) zumindest in den antarktischen Kiistengewissern wesentlich hohere DMS-Konzen-
trationen im Seewasser zu erwarten waren. Messungen von Deprez et al. [1986) bestatigten
diese Vermutung. Sie konnten wihrend der Sommerzeit an der Station Davis Bay (66°S,
131°E) DMS-Werte bis zu 48 nM im Oberflachenwasser feststellen.

Die atmosphirischen DMS-Konzentrationen variierten um mehr als eine Grossen-
ordnung (Tab. 14), was insbesondere iiber dem offenen Ozean auf stark wechselnde
Windgeschwindigkeiten (ca. 3 - 25 m s™') zuriickzufiihren war. Es konnte keine signifikante
Korrelation mit den DMS-Konzentrationen im Oberflichenwasser festgestellt werden. Die
mittlere DMS-Konzentration in der Atmosphére (4.4 nmol m™ = 106 pptv) war mit dem von
Andreae [1985] fiir die marine Grenzschicht geschitzten globalen Mittelwert (4.7 nmol m?>)
vergleichbar. Trajektorienberechnungen zeigten fiir die meisten Messtage eine Advektion der
Luftmassen vom pazifischen Sektor des Siidpolarmeers. Bei Tage war der Himmel meist
vollstandig mit Stratusbewdlkung bedeckt. Im Mittel zeigten die Messungen daher einen nur
schwach ausgeprégten Tagesgang der atmosphérischen DMS-Konzentration, wéhrend im See-
wasser keine eindeutige Variation festzustellen war (Abb. 34). Andererseits herrschten
zwischen 7.-14. April wolkenlose Bedingungen mit intensiver Sonneneinstrahlung vor. In
dieser Zeit konnte eine deutliche exponentielle Abnahme der DMS-Konzentration von 122

pptv auf 43 pptv verzeichnet werden.
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Ausgehend von Modellrechnungen fiir die globale OH-Konzentrationsverteilung in der
Atmosphire [Crutzen, 1982] und Labormessungen der Reaktionskonstante fiir die Oxidation
von DMS durch OH [Hynes et al., 1986] berechnete Berresheim [1987] erstmals die mittlere
Verweilzeit von DMS in der kiistennahen antarktischen Troposphire. Den 24-stiindigen
Mittelwert der OH-Konzentration schitzte er auf 1.5 - 4.3 x 10° Molekiile cm?, je nach dem
wihrend der Messungen vorliegenden Wolkenbedeckungsgrad. Fiir eine mittlere Luft-
temperatur von -0.5°C berechnete er die DMS+OH - Reaktionskonstante zu 11.9 x 10" cm’
Molekiile” s'. Daraus ergaben sich mittlere Verweilzeiten fiir DMS von 2 Tagen (sonnige
Bedingungen) bis zu 7 Tagen (bedeckter Himmel), die typische Werte fiir die herbstliche
Atmosphdre iiber der antarktischen Kiiste darstellten. Es konnte damit also gezeigt werden,
dass die Lebensdauer von DMS in der antarktischen Troposphére wesentlich langer ist als in
Ozeanregionen niedriger und mittlerer Breiten (1-2 Tage; s. Kap. 6).

In Tab. 15 sind die Ergebnisse der SO,-, Aerosol-MSA- und Aerosol-NSS-Messungen
zusammengefasst. Die MSA(p)-Werte stimmten mit den im Marz/April auf Cape Grim,
Tasmanien, gemessenen Werten iiberein [Ayers et al., 1986]. Wihrend der bereits erwihnten
sonnigen Periode zwischen 7.-14. April stiegen die MSA(p)-Konzentrationen stark an bei
gleichzeitiger Abnahme der DMS-Konzentrationen. Im selben Zeitraum war auch zunichst
ein Anstieg und dann wieder eine Abnahme der SO,-Werte zu beobachten. Dies deutete auf
eine intensive photochemische Bildung beider Produkte aus der DMS+OH - Oxidation hin.
Zu der nachfolgenden SO,-Abnahme trugen sowohl weitere Oxidations-reaktionen als auch
Verluste von SO, durch Deposition und Absorption im Seesalzaerosol bei. Die hier
gemessenen SO,-Werte stimmten gut mit den friiheren Messungen von Nguyen et al. [1974;
1983] iiberein. Diese Autoren hatten aufgrund ihrer Messungen in der marinen Atmosphére
iiber dem Siidpolarmeer eine lineare Beziehung zwischen der meeresbiologischen Primir-
produktionsrate und der atmosphérischen SO,-Konzentration festgestellt. Daraus liess sich
folgem, dass ozeanische DMS-Emissionen die dominante Quelle fiir die in dieser Region
vorherrschenden SO,- und NSS-Konzentrationen bildet. Die Arbeit von Berresheim [1987)
konnte diese Erkenntnisse weiter untermauerm.

Die gemessenen NSS-Konzentrationen (Tab. 15) waren extrem niedrig und nur
vergleichbar mit den bis dahin niedrigsten im Winter gemessenen Werten von Cunningham
und Zoller [1981] (Siidpol) und von Lawson und Winchester [1979] (Punta Arenas). Ein

Vergleich der von Berresheim [1987] gemessenen Konzentrationen von SO,, MSA(p) und
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TABLE 15.Summary of Results Obtained for Atmospheric Concentrations and
Relative Concentration Ratios of MSA, SO,, and nss-S0.7"

Date MSA, s0,, nss-50,77, HSA/nss-S0,%", MSA/so,,
Sampling
Region (1986) nmol m™? nool m™? nmol m? mol/mol mol/mol
Drake Passage HMarch 22-23 0.39 - 0.35 1.11 -
March 23-24 0.66 0.56 0.50 1.32 1.18
Harch 30-31 0.23 0.17 -—- - 1.35
March 24-27 0.03 0.41 0.05 0.60 0.07
Hean % s.d. 0.3320.23 0.38£0.19 0.30£0.23 1.01%0.30 0.87+0,6¢
Gerlache Strait April 02-06 0.13 0.54 0.36 0.36 0.24
April 07-11 0.22 0.70 0.20 1.10 0.31
April 11-14 0.34 0.27 0.63 0.54 1.26
April 22-23 0.07 0.51 0.19 0.37 0.14
Mean % .s.d. 0.1940.10 0.50%0.18 0.34$0.18 0.60%0,30 0.4920,5.
Coastal shelf/ April 17-21 0.39 0.47 0.21 1.86 0.83

Gerlache Strait

80+ TAnt’crctic. Mar—Apr, total (1)

604 -

Antarctic, Mor—Apr.-
total (2) _
Tasmania, Dec, total (3)

40 Tosmania, Dec, < 1.5 um (3)

This work, Feb-Hor.\_

204 0.6 um

Cope Grim, Dec—Fe-b. < 1 um (4)

MSA to nss SO,~ Molar Ratio (%)

| Cape Grim, Jun—Aug, IFanning. annual, total (5)
< 1 um (4)
0 T - T T )

24 0 4 8 12 18 20 24 o8
Temperature (°C)

Abb. 35: Zusammenstellung von gemessenen MSA(p)/NSS-Verhiltnissen (Mittelwerte
und Standardabweichung) im marinen Aerosol in Abhingigkeit von der
mittleren Lufttemperatur [Bates et al., 1992b].

Literaturquellen: (1) Bermresheim [1987], (2) Pszenny et al. [1989], (3)
Berresheim et al. [1990], (4) Ayers et al. [1991], (5) Saltzman et al. [1986].
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NSS mit den analog von Pszenny et al. [1989] gemessenen Werten zeigte eine exzellente
Ubereinstimmung zwischen beiden Datensétzen. In bezug auf die relative Verteilung der
DMS-Oxidationsprodukte resultierte aus den hier gemessenen NSS-Konzentrationen ein
iiberraschend hohes MSA(p)/NSS-Verhiltnis. Wie Tab. 15 zeigt, wurden hierfiir Werte bis zu
1.86 ermittelt. Insgesamt lag dieses Konzentrationsverhiltnis um mindestens eine
Grossenordnung hoher als dies bisher aus gemdssigten und tropischen Breiten bekannt war.
Wie bereits erwihnt, hatten Saltzman et al. [1983; 1986] ein mittleres Verhdltnis von 0.067
mol/mol als typisch fiir die marine Hintergrundatmosphére postuliert. Neue Laborunter-
suchungen von Hynes et al. [1986] hatten gezeigt, dass die Initialreaktion zwischen DMS und
OH in zwei Kanilen verlaufen kann: (a) Addition von OH, (b) Abstraktion eines H-Atoms
von DMS durch OH (s. Kap. 6). Der erste Kanal dominiert bei Temperaturen unter etwa 285
K, der letztere oberhalb dieser Temperatur. Aufgrund von reaktionskinetischen Analysen
durch Hynes et al. [1986] und dem aus einem Boxmodell ermittelten Produktverhéltnis von
1:2.6 fiir MSA/SO, (s. Kap. 6) folgerte Berresheim [1987], dass die DMS-Oxidation in der
relativ kalten marinen Atmosphire hoher Breiten zu einer wesentlich hoheren MSA-Ausbeute
fiihrt als in gemissigten oder tropischen Breiten. Wie die Werte in Tab. 15 zeigen und
spitere Messungen von Berresheim et al. [1995b] bestitigten (Kap. 4.3.6), kénnen MSA-
Konzentrationen iiber antarktischen Gewissern sogar teilweise hhere Werte annehmen als
NSS- oder (in bezug auf die Gasphase) H,SO,-Konzentrationen. Mit diesem Ergebnis konnte
Berresheim [1987] weiterhin zeigen, dass das MSA(p)/NSS-Verhiltnis stark temperatur-
abhingig sein kann und daher zur Bestimmung des relativen Beitrags von DMS zum Nicht-
Seesalz-Sulfat im marinen Aerosol nur dann genutzt werden kann, wenn die jeweils be-
stimmenden Parameter fiir die DMS+OH - Oxidation bekannt sind. Dies wurde nachfolgend
auch durch Messungen anderer Forschungsgruppen unterstiitzt (Abb. 35; Bates et al.
[1992b]).

4.3.5. Nordwestkiiste der USA

Wie bereits in Kap. 2.4 erwihnt wurde, konzentrierten sich Feldmessprogramme gegen
Ende der 80er Jahre nicht mehr allein auf die Messung der atmosphérischen DMS-Verteilung
und der DMS-Quellstirke von Ozeanen, sondern auch zunehmend auf die Untersuchung des
Mechanismus der DMS-Oxidation in der marinen Atmosphire. Zwei Ziele standen bei diesen

Studien vor allem im Vordergrund: 1. die Bestimmung der relativen Ausbeute von SO, bzw.
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H,S0O, im Vergleich zu anderen Zwischen- und Endprodukten der DMS-Oxidation und 2. die
Bestimmung des Beitrags von DMS zur Bildung von Partikeln und Wolkenkondensations-
kernen (CCN) in der marinen Atmosphére. Den Hintergrund dieser Untersuchungen bildete
die Bemiihung um eine Verifizierung der Hypothese von Charlson et al. [1987] (s. Kap. 7).

Jedoch wurde erst Anfang der 90er Jahre mit dem technologischen Durchbruch der
Entwicklung der SI/CI/MS-Methode durch Eisele, Berresheim und Mitarbeiter die Méglich-
keit geschaffen, die wichtigen gasférmigen DMS-Produkte H,SO,, MSA(g), DMSO und
DMSQO, in der Atmosphire mit hoher zeitlicher Auflésung zu messen (Kap. 3.2). Der erste
Einsatz dieser Methode zu einer systematischen Untersuchung der oben dargestellten
Problematik [Berresheim et al., 1993a] fand im April 1991 im Rahmen des kooperativen
Messprogramms "Pacific Stratus Investigation (PSI-3)" an der Nordwestkiiste der USA statt
(s. Abb. 27, Kap. 4.3.2). Neben den hier genannten Komponenten (ausser DMSO,) wurden
auch DMS, SO,, die Aerosolschwefelverbindungen MSA(p) und NSS sowie CCN- und
Gesamtpartikelkonzentrationen gemessen.

Abb. 36 zeigt die Ergebnisse aus den Messungen der gasformigen Schwefelver-
bindungen. Die Konzentrationen aller drei gemessenen DMS-Oxidationsprodukte (H,SO,,
MSA(g) und DMSO) zeigten einen signifikanten Tagesgang und eine hohe Korrelation
untereinander. Dies war aufgrund der zeitlichen Auflosung der Messungen deutlich zu
beobachten, obwohl wihrend der meisten Messtage im Hinblick auf eine photochemische
Umwandlung von DMS relativ ungiinstige meteorologische Bedingungen vorherrschten
(hoher Bedeckungsgrad, zeitweilig Nebel und Niederschlag). Gute Tageslichtbedingungen bei
gleichzeitiger Advektion von marinen Luftmassen lagen dagegen im Zeitraum 22.-25. April
vor. Fiir diese Bedingungen berechneten Berresheim et al. [1993a) die atmosphirische
Verweilzeit von DMSO auf 1-3 Stunden. Sie stiitzten sich dabei auf einen geschitzten
Tagesmittelwert der OH-Konzentration von 1 x 10° cm™ und eine Reaktionskonstante von
1 x 10" cm’® s fiir die DMSO+OH - Reaktion (s. Kap. 6). Weiterhin berechneten sie die
atmosphérische Verweilzeit von H,SO, und MSA(g) beziiglich deren Anlagerung an vor-
liegende Aerosolpartikel ("aerosol scavenging”). Die Konzentrationen von Partikeln mit
Durchmessern im Bereich 20-600 nm lagen in dem betrachteten Zeitraum zwischen etwa
150-300 c¢m?®. Fiir die Anlagerung von H,SO, und MSA(g) an diese Partikel wurde ein
Akkommodationskoeffizient ("sticking coefficient”) von 1.0 zugrunde gelegt (Einfangquote

von 100% pro Zusammenstoss zwischen Gasmolekiil und Partikel). Daraus ergaben sich
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Abb. 36: Messungen der DMS, DMSO, H,SO, und MSA(g)-Mischungsverhéltnisse an
der Nordwestkiiste der USA (ca. 48°20’N, 124°50'W) im April 1991.
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entsprechende Verweilzeiten dieser Komponenten in der Gasphase im Bereich von 50-85
Minuten (Mittelwert: 63+8 min). Diese Ergebnisse waren somit vergleichbar mit dem fiir
DMSO hergeleiteten Wert. Da die im oben betrachteten Zeitraum gemessene Mediankonzen-
tration von DMSO (0.71 pptv) deutlich hoher war als die entsprechenden Konzentrationen
von H,50, (0.043 pptv) und MSA(g) (0.014 pptv), folgerten Berresheim et al. [1993a], dass
unter diesen Bedingungen DMSO als Hauptprodukt bei der DMS-Oxidation entstand. Die
Messwerte wiesen auf eine 16 mal héhere Ausbeute relativ zu H,SO, und eine 50 mal héhere
Ausbeute relativ zu MSA(g) hin. Weitere Analysen der Messungen zeigten, dass die DMS-
Oxidation bei den vorrherrschenden Temperaturen (5-10°C) zu etwa 60% iiber die Addition
von OH verlief, also den Reaktionskanal, der als einziger DMSO und DMSO, produziert
[Berresheim et al., 1993a; 1995a).

Die Rolle von DMSO in bezug auf die Partikel- und Wolkenbildung in der Atmosphire
ist bis heute noch nicht geklart. Die relativ schnelle Reaktion mit OH fiihrt teilweise zur
Bildung von DMSO, (s. Kap. 6), welches einen weit htheren Dampfdruck als H,SO, und
MSA(g) besitzt (Tab. 2) und somit wenig zur Partikelbildung in der Atmosphire beitragen
diirfte. Die Messungen von Berresheim et al. [1993a] zeigten, dass die Ausbeute von H,SO,
aus der DMS-Oxidation relativ gering sein kann. Jedoch fanden sie als zweites wichtiges
Ergebnis ihrer Arbeit eine signifikante Korrelation zwischen den bei 0.3% Wasser-
dampfiibersittigung (typisch fiir marine Stratuswolken) gemessenen CCN-Konzentrationen
und den entsprechenden H,SO,- und NSS-Konzentrationen (Abb. 37). Eine statistische
Korrelation zwischen CCN und MSA war wegen der relativ niedrigen MSA-Werte nicht
sicher festzustellen. Dieses Ergebnis unterstiitzte die von Charlson et al. [1987] postulierte
Hypothese, nach der DMS iiber die Oxidation zu H,SO, mit der Verteilung von CCN in der
marinen Atmosphére verkniipft ist. Eine direkte statistische Korrelation zwischen DMS und
CCN liess sich jedoch nicht aus den vorliegenden Daten ableiten. Weiterhin stellten
Berresheim et al. [1993a] fest, dass bei hohen Ubersittigungsgraden (0.9%; typisch fiir
konvektive Bewolkung) keine Korrelation zwischen CCN und H,SO, oder NSS mehr vorlag.
Sie folgerten daraus, dass unter solchen Bedingungen moglicherweise auch weniger losliche

Substanzen als Sulfat zur CCN-Bildung beitragen.
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4.3.6. Antarktische Kiiste (Palmer Station)

Unter Leitung von H. Berresheim wurde im Januar/Februar 1994 die Messkampagne
SCATE (Sulfur Chemistry in the Antarctic Troposphere Experiment) an der Antarktisstation
Palmer Station (Abb. 31, Kap. 4.3.4) durchgefiihrt. Zu den wichtigsten Forschungszielen von
SCATE gehorten (a) ein besseres Verstandnis der DMS-Chemie sowie (b) der Neubildung
und des Grossenwachstums von Sulfatpartikeln in der marinen Hintergrundatmosphare. Die
Relevanz dieser Untersuchungen zur Interpretation von MSA- und NSS-Messungen in ant-
arktischen Eisbohrkemnen wurde bereits in Kap. 4.3.4 erwihnt. Legrand et al. [1991, 1988]
konnten eine signifikante Korrelation zwischen dem Paldoklima der Antarktis (Temperatur-
profilen) und entsprechenden NSS- und MSA-Tiefenprofilen in Eisbohrkernen nachweisen.
Die SCATE-Messungen sollten daher auch dem Ziel dienen, im Rahmen der von Charlson
et al. [1987] aufgestellten Hypothese (Kap. 7.2) die mogliche Bedeutung von DMS-
Emissionen fiir das antarktische und globale Klima besser einzuschétzen.

Eine Ubersicht iiber das Messprogramm und die daran beteiligten Institutionen ist in
Tab. 16 gegeben. Es wurden erstmals in der Antarktis fast alle wichtigen an der atmo-
sphirischen DMS-Oxidation beteiligten Verbindungen gemessen. Einzige Ausnahme waren
die Messungen von SO,, die wegen technischer Schwierigkeiten nicht zum Erfolg fiihrten.
Insbesondere zeichnete sich das Messprogramm durch die S/CI/MS-Messungen aus, die eine
hohe zeitliche Auflosung der Konzentrationen von OH, H,SO,, MSA(g), DMSO und DMSO,
lieferten und damit wesentlich zu den im folgenden dargestellten Resultaten beitrugen. Abb.
38 zeigt einige der im Februar 1994 gemessenen Konzentrationen. Es sind deutlich die
ausgeprigten photochemischen Tagesginge von OH, H,SO, und MSA(g) sowie die im Ver-
gleich zu niedrigeren Breiten relativ hohen Konzentrationsverhltnisse von H,SO,/OH (Mittel:
8.8) und von MSA(g)/H,SO, zu erkennen. Weitere Ergebnisse, insbesondere fiir DMSO und
DMSO,, wurden bereits in Kap. 3.2 (Abb. 12 und 14) vorgestellt. Die Modellierung und
Interpretation der SCATE-Daten ist zum gegenwirtigen Zeitpunkt noch nicht abgeschlossen.
Bisher befinden sich insgesamt 5 Verdffentlichungen im Druck bzw. noch in Vorbereitung
[Berresheim und Eisele, 1997; Berresheim et al., 1997; Jefferson et al., 19972, 1997b; Davis
et al., 1997]. Die bisher ausgearbeiteten wichtigsten Ergebnisse der SCATE-Kampagne lassen
sich wie folgt zusammenfassen:

1. Neben der biologischen Produktivitiat des Siidpolarmeers wird die Verteilung von

DMS und DMS-Oxidationsprodukten iiber der Antarktis sehr stark beeinflusst durch horizon-
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Abb. 38:
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Ergebnisse der zwischen 16.-25. Februar durchgefiihrten Messungen von
DMS, OH und der gasfoérmigen Schwefelverbindungen H,SO, und MSA. Zur
besseren Ubersicht wurden die Daten fiir OH, H,SO, und MSA auf Intervalle
von jeweils 30 min gemittelt. Die Signalauflésung betrug 30 s (Tab. 16).
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Abb. 39:
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NOAA AVHRR Infrarot-Satellitenaufnahme der Antarktischen Halbinsel, der
Drake Passage und der Spitze von Siidamerika. Die Aufnahme wurde aus drei
Einzelbildern zusammengestellt, die wihrend des Satelliteniiberflugs zwischen
900-1300 GMT (600-1000 Onszeit) am 29. Januar 1994 fotografiert wurden.
Deutlich zu erkennen sind zwei ausgepragte, entlang der antarktischen Kiiste
ziehende Tiefdrucksysteme.



tale und vertikale Transportprozesse in Verbindung mit ausgeprigten Tiefdrucksystemen, die
um die antarktische Kiiste zirkulieren. Abb. 39 zeigt eine Satellitenaufnahme von zwei auf-
einanderfolgenden Systemen, die zu hohen DMS-Konzentrationen in der Messregion beitru-
gen (Abb. 38).

2. Die OH-Messungen ergaben einen 24-Stunden-Mittelwert von 1.1 x 10* cm”. Daraus
konnte fiir DMS eine mittlere atmosphirische Verweilzeit von etwa 9 Tagen berechnet
werden. Dieser Wert lag nur wenig hoher als der friiher von Berresheim [1987] ermittelte
Wert (6.5 Tage) fiir Tage mit dhnlich hohem Bewdlkungsgrad. Er unterscheidet sich jedoch
deutlich von den gegenwiirtig geschitzten globalen Mittelwerten, die zwischen 0.9-2.2 Tagen
schwanken [Chin et al., 1996; Feichter et al., 1996; Pham et al., 1995]. Die oben erwéhnten
Beobachtungen (relativ hohe atmosphirische Verweilzeit und intensiver Transport von DMS
iiber dem antarktischen Kontinent) legten daher nahe, dass ozeanische DMS-Emissionen die
Hauptquelle des sub-pum-Sulfataerosols iiber der gesamten Antarktis darstellen.

3. In Ubereinstimmung mit fritheren Messungen in hoheren Breiten (Kap. 4.3.4, 4.3.5)
bestitigten die SCATE-Messungen die Dominanz des DMS+OH - Additionsmechanismus bei
den vorliegenden Lufttemperaturen (Mittelwert: 1.4°C). Die entsprechenden Modellrech-
nungen zeigten eine relativ héhere Produktausbeute von MSA und DMSO als in niedrigeren
Breitengraden. Aus den Messungen von OH, DMSO und DMSO, sowie der Acrosolkonzen-
tration (CN) konnte als Hauptsenke fiir DMSO und DMSO, die Deposition auf Aerosol-
partikel (und auf die Erdoberfliche) identifiziert werden. Die atmosphirischen Verweilzeiten
beider Komponenten wurden auf etwa 3-5 Stunden geschitzt. Hinsichtlich des rein photo-
chemischen Abbaus durch OH ergab sich fiir DMSO eine Verweilzeit von mindestens 9
Stunden. Meteorologische Analysen der Messdaten, insbesondere im Hinblick auf die
jeweilige relative Feuchte und die dquivalentpotentielle Temperatur, deuteten darauf hin, dass
DMSO und DMSO, iiber der antarktischen Kiiste zu einem grossen Teil in der oberen Tropo-
sphiire gebildet und durch zeitweilige vertikale Austauschprozesse in die Grenzschicht
transportiert werden (vgl. die in Abb. 12, Kap. 3.2, dargestellten Spitzenwerte).

4. Das im Aerosol gemessene Konzentrationsverhiltnis MSA(p)/NSS (Mittelwert: 0.61)
liess sich nicht alleine durch Adsorption von H,SO, und MSA(g) aus der Gasphase und durch
Fliissigphasenoxidation von SO, erkldren. Als wichtige Quelle fiir MSA im Aerosol wurde
die Absorption und Oxidation von DMSO zu MSA in der wiissrigen Phase (feuchtes Aerosol,

Wolkentripfchen) postuliert. Dieser Prozess wiirde auch cine Erkldrung daliir bieten, dass fiir
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DMS > SO2 -> H2504
2-22-94, Palmer Station
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Abb. 41a:
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Modellsimulation der am 22. Februar 1994 gemessenen H,SO,-Konzentra-
tionen. Die den Messwerten angepasste Kurve wurde fiir die hier ebenfalls
simulierten Konzentrationen von SO, und DMS berechnet unter der Annahme,
dass H,SO, ausschliesslich iiber die Bildung von SO, als Zwischenprodukt bei
der DMS+OH - Oxidation entsteht.
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DMS -> SO3 -> H2S04 (BR = 0.41)
2-22-94, Palmer Station

[H2S504] & [SO3] (molec/cm™3)
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Abb. 41b:
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Modellsimulation wie in Abb. 41a, jedoch unter der Annahme, dass H,SO,
ausschliesslich iiber das Zwischenprodukt SO, gebildet wird, wobei dieses nur
im DMS+OH - Abstraktionskanal entsteht. BR = Branching ratio; gibt die
relative Verzweigung des DMS+OH - Mechanismus in den Abstraktionskanal
an (s. Kap. 6).
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MSA(p)/NSS-Verhiltnisse im Aerosol und in Eisbohrkemen an der antarktischen Kiiste
wesentlich hohere Werte gefunden wurden als in Eisbohrkemen des inneren Kontinents. Uber
dem amlarktischen Plateau ist die Wasserdampfkonzentration extrem niedrig, wihrend die
Kiistenregion oft hohe relative Feuchten und eine starke Bewtlkung aufweist. Der Grund fiir
die regionalen Unterschiede im MSA(p)/NSS-Verhiltnis wurde bisher hauptséchlich im atmo-
spharischen Transport von Luftmassen aus unterschiedlichen geographischen Breiten
vermutet.

5. Die atmosphérische Verweilzeit von H,SO, lag im Bereich zwischen 0.5-2.5 Stunden.
Dieses Ergebnis folgte aus Modellsimulationen der Deposition von H,SO, auf Aerosol-
partikeln unter Annahme einer Abscheideeffizienz ("sticking coefficient”) von 0.5 und
aufgrund der gemessenen H,SO,-Konzentrationen. Abb. 40 zeigt als Beispiel die Simulation
der am 19. Februar durchgefiihrten Messungen mit der photochemischen Bildung als Quelle
und der Deposition auf Aerosolpartikel als Senke von H,SO,. Eine dhnliche Simulation fiir
gasformige Methansulfonsdure, MSA(g), ergab fiir diese eine Verweilzeit im Bereich von 2-
17 Stunden.

6. Weitere Modellsimulationen zeigten, dass die gemessenen H,SO,-Werte nicht allein
~durch eine photochemische Oxidation von SO, zu erkldren waren. Die dafiir erforderlichen
SO,-Mischungsverhiltnisse hitten im Bereich von etwa 25-160 pptv (Mittelwert: 70 pptv)
liegen miissen (Abb. 4la). Nach bisherigen Messungen liegen die SO,-Werte iiber der
antarktischen Kiiste jedoch meist unter 20 pptv [z.B. Berresheim, 1987]. Andererseits zeigten
die Messergebnisse und Modellsimulationen eine sehr gute Ubereinstimmung, wenn ange-
nommen wurde, dass H,SO, hauptsichlich iiber die Bildung von SO, (statt SO,) als
Zwischenprodukt entsteht (Abb. 41b). Dieses Ergebnis unterstiitzt entsprechende frithere
Vorschldge von Bandy et al. [1992a] und Lin und Chameides [1993], die SO, eine weitaus
wichtigere Rolle als SO, im Mechanismus der DMS-Oxidation einrdumen. Insgesamt konnten
die in SCATE gewonnenen Ergebnisse den von Berresheim et al. [1995a] postulierten Me-
chanismus der DMS-Oxidation durch OH in der marinen Hintergrundatmosphére weitgehend

bestitigen bzw. verbessern. Der Mechanismus der DMS-Oxidation wird ausfiihrlich in Kap.

6 diskutiert.
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4.4. Vergleich mit anderen vorliegenden Messungen

Tabelle 17 zeigt eine von Berresheim et al. [1995a] zusammengestellte Ubersicht iiber
die Mischungsverhiltnisse wichtiger Schwefelgase in der Hintergrundatmosphire, basierend
auf zahlreichen Messungen in mariner und relativ unbelasteter kontinentaler Luft. Die globale

und regionale Verteilung der einzelnen Komponenten wird im folgenden kurz besprochen.

4.4.1. Dimethylsulfid, DMS

Den ersten Messungen von Lovelock et al. [1972] folgten zahlreiche weitere Studien der
globalen Verteilung von DMS im Meerwasser und in der marinen Atmosphire, so dass man
heute mittlere DMS-Mischungsverhiltnisse fiir verschiedene geographische Regionen relativ
gut abschitzen kann (s. Tabelle 17). Hierzu haben vor allem die grundlegenden Arbeiten von
Andreae und Mitarbeitern beigetragen [z.B. Andreae and Raemdonck, 1983; Andreae et al.,
1985; 1988; 1994], spiter dann die von Georgii, Bingemer, Bates, Bandy und Berresheim
[z.B. Berresheim et al., 1990, 1991, 1993a; Georgii et al., 1987; Biirgermeister, 1991; Staubes
et al.,, 1993]. Wie bereits aus Kap. 4.3 hervorging, zeigten Flugzeugmessungen meist eine
starke exponentielle Abnahme der DMS-Konzentration mit der Hohe. Andere Ergebnisse
deuteten jedoch auch darauf hin, dass bei ausgeprigten Konvektionsbedingungen noch ein
betrdchtlicher Anteil der emittierten DMS-Masse bis weit in die obere Troposphére gelangen
kann [z.B. Ferek et al., 1988; Newell et al., 1996). In héheren Breitengraden kann der rasche
Transport von DMS in die obere Troposphire durch synoptische Vertikalstromungen in
Verbindung mit stark ausgeprigten Wetterfronten erfolgen. Gerade in diesen Hohen, wo die
Oxidation im Vergleich zu tropischen Breitengraden und zur unteren Troposphére relativ
langsamer verlduft, sind solche Prozesse von grosser Wichtigkeit fiir den horizontalen
Transport von DMS (Kap. 4.3.6).

Aus den Daten in Tab. 17 lasst sich fiir die untere marine Grenzschicht ein
durchschnittliches globales DMS-Mischungsverhiltnis von etwa 100 pptv abschitzen. Jedoch
ist die globale Verteilung von DMS in der marinen Atmosphire sehr variabel aufgrund der
chemischen Reaktivitit von DMS und der sehr unterschiedlich verteilten Quellstirken im
Oberflichenwasser. Atmosphirische DMS-Mischungsverhiltnisse nahe der Meeresoberflache
liegen im Bereich zwischen <10 pptv in Gebieten mit geringen Quellstirken und in

verunreinigter Luft bis zu 1 ppbv (10”® = parts-per-billion by volume) und mehr, z.B. iiber
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Table 170bserved Mixing Ratios of Atmospheric Sulfur Gases (pptv)

Location Range  Average* Remarks Reference
DIMETHYLSULFIDE
A. Marine Surface Layer**
Atlantic Ocean <1-980 80 <100 pptv: MC and/or OW; R=1.0-3.7 I-11
>100 pptv: MM and/or EW; R=1.4-23
Peak spring/winter ratio: 112 (North Sea)
Pacific Ocean 5-670 110 5-400 pptv: MM, North Pacific; R=1.0-1.6 1,12-17
<20-670 pptv: MM, South Pacific & 74-76
Indian Ocean 13400 108 MM, R=1.6 18-20
{(Amsterdam Isl.) Summer/winter ratio: 4-23
Southern Ocean 2-1048 100 MM, EW and OW; R=1.4-1.6 (fall, summer) 121-24
(south of 40°S) Summer/winter ratio: 10-20 (Cape Grim)
B. Continental Surface Layer
Tropical forests 5-15 20 No difference between dry and wet 2527
(Amazon, Congo) seasons; R<2 (mainly due to mixing)
Temperate forests <1-20 8 Pine forest and rural areas; R=2.5 4,28
and rural areas <10-400 45 Wheat field, spring and summer; R=3.9 29
Wetlands, <1-500 60 Coastal wetlands, marshes 3031
temperate NH 4-140 45 Swamps, moors 431
City, industry 440-560 500 Downwind from paper mills (10-70 km) 31,32
C. Free Troposphere (2-5 km)
Marine (Atlantic, <1-3 1.5 Relatively stratified atmosphere 24,6,12,
Pacific, S. Ocean) 5-19 15 Strong convection and/or DMS emissions & 17,2274
Tropical forests <1-5 1.5 25-27
Germany/Bavaria <0.1 <(0.1 4
HYDROGEN SULFIDE
A. Marine Surface Layer**
Atlantic Ocean <2.5-75 7.5 MM, R=14-1.7, North Atlantic 56,33
Coastal waters 10-260 65 Mainly advection from coastal wetlands 5.6.33
Pacific Ocean <0.4-14 3.6 MM, no diel trend, equatorial Pacific 3475
B. Continental Surface Layer
Tropical forests 10-60 35 Amazon, Congo; max. day/night ratio: 4-8 25-27
105-6400 780/3750 Ivory Coast; above oxic/anoxic soils 35
Temperate forests 5-150 60 Pine forests and rural areas 35-37
and rural areas <10-350 100 Wheat field, spring and summer 29
Wetlands, NH <3-2740 240 Coastal wetlands, marshes 313738
80-820+ 450 Swamps, moars 4313738
City, industry 80-810+ 365 3841
C. Free Troposphere (2-5 km)
Tropical forests 7-13 &8s Amazon, Congo 2627
70 Ivory Coast 35
Rural areas, NH 1-7 6 France, Germany/Bavaria 435
140 Advection from coastal wetland areas 4
CARBON DISULFIDE
A. Marine Surface Layer**
Allantic Ocean 1-15 2 Marine air 4575942
5-30 18 MM, with continental background air 4742
4420 150 MC, advection from pollution sources 4,42
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Table 17 .(continued).

Location Range  Avemge* Remarks Reference
Pacific Ocean <6 Marine air 43
>20 Advection of polluted air 43
Southern Ocean <7-35+ <7 MM, >7 pptv oaly in polluted air 24
B. Continental Surface Layer
Temperate forest 5-106 35 Pine forest and rural areas 4284446
and rural areas 15-560 80 Wheat field, spring and summer 29
Wetands, NH 5-390 120 Coastal wetlands, marshes 3l
City, industry 65-370 190 4447
C. Free Troposphere (2-5 km)
Atlantic Ocean 1-8 5 MM, North Sea; polluted air: =30 pptv 4
65-166 115 At 6.1 km, possibly continental air 48
Pacific Ocean <6 Marine air 43
Coastal waters 1-21 5.7 At 6 km, MM, mainly SE Pacific coast 49
Continental <3-18 7 Continental background air 4,49,50
CARBONYL SULFIDE
Total Troposphere
Northern Hemisphere  300-1800 512¢119  All data (n=1066), incL pollution 51
I0°N-85°N, 52’E-155'W 514164  Flight data only (n=464), no trends 51 (& 4,743,48)
Arizona and Swiss Alps 530440 No trend over last decade 52
A. Marine Surface Layer** 400-800 500 Advection of continental air; >600 pptyv 47,24 43,
(All oceans) North Sea: 740 pptv (0.2 km) & 53-56
B. Continental Surface 300-1800 345 Max. values in polluted air and wetlands
500-7000 Wheat field, summer 29
Tropopause and 280-520 380 At 10-15 km, declines with altitude 46,5758
Stratosphere <10-30 16 At 27-31 km 57-59
SULFUR DIOXIDE**#
Total Tropasphere
Pacific and Western MBL: 54+19, FT: 85428 Marine atmosphere 60
N. America MBL: 112479, FT: 160+100 Continental atmosphere
(57"S-70'N)
Coastal Europe/N.& S. 20-1100 2604257 At 0-4 km, decrease to 4 km; max.: 35°N-65'N 61
America/Africa/Adantic  20-300 120484 At 4-10 km, increase to 7 km, then decrease
65'N-60°S, 80CW-15E  48-138 78131 Lower stratosphere; higher than below tropopause
A. Surface layer <4-160 20 Marine air; summer/winter ratio; 6-9 1220-22,
(All oceans) at Amsterdam Island (Indian Ocean) & 60-65,74-76
Spitsbergen (1983-1992) 14-1380 210 Monthly averages, winter/summer ratio: 10 66
Atlantc, E. Pacific 9-770 130 Near coasts, mixed marine/continental air 8.13,16
Atlantic, E. Pacific 150-6000 1500 MC, polluted air 8,67-69
Amazon forest 10-50 25 Up to 1 km, without biomass buming 2526
Rural areas, NH 80-7000 =2000 Varies strongly with air mass 283170
B. Free troposphere (2-5 km)
North Pacific 10-300 220 Air masses from Asia and/or Mt. Pinatubo 12,64
Southern Ocean 12-20 1613 Marine air; South Pacific: 10-80 pptv 22
Amazon forest 17 Wel and dry season 2526
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Tablel7.(continued).

Location Range  Average* Remarks Reference

C. Upper FT (>5 km)/lower stratosphere
Europe, North Sea, 10400 50 Ref. 70-72: constant profile 46,70-73
and Arctic Ref. 73: strong decrease o 10 pptv

Data with potentially significant bias due to use of inadequate oxidant scrubbers (DMS data) or interference

by OCS (H,S data) are not included in this Table.

Surface layer data include measurements up to ca. 300 m altitude.

* Weighed by number and spatial coverage of data. ** Coastal wetlands not included. *** Remote regions only.
MBL = Marine boundary layer, FT = Free troposphere.

NH = Northern hemisphere, EW = Eutrophic waters, OW = Oligotrophic waters.

R = Average nighttime maximum/daytime minimum ratio.

MM = Mainly marine air, MC = Mainly continental air.
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eutrophischen Gewissern mit aufquellendem nahrstoffhaltigem Tiefenwasser. Oberhalb der
Mischungsschicht fallen die DMS-Werte im allgemeinen rasch auf wenige pptv ab. Bei
starken Vertikalstrdmungen konnen jedoch in der freien Troposphére noch Werte von 20-40
pptv vorliegen. Die Lebensdauer von DMS in bezug auf seine Reaktion mit OH (definiert als
die Zeit, nach der die urspriingliche Konzentration auf 1/e abgefallen ist) liegt in mittleren
Breiten bei etwa 0.5-1.5 Tagen. Es ist daher ein photochemischer Tagesgang der DMS-Levels
in der marinen Grenzschicht zu erwarten (Minimum am Nachmittag, Maximum am friihen
Morgen), der jedoch bei Advektion von Luftmassen aus Gebieten mit unterschiedlicher
DMS-Quellstdrke und anthropogener Belastung sowie bei ausgepragten Tagesinderungen der
Mischungsschichthéhe meist nicht mehr deutlich erkennbar ist. Entsprechende Amplituden-
verhiltnisse von maximalen Konzentrationen bei Nacht zu minimalen Konzentrationen am
Tag (R-Werte, s. Tab. 17) schwanken zwischen 1.0 (kein beobachtbarer Tagesgang) und 3.7.
Der mittlere Jahresgang der DMS-Levels in der marinen Grenzschicht folgt im allgemeinen
dem Jahresgang der ozeanischen Primirproduktion mit einem Maximum im Friihjahr und
einem Minimum im Winter, jedoch hidngt dies auch sehr stark von anderen Faktoren wie
Windgeschwindigkeit und Luftmassenaustausch ab [z.B. Berresheim et al., 1991]. Ausserdem
treten im Spitherbst oder auch im Winter oft kurzzeitig hohe DMS-Konzentrationen im
Seewasser auf, die durch das Absterben von Phytoplankton und die damit verbundenen
bakteriellen Prozesse entstehen (s. Kap. 4.3.1). Nur wenige Messungen von DMS wurden
bisher in kontinentaler Umgebung durchgefiihrt [z.B. Andreae et al.,, 1990a; Berresheim und
Vulcan, 1992; Berresheim, 1993; Kap. 4.2]. Im allgemeinen liegen die Werte bei weniger als
20 pptv, konnen aber iiber Feuchtbiotopen und im Abgasbereich von Papiermiihlen mehrere

ppbv erreichen.

4.4.2. Schwefelwasserstoff, H,S

Wie Tab. 17 zeigt, liegen typische H,S-Levels in der bodennahen Grenzschicht zwischen
5-15 pptv (maritime Grenzschicht), 100-300 pptv (iiber Kiistengewassern und Feuchtbiotopen)
und 5-150 pptv (in tropischen Regenwildern und iiber diversen Bodenarten). Werte von bis
zu einigen hundert ppbv wurden in industriellen und vulkanischen Abgasfahnen gemessen
[z.B. Berresheim und Jaeschke, 1982]. Aus zahlreichen iiber Norddeutschland sowie der
Nord- und Ostsee gemessenen Vertikalprofilen berechneten Jaeschke et al. [1978] eine

mittlere atmosphirische Lebensdauer von 12 Stunden fiir H,S. Fiir die marine Grenzschicht
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tiber dem tropischen Pazifik schitzten Yvon et al. [1993] eine H,S-Lebensdauer von etwa 1
Tag. Sie beobachteten bei ihren Messungen keinen signifikanten Tagesgang von H,S. Nach
ihren Berechnungen trégt die H,S-Oxidation in der marinen Atmosphire weniger als 1 % zur
Bildung von biogenem SO, bei. Messungen von Andreae et al. [1991] im Nordatlantik
zeigten eine signifikante Advektion von H,S von der nordamerikanischen Kiiste. Dies fiihrte
teilweise sogar zu einer Nettodeposition von H,S auf die Meeresoberfliche. Aus ihren
Messungen folgerten sie, dass ozeanische H,S-Emissionen aus dem Nordatlantik keinen

bedeutenden Beitrag zum atmosphérischen Schwefelhaushalt leisten.

4.4.3. Carbonylsulfid, OCS

Wie bereits erwihnt, nimmt OCS aufgrund seiner chemischen Stabilitét eine Sonder-
stellung unter den reduzierten Schwefelverbindungen ein. Mit einer Gesamtlebensdauer von
etwﬁ 2-4 Jahren und einem mittleren troposphérischen Mischungsverhéltnis von 500 % 50
pptv stellt Carbonylsulfid das dominante Schwefelgas in der unbelasteten Atmosphére dar.
Hauptquellen von OCS sind Béden und Ozeane (z.B. Staubes-Diederich [1992]; Staubes et
al. [1989]) sowie Biomassenverbrennung (z.B. Nguyen et al. [1995]) und die Oxidation von
CS,. Allerdings stellt eine jiingere Arbeit von Weiss et al. [1995] die Ozeane als Quelle fiir
OCS in Frage. Nach Zepp und Andreae [1994] verlduft die Bildung von OCS im Seewasser
unter Einwirkung von UV-Licht auf sogenannte "Photosensitizer"-Substanzen, welche die
aufgenommene Energie durch chemische Reaktion an organische Schwefelverbindungen
weitergeben. Nach Weiss et al. [1995] ist jedoch die Hydrolyserate von OCS insgesamt héher
als die Produktionsrate, wonach sich im globalen Mittel eine Nettodeposition von OCS zur
Ozeanoberfliche ergibt. Aus Messungen der Gleichgewichtskonzentration von OCS im
Seewasser sowie der atmosphérischen OCS-Konzentration iiber dem nordéstlichen Atlantik
leiten Ulshofer et al. [1995] einen signifikanten Jahresgang des OCS-Flusses ab. Aus ihren
Daten ergibt sich eine Nettoemission im Herbst und Friihjahr und eine signifikante
Deposition von OCS zur Meeresoberflidche im Winter. Die Hauptsenken fiir OCS sind jedoch
die Reaktion mit OH, die OCS-Photolyse und die Aufnahme von OCS durch spezifische
Pflanzenarten (die enzymatisch sehr viel Ahnlichkeit mit der Aufnahme von CO, besitzt;
Kesselmeier und Merk [1993]; s.a. Kap. 4.2.3).

Eine konsistente jahreszeitliche Variation von OCS konnte bisher noch nicht
nachgewiesen werden [z.B. Staubes-Diederich, 1992; Bandy et al., 1992b]. Im Jahr 1993
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konnten Bartell et al. [1995] am Kleinen Feldberg (Taunus) zwar einen Jahresgang
beobachten (mit deutlichem Minimum im Sommer), jedoch liess sich in den darauffolgenden
Jahren keine systematische saisonale Variation mehr feststellen [Bingemer, personl. Mitt.,
1996]. Bingemer et al. [1990] fanden bei Schiffsmessungen iiber dem Atlantik zwischen 37°8
und 51°N eine deutliche Zunahme der OCS-Levels in der Nordhemisphiére (ca. 26 pptv pro
10° Breitenunterschied; s.a. Kap. 4.2). Sie deuteten dies als ein Indiz fiir signifikante OCS-
Emissionen durch anthropogene industrielle Quellen in der Nordhemisphére mit moglichen
Folgen fiir den stratosphérischen Aerosolhaushalt. Fiir das mittlere Verhiltnis zwischen den
von ihnen gemessenen OCS-Konzentrationen auf der Nord- und Siidhemisphire, den soge-
nannten interhemisphérischen Quotienten, leiteten sie einen Wert von 1.25 ab. Mehrere
Autoren fiihrten nachfolgend sowohl Schiffs- als auch Flugzeugmessungen von OCS iiber
dem Atlantik und Pazifik durch, bei denen weit niedrigere Quotienten (0.9-1.1) festgestellt
wurden. Eine Ubersicht hierzu gibt Staubes-Diederich [1992]. Angesichts dieser neueren nahe
bei 1.0 liegenden Werte und der mit gegenwirtigen Messmethoden noch bestehenden
Unsicherheiten bei der OCS-Messung, ist damit bis heute noch nicht erwiesen, dass ein
signifikanter OCS-Konzentrationsgradient zwischen den beiden Hemisphéren besteht.

Uber anthropogene OCS-Quellen ist bisher nur sehr wenig bekannt. Es zéhlen hierzu
v.a. die Textilindustrie oder auch der Abrieb von vulkanisiertem Gummi, wie z.B. bei
Autoreifen in Verbindung mit Ozonreaktionen. Allein der letzte Prozess kann bis zu 7% der
globalen OCS-Quellstirke reprisentieren [Pos und Berresheim, 1993]. In einer jlingeren
Arbeit identifizierten Hamisch et al. [1995] elektrolytische Prozesse bei der Aluminium-
verhiittung als potentiell bedeutende anthropogene OCS-Quelle (ca. 10% der globalen Quell-
stirke). Eine ausfiihrliche Darstellung des atmosphirischen OCS-Kreislaufs und seiner
Bedeutung fiir die stratosphirische Aerosolschicht wurde von Chin und Davis [1993; 1995]
gegeben.

4.4.4. Andere Reduzierte Schwefelverbindungen

Schwefelkohlenstoff, CS,, ist die chemische Vorldufersubstanz fiir OCS in der
Atmosphire. Das CS,-Mischungsverhiltnis variiert von <10 pptv iiber Ozeanen und 15-50
pptv in unbelasteter Kontinentalluft (Kap. 4.2.3) bis zu mehreren hundert pptv in
verschmutzter Luft. Anthropogene Quellen sind hauptsichlich die Rayon- und Zellstoff-

industrie [Chin und Davis, 1993). Vertikalprofile zeigen im allgemeinen eine rasche
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Abnahme des Mischungsverhaltnisses mit der Hohe, jedoch sind bei einzelnen Flugzeug-
messungen auch sehr hohe Werte gefunden worden (bis 160 pptv in 6 km). Bandy et al.
[1993] fanden bei Flugzeugmessungen iiber dem nord- und siidwestlichen Atlantik CS,-
Levels von 0.4-50 pptv bzw. 0.2-6 pptv. Fiir die dabei in der Nordhemisphére gemessenen
Werte waren iiberwiegend anthropogene Quellen im Osten der USA verantwortlich, die aber
nicht identifiziert wurden. Auf der Siidhemisphire trugen Luftmassen aus Afrika zu den
beobachteten Werten bei, die zum grossen Teil auf Biomassenverbrennung als CS,-Quelle
zuriickgefiihrt wurden.

DMDS und MeSH sind wahrscheinlich nur in der Umgebung spezifischer industrieller
Quellen von Bedeutung, z.B. in den Abgasen von Raffinerien und Papiermiihlen [Berresheim,
1993; Kap. 4.2.2]. Jedoch liegen speziell iiber DMDS in der marinen Grenzschicht bisher nur
sehr wenige Messungen vor (<10 pptv). Wegen seiner im Vergleich zu DMS um etwa 2
Grossenordnungen héheren OH-Reaktionskonstante konnte DMDS eine wichtige Rolle im
Schwefelkreislauf der maritimen Atmosphire spielen. Entsprechende Studien im Feld stehen

aber bisher noch aus.

4.4.5, Schwefeldioxid, SO,

Das bei der Verbrennung fossiler Brennstoffe emittierte SO, bildet eine Hauptquelle der
vom Menschen verursachten grossraumigen Verschmutzung der Luft. Ausserdem entsteht SO,
auch direkt in der Atmosphire als wichtiges Zwischenprodukt bei der Oxidation von
reduzierten Schwefelverbindungen. Die durchschnittliche Lebensdauer von atmosphiérischem
SO, in der unteren Troposphire liegt bei etwa 1-4 Tagen [Warneck, 1988; Wolz, 1992; s.a.
Kap. 6, Boxmodelle]. In der kontinentalen Grenzschicht finden sich bei relativ geringer
Luftverschmutzung typische Mischungsverhdltisse zwischen 20 pptv und 1 ppbv. In
Rauchfahnen von Kraftwerken oder Vulkanen kénnen Werte von bis zu 100 ppmv (parts-
per-million by volume) oder dariiber auftreten. In der marinen Grenzschicht wird SO, effektiv
durch Absorption im alkalischen Seesalzaerosol beseitigt, jedoch kénnen auch hier im Lee
von Schiffen oder von industriellen Quellen in Kiistenndhe noch Werte von mehreren ppbv
gemessen werden (Kap. 4.3.1). In der unbelasteten marinen Grenzschicht liegen die
SO,-Mischungsverhiltnisse im Durchschnitt zwischen 10 und 50 pptv. Von Maroulis und
Mitarbeitern wurde ein vertikaler Anstieg mit mittleren Werten um 50 pptv in der marinen

Grenzschicht und 85 pptv in der freien Troposphére gemessen. Friihere Flugzeugmessungen
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von Meixner, Jaeschke und Georgii mit einer Chemilumineszenz-Methode [Meixner und
Jaeschke, 1981] zeigten eine vertikale SO,-Abnahme bis etwa 6 km Hohe auf Werte von
30-70 pptv und ein ab hier konstantes Profil iiber die Tropopause hinaus bis in etwa 12 km
Hohe. Jiingere Messungen von Mahler und Arnold [1992] in arktischen Breitengraden zeigten
dagegen eine leichte Abnahme der SO,-Werte bis zur Tropopause und eine relativ starke
weitere Abnahme in der unteren Stratosphére.

Messungen von Andreae et al. [1988] iiber der Nordwestkiiste der USA zeigten einen
deutlichen Anstieg der SO,-Konzentrationen in der freien Troposphire (Kap. 4.3.2). Dies war
aufgrund von Trajektorienanalysen auf die Advektion von anthropogen belasteten Luftmassen
aus dem asiatischen Raum (vor allem China) zuriickzufiihren. Auch Thornton et al. [1996]
beobachteten deutlich mit der Hohe ansteigende SO,-Profile iiber dem westlichen Pazifik, die
durch anthropogene Schwefelemissionen und deren Transport in grésseren Hohen verursacht
wurden. Aus ihren Messungen schitzten sie die mittlere Lebensdauer von SO, in der freien
Troposphire in 10 km Héhe auf etwa 20-30 Tage. Bei Flugzeugmessungen in relativ reinen
maritimen Luftmassen iiber der Siidhemisphire (nahe Tasmanien) fanden Berresheim et al.
[1990] iiberwiegend konstante Héhenprofile von SO, mit Mischungsverhltnissen zwischen
5-20 pptv (Kap. 4.3.3). Die von Berresheim et al. [1990] gemessenen niedrigen SO,-Levels
in der subantarktischen Ozeanregion stimmen gut mit den von Wolz [1992) gemessenen
Werten iiber Siidchile iiberein. Im Rahmen einer globalen Flugzeugmesskampagne (TROPOZ
II) bestimmte Wolz [1992] SO,-Vertikalprofile iiber Nordeuropa, dem westlichen Atlantik,
der West- und Ostkiiste Siidamerikas und der Westkiiste Nordafrikas. Wolz [1992] verglich
seine Ergebnisse mit frilheren Messungen von Ockelmann [1988], die wihrend des Projekts
STRATOZ III auf einer dhnlichen Messstrecke durchgefiihrt wurden. Die Datensitze aus
beiden Messkampagnen zeigten teilweise eine recht gute Ubereinstimmung. Beide zeigten die
hichsten Konzentrationen in der Nordhemisphire zwischen 40°-60°N und eine starke
Abnahme der SO,-Levels in hohen Breiten auf der Siidhemisphire.

4.4.6. DMSO und DMSO,

Die Messung dieser beiden Gase in der Atmosphire hat sich bis vor wenigen Jahren
noch als dusserst schwierig erwiesen. Mit diskontinuierlichen Anreicherungsmethoden wurden
iiber dem Nordatlantik Werte von <0.7-271 pptv fiir DMSO und <0.7-56 pptv fiir DMSO,
gemessen [Pszenny et al., 1990; Harvey und Lang, 1986], jedoch gelten diese Messungen
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heute als nicht sehr zuverldssig. Erst durch die Entwicklung der SI/CI/MS-Methode (Kap.
3.2) wurde eine kontinuierliche und empfindliche Messung beider Substanzen in der
Atmosphére moglich [Berresheim et al,, 1993b; 1993c]. Erste Messungen mit dieser
Technologie wurden bisher an der nordamerikanischen Pazifikkiiste (Kap. 4.3.5) und auf der
antarktischen Halbinsel (Kap. 4.3.6) durchgefiihrt. Beide Gase zeigten einen deutlichen

photochemischen Tagesgang mit Werten zwischen <0.1 pptv nachts bis zu 40 pptv am Tage.

4.4.7. H,SO, und MSA in der Gasphase und im natiirlichen Aerosol

Die ersten Messungen gasformiger Schwefel- und Methansulfonsdure, MSA(g), in
maritimer Luft [Berresheim et al., 1993a; Eisele und Tanner, 1993] zeigten fiir beide Gase
einen ausgepréagten Tagesgang in enger Korrelation mit der Intensitdt der solaren Strahlung.
H,SO,-Werte lagen zwischen einigen ppq nachts und etwa 1-3 pptv mittags, wiahrend fiir
MSA(g) entsprechend Werte zwischen 2 ppq und 0.2 pptv gemessen wurden. Im Vergleich
dazu wurden fiir beide Verbindungen in hohen Breiten etwa 5-10 mal niedrigere Tages-
maxima beobachtet (Kap. 4.3.5, 4.3.6).

Im Gegensatz zu den bisher nur spérlich vorliegenden Messungen der gasférmigen
Verbindungen liegen zahlreiche Daten iiber die Verteilungen der entsprechenden ionischen
Verbindungen Sulfat bzw. Nicht-Seesalz-Sulfat (NSS) und Methansulfonat (MSA(p)) im
atmosphédrischen Aerosol vor. Eine entsprechende Zusammenstellung zeigt Tab. 18. Die
einzelnen Ergebnisse sind als druckunabhédngige Mischungsverhiltnisse in ppt angegeben,
wobei fiir Standardbedingungen gilt: 1 nmol m™ (STP) = 22.4 ppt (s.a. Kap. 4.3.1). Typische
NSS-Werte liegen im Bereich von etwa 5-50 ppt iiber dem offenen Siidpolarmeer, 50-200 ppt
iiber dem Pazifik und etwa 100-700 ppt iiber dem Nordatlantik. Uber grosse Flichen der
maritimen Nordhemisphére ist die Belastung der ozeanischen Luft aufgrund der Advektion
kontinentaler Luftmassen an deutlich erhthten NSS-Konzentrationen erkennbar, sowohl in der
marinen Grenzschicht als auch in der freien Troposphire (Kap. 4.3.1, 4.3.2). Dagegen scheint
iiber weiten Teilen des Siidpolarmeers ein kontinentaler Einfluss vernachldssigbar zu sein
(Kap. 4.3.3). Jahreszeitliche Trends iiber dem Pazifik und Nordatlantik weisen ein Maximum
im Herbst und ein Minimum im Friihjahr auf. Das entsprechende Amplitudenverhiltnis liegt
bei 1.6 - 1.7 [Savoie und Prospero, 1989]. Wesentlich ausgeprégtere Schwankungen der NSS-
Werte wurden an der Background-Station Cape Grim, Tasmanien (40°41°'S, 144°41’E) ge-
messen [Ayers et al., 1986; 1991]. Jedoch ist bei solchen Vergleichen grosse Vorsicht
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Table 18. Observed Mixing Ratios of Aerosol Sulfur Compounds in the Atmasphere [ppt}'

Location Period Range  Average Remarks Reference
AEROSOL METHANESULFONATE
A. Flight Measurements
NE Pacific May 1985 57 =6 MBL, marine air 1
13 =2 FT, 3-4 km, poliuted air from Asia
Amazon (NASA/ABLE-2A) July/Aug 1985 29 58+18 BL 2
1407 FT
S Pacific/Tasmania Dec 1986 8-16 13+4 MBL, marine air 3
4565 54108 FT, 3 km, marine air
Atlantic/North Sea May 1988 5670 MBL, <15 above 500 m 4
B. Surface Measurements
Gemany/Kl. Feldberg 1968-1990 0.6-22 Nov-Feb/May-July ratio: 7-11 4
Germany/Karisruhe Oct/Nov 1978 5100  38+30 Urban air 5
Central Pacific (4°N;30°N) Feb 1981-Mar 1982 2.1-17.7 9.1+46 Marine air 6
Indian Ocean/Somalia coast ~ Feb-June 1979 1494 47431 Mainly marine air
Miami/Key Biscayne Aug 1978-Aug 1981 5.2-156 87436 Continental pollution
S Pacific/Peru shelf June/July 1983 12-18 1443 Pollution (ore smekting) 7
S Atlantic/Antarctic coast MarfApr 1986 07-148 6.0+45 Marine air 8
Antarclic coast 1987-1992 1-130 11.4+21 Palmer: mean summer 2830, mean winter 111 17
1-40 5.4+55 Mawson: mean summer 1245, mean winter 1.140.8
1983-1954 BS Neumayer: mean summer 27, mean winter 0.4 18
Central Pacific/ 19811987 47-1.0 Seasonal cycle increases with latitude, ]
52°N-29°S 229 52°N: June-Sep/Nov-March ratio: 225.0
NE Pacific, shipboard May 1987 52139 72429 Marine air 10
NE Pacific, coast 3672 49+13 Mainly marine air;, 480 m above sea level
NW Atlantic/U.S. coast 1885-1986 <2.2-18.8 83444 Mainly marine air, spring/winter ratio: 2.1 1
and Sargasso Sea 16-190 80442 Mainly continental air
Atlantic, 34°549°N Mar/Apr 1987 =4 NH/SH ratio: 2.1 12
Sep/Oct 1988 85 NH/SH ratio: 1.0
Cape Grim, Tasmania Nov 1988-May 1990 0.4-11 Marine air, summetfwinter ratio: 12-25 13
E Pacific (20°N-60°8S) Feb/Mar 1989 07157 =9 Maxima at 15°N and 30°-40°5 14
AEROSOL NON-SEA-SALT SULFATE"
A. Flight Measurements
NE Pacific May 1985 67-134 =105  MBL, marine air 1
150-200 =180 FT, 3-4 km, poliuted air from Asia
Amazon (NASA/ABLE-2A) July/Aug 1985, 129450 BL, up to 1 km; biomass buming pollution 2
Dry season 1647 FT,upto 6 km
Amazon (NASA/ABLE-2B)  AprMay 1987, 76£56 BL,upto1km 15
Wet season 1144 FT, up to 4.5 km
S Pacific/Tasmania Dec 1986 16-53 2%+13  MBL, marine air 3
2242 3447 FT, 3 km, marine air
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Table 18. (continued)

Location Period Range  Average Remarks Reference

Allantic/North Sea May 1988 140-210 MBL, marine air 4
700-3150 MBL, continental air
< 1000 FT

B. Surface Measurements

Germany/Kl. Feldberg 1988-1980 560 Winter 4

1150 Summer

Central Pacific (4°N;28°N) Feb 1981-Mar 1982 47-238 133458 Marine air (4°N}; Asian dust advection (28°N) 6

Indian Ocean/Somalia coast  Feb-June 1979 12-196  131£56  Mainly marine air

Miami/Key Biscayne Aug 1978-Aug 1981 196-2310 747910 Continental poliution

S Atlantic/Antarctic coast Mar/Apr 1986 1114 74445 Marine air 8,16

Antarctic coast 1987-1992 095 235429 Palmer. mean summer 58+37, mean winter 57 17
0-90 21,4423 5 Mawson: mean summer 55+11, mean winter 416

1983-1994 343 Neumayer: mean summer 81, mean winter 7.5 18

S Pacific/Peru shelf June/July 1983 800-5400 2240 Pollution from smelter industry 7

Central Pacific/ 1981-1987 54-156 Tropics: Marine air, fall/spring ratio: 1.6 9

28°N-29°S N temperate Pacific: Asian dust advection

NE Pacific, shipboard May 1587 52-204 11956 Marine air 10

NE Pacific, coast 67-161 11443  Mainly marine air, 480 m asl

NW Atlantic/U.S. coast 1985-1986 51268 350338 Mainly marine 2ir, fallspring ratio: 1.7 1

and Sargasso Sea 161-1828 §70+462 Mainly continental air

Allantic, 34°S49°N Sep/Oct 1988 126-224 Marine air only 12
105-2450 All data, 21050 at >40°N

Cape Grim, Tasmania Nov 1988-May 1990 767 Marine air, summer/winter ratio: 5-10 13

E Pacific (20°N-60°5) Feb/Mar 1889 403-717 =520  Advection of continental air, NH 14
18-358 =150 Marine air, SH

"1 ppt = 22.4 nmol m™ (0°C, 1013 hPa); ~ marine and remote continental atmosphere only.
BL = Boundary layer, MBL = Marine boundary layer, FT = Free troposphere; NH = Northem hemisphere, SH = Southem hemisphere.

1 Andreae et al. (1988), J. Atmos. Chem,, 6, 149.

2 Andreae and Andreae (1988), J. Geophys. Res., 93, 1487.

3 Berresheim et al. (1930), J. Atmos. Chem., 10, 341.

4 Blrgermeister (1991), Dissertation, Univ. Franidfurt/M.

5 Panter and Penzhom (1980), Atmos. Environ., 14, 149.

6 Saltzman et al. (1983), J. Geophys. Res., 88, 10887.

7 Saltzman et al. (1986), J. Geophys. Res., 91, 7813.

8 Berresheim (1987), J. Geophys. Res., 92, 13245.

9 Savoie and Prospero (1989), Nature, 339, 685.

10 Bates et al. (1990), J. Atmos. Chem., 10, 59.

11 Berresheim et al. (1991), Tellus, 438, 353.

12 Bargermeister and Georgii (1991), Atmos. Environ., 254, 587.
13 Ayers et al. (1991), Nature, 349, 404.

14 Bates et al. (1992}, J. Geophys. Res., 97, 9859.

15 Andreae et al. (1990), J. Geophys. Res., 95, 16813.

16 Pszenny et al. (1989), J. Geophys. Res., 94, 9818.

17 Savoie et al. (1993), J. Atmos. Chem,, 17, 95.

18 Wagenbach (1996), NATO ARW workshop, E. Woltf and R. Bates (eds.), Springer Verlag.
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geboten, da NSS-Werte umso unsicherer sind, je hoher die Seesalzkonzentration ([SO, g,e.s,),
[Na*]) in der Luft ist. Nach Gl. (6), Kap. 2.3, ergibt sich die NSS-Konzentration dann aus der
Differenz zwischen zwei relativ hohe Zahlen gebildet wird ([SO,,.] - [SOg.ce1.))-

Die Verteilung von MSA(p) im atmosphérischen Aerosol ist hauptsachlich durch die
Verteilung von DMS-Emissionsquellen und durch Depositionsprozesse bestimmt. In der
marinen Grenzschicht liegen MSA(p)-Werte im Bereich 5-15 ppt mit Maximalwerten in
hohen Breitengraden [Berresheim, 1987; Saltzman et al., 1986; Biirgermeister, 1991; Bates
et al., 1992b]. Die Jahresamplitude der MSA(p)-Werte zeigt eine deutliche Zunahme mit der
geographischen Breite. Sommer/Winter - Verhéltnisse bis zu 12-25 und héher wurden bisher
in beiden Hemisphéren in Breitengraden 240° gemessen [Biirgermeister, 1991; Saltzman et
al., 1986; Ayers et al., 1986]). Ahnlich hohe Jahresamplituden wurden auch in Regen-
wasserproben an der Station Cape Grim gemessen (1.0 - 1.6 pM im Sommer, 0.1 yM im
Winter; [Ayers und Ivey, 1990]).

5. ABSCHATZUNG DES BEITRAGS NATURLICHER QUELLEN ZUM
GLOBALEN ATMOSPHARISCHEN SCHWEFELHAUSHALT

5.1. Vulkanische Exhalationen

Eine der ersten Globalabschatzungen der vulkanischen Schwefelquellstirke stammt von
Kellogg et al. [1972]. Die Autoren stiitzten sich dabei auf Berechnungen der bei historischen
Vulkanausbriichen freigesetzten Lavamassen. Unter Annahme eines mittleren SO,-
Gewichtsanteils der Lava von 0.05 % gelangten sie zu einer globalen SO,-Emissionsrate von
0.75 x 10° Tg S/Jahr. Dieser Wert war jedoch aufgrund der Unvollstandigkeit historischer
Beobachtungen von Vulkanausbriichen sehr unsicher. Ausserdem beriicksichtigte er nicht die
Schwefelexhalationen wihrend nicht-eruptiver Phasen, und der angenommene globale
Mittelwert fiir den Gewichtsanteil von SO, in Lava war um mindestens eine Grossenordnung
zu niedrig angesetzt [Berresheim und Jaeschke, 1983].

Stoiber und Jepsen [1973] ermittelten mit Hilfe von Fernerkundungsmessungen
(Korrelationsspektrometrie) vulkanische SO,-Emissionsraten an neun Vulkanen in Mittel-
amerika. Unter der Annahme, dass ihre Ergebnisse fiir alle Vulkane weltweit reprisentativ

waren, gelangten sie zu einer groben Abschitzung der globalen vulkanischen Schwefel-
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TABLE19: CLASSIFICATION OF THE ERUPTIVE VOLCANIC ACTIVITY
PHENOMENOLOGICAL E INTENSITY | EXPLOSIVITY [CLOUD HEIGHT

CATEGORIES (z] [km]
Al: ICELANDIC 0- 5 VIILI a, ab < 1
AZ: HAWALILAN 0- 5| Iv-VI 2 < 1
A3: STROMBOLIAN 5§ - 20 1 ab max. 2
A4: VYULCANIAN 20 - 40 IT - 1V¥ ab, b 2 - 7
AS5: YESUYIAN 40 - 60 ¥ ab, b 5 - 10
AG: PLINIAN 60 - BO VI b, bc 10 - 20
A7: PELEAN B0 - 99 YII b, bc 20 - 40
AB: KRAKATOAHN 99 - 100 |VIII - IX b, bc > 40

DEFINITIONS

E (EXPLOSIVITY INDEX):

MASS OF SOLID EJECTA

TOTAL MASS OF SOLID AND LIQUID EJECTA

INTENSITY: CLASSIFIED BY THE TOTAL YOLUME OF THE
EJECTED MATERIAL (I < 10-5 km3 -
1x > 102 kmd)
EXPLOSIVITY: CLASSIFIED BY THE KIND OF EJECTED MATERIAL
(a = DOMINANCE OF LAVA;
b = DOMINANCE OF FRESH SOLID MATERIAL;
¢ = DOMINAKCE OF OLD ROCK MATERIAL)
TABLE20: CLASSIFICATION OF THE NON-ERUPTIVE VOLCANIC ACTIVITY
CATEGORIES TIME SCALE OUTWARD APPEARANCE
Bl: PRE-ERUPTIVE DAYS - INTENSIFICATION OF ACTIVITY
WEEKS BEFORE AN ERUPTION, e.g. BY
RHYTHMIC FUMING ACTIVITY.
B2: INTRA-ERUPTIVE HOURS - BETHEEN PAROXYSMAL ERUPTIONS
DAYS
B3: POST-ERUPTIVE WEEKS- PERMANENT FUMING OR FUMAROLIC
YEARS ACTIVITY.
B4: EXTRA-ERUPTIVE YEARS - EXCLUSIVELY FUMAROLIC AKD SOL-
CENTURIES FATARIC ACTIVITY.
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TABLE2L S0, Emission Rates of Different Volcanoes and Categorization
Volcanie Activity Phases

of the Corresponding

Volecane 805, t/d Category Volecano 502, t/d Category
Italy USA/Hawali
Etna (1) 3740 A3 Kilauea (10) 1280%* A2/3
Etna (2) 3325 Bl Kilauea (10) 280 ?
Etna (2) 1130 B3 Mauna Ulu {11) 30 B3/4
Etna (3) 1000 B2 Sulfur Banks (11) T BY4
Etna (4) 142 B3
Etna (4) 955/1600 B1 USA/Alaska
St. Augustine (12) 86400% AS
Kicaragua St. Augustine (12) y32% B3
Telica (5) 20 B3 St. Augustine (12) 8640 A4
Homotombo (5) 50 B3 St. Augustine (12) 86 B3
San Christobal (5) 360 B3 HMt. Martin (12) 3 BY
Hasaya (5) 180 B1
Cerro Negro (6) 120* A3 USA/Washington
Cerro Hegro (6) 2000% Al St. Helens (14) 10/50 B1
St. Helens (13,1%4) 1000/1900 B1
Guatemala St. Helens (14) 7 AS/T
Pacaya (5) 260 A3 St. Helens (13,14) 1300/2400 A5
Pacaya (7) 300 B3 St. Helens (13) 900 B2
Santiaguito (5) 420 A3 St. Helens (13) 600/3600 B3
Santiaguito (5) 300/1500 A3
Fuego (8) 10000+ A4 Japan and USSR
Fuego (5) 4o B3 Mihara (15) 345 B3
Fuego (9) 55000% A5 Asaza (16) 142 B3
Fuego (9) 423 B2/3 Asama (16) 780 B3
Fuego (T) 300/ 1500 A3 Karimski (9) 173 7

®Estimated value,

®ECalculated from the

content of lava,
*+Calculated from the 5042= content of ash particles. (9) Crafford [1975].
(10) Naughton-et al, [1975].

(11) Stoiber and Malone [1975).

(1) Haulet et al. [1977].

(2) Zettwoog and Haulet [1978].

(3) Malinconico [1979].
(4) Jaeschke et al. [1982].

(5) Stoiber and Jepsen [1973].
(6) Taylor and Stoiber [1973].
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(8) Rose et al. [1973].

(12) stith et al, [1978].

(13) Casadevall et al. [1981].

(14) Hobbs et al. [19E€1].

(15) Okita [1971].
(16) Okita and Shimozuru [1975].



quellstirke von 5 x 10° Tg S als SO,/Jahr. Jedoch war auch dieser Wert noch sehr unsicher
und daher fiir die Modellierung des natiirlichen atmosphirischen Schwefelhaushalts sehr
unbefriedigend.

Berresheim und Jaeschke [1983] veroffentlichten erstmals eine detaillierte und auf
wesentlich zahlreicheren Messungen beruhende Abschitzung der vulkanischen Schwefel-
quellstirke. Sie stiitzten sich dabei auf eine detaillierte Klassifizierung eruptiver und nicht-
eruptiver vulkanischer Aktivitdt [Berresheim, 1980] und berechneten erstmals globale
vulkanische Emissionsraten nicht nur fiir SO,, sondemn auch fiir H,S und Sulfat. Die
entsprechenden Ergebnisse stimmen auch noch mit heutigen Schétzungen sehr gut iiberein
(Tab. 3, Kap. 1.3).

Nach Bermresheim und Jaeschke [1983] lassen sich vulkanische Eruptionen nach den in
Tab. 19 dargestellten Kriterien in acht Aktivitatsklassen unterteilen. Bei dieser Klassifizierung
stiitzten sich die Autoren auf Arbeiten von Tsuya [1955], Hédervari [1963], Rittmann [1981]
und Newhall und Self [1982]. Die nicht-eruptive Aktivitat wurde in vier Kategorien eingeteilt
(Tab. 20). Die bis 1983 aus der Literatur bekannten Messungen der SO,-Quellstirken
einzelner Vulkane wurden zusammengestellt und nach dem obigen Schema Kklassifiziert.
Daraus liess sich nun jeder Aktivitdtsklasse ein mittlerer Wert fiir die SO,-Quellstérke
zuordnen (Tab. 21, 22). Die jahrliche Haufigkeit der Eruptionsklassen wurde aus der Literatur
fir den Zeitraum 1961-1979 abgeschitzt, wobei insbesondere fir die Kategorie A3
mehrmalige Eruptionen pro Jahr beriicksichtigt wurden. Fiir die Kategorien A6 und A7 lagen
nur Schitzungen iiber deren SO,-Eintrag in die Stratosphire vor. Diese Werte sind daher
méglicherweise um eine Gréssenordnung zu niedrig angesetzt.

Nach Simkin et al. [1981] gibt es derzeit etwa 520 aktive Vulkane weltweit. Fiir den
Zeitraum 1961-1979 schitzten Berresheim und Jaeschke [1983], dass im Mittel 55 Vulkane
mindestens einmal pro Jahr eine Eruption zeigten. Die nicht-eruptiven Exhalationen der
restlichen 420 Vulkane ordneten sie, wie in Tab. 22b dargestellt, jeweils den post- und
extraeruptiven Phasen zu. Die Schwefelbeitrdge aus prd- und intraeruptiven Exhalationen
blieben aufgrund der relativ kurzen Zeitdauer dieser Aktivitatsphasen (typisch sind einige
Tage bis Wochen) bei den weiteren Berechnungen unberiicksichtigt.

Aufgrund der in Tab. 22 hergeleiteten Zuordnungen von Schwefelquellstirken einzelner
Aktivititsklassen und deren jihrlicher Haufigkeit berechneten Berresheim und Jaeschke
[1983] die in Tab. 23 fiir den betrachteten Zeitraum von 1961-1979 dargestellten globalen
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TABLE22: ASSOCIATION OF ACTIVITY CLASSES WITH
CHARACTERISTIC SO, EMISSION RATES

A) ERUPTIYE ACTIVITY

CATEGORY S0, (t/d]  |FREQUENCY PER YEAR

Al: ICELANDIC 103 -

A2: HAWATIAN 103 10.46

A3: STROMBOLIAN 300 - 10° 760.00

Ad: VULCANIAN 104 9.40

AS: VESUVIAN 7 x 104 4.13

AG: PLINIAK 1-2x 10° 0.53

A7: PELEAN 1:2x 108 0.12

A8: KRAKATOAN ? .

AYERAGE NUMBER OF ERUPTING YOLCAHOES: 55 / YEAR

B) NOM-ERUPTIYE ACTIVITY

CATEGORY 5°z[tfdl NUMBER OF YOLCANOES
Bl: PRE-ERUPTIVE 500 - 103
B2: INTRA-ERUPTIVE | 500 - 103
B3: POST-ERUPTIVE 50 - 500 365
B4: EXTRA-ERUPTIVE o - 10 100

TABLE23 : ESTIMATION OF THE GLOBAL YOLCANIC
SULFUR SOURCE STRENGTH

S0,: 1.0 x 10° t/a (Al - A8B)
1.4 x 107 t/a (83)
2.0 x 10° t/a (B4)

1.52 x 107 t/a (total)

——

(ANTHROPOGENIC: 15 x 107 t S0,/a)

S: ca. 10E t/a

$02”:  ca. 107 t/a

p—_—
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vulkanischen Schwefelquellstirken. Die Berechnungen der H,S- und Sulfatquellstirken
stiitzten sich dabei hauptsdchlich eigene Messungen, die in Kap. 4.1 vorgestellt wurden. Die
in Tab. 23 aufgefiihrten Ergebnisse zeigten, dass Exhalationen aus nicht-eruptiver Tatigkeit
im langzeitlichen Mittel einen wesentlich héheren Beitrag zum atmosphérischen Schwefel-
haushalt leisten kénnen als sporadisch auftretende Eruptionen. Die Arbeit von Berresheim
und Jaeschke [1983] machte die relative Bedeutung dieses Beitrags zum erstenmal deutlich.
Weiterhin bestitigte diese Arbeit auch erstmals die bisher unterschitzte Bedeutung der Ge-

samtschwefelquellstirke von Vulkanen im Vergleich zu anthropogenen Schwefelemissionen.

5.2. Siidpolarmeer und globale DMS Emission aus Ozeanen

Ausgehend von seinen 1985 durchgefiihrten Messungen berechnete Berresheim [1987)
erstmals die jahrliche DMS-Quellstirke fiir das gesamte Gebiet des Siidpolarmeers. Dazu
bestimmte er in einem ersten Schritt zunéchst den jeweiligen DMS-Massenfluss fiir jede der
untersuchten Regionen (s. Kap. 4.3.4). Die Berechnungen stiitzten sich auf das von Liss
[1973] und Liss und Merlivat [1986] entwickelte Zweifilm-Transfermodell. Danach ist der
Nettomassenfluss F eines Gases durch die Wasser-Luft-Grenzschicht proportional zur
Differenz zwischen der durch das Henry’sche Gesetz bestimmten Gleichgewichtskonzen-
tration des Gases (Séttigung) und seiner aktuell vorliegenden Konzentration ¢, im

Oberflichenwasser:

F=v,(c/H-c) (12)

In Gl. (12) bedeuten c; die aktuelle Konzentration des Gases iiber dem Wasserspiegel, H die
dimensionslose Henry-Konstante und v, die Transfergeschwindigkeit ("piston velocity") des
Gases durch die Wasser-Luft-Grenzschicht. Fiir DMS ist die Bedingung c/H < ¢, immer
erfiillt, so dass sich Gl. (12) vereinfacht zu

F=-v,¢ (13)

Die Transfergeschwindigkeit v, ist empirisch darstellbar als Funktion der Windge-
schwindigkeit und der Schmidt-Zahl Sc = wD, wobei p die kinematische Viskositit des
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Losungsmittels (Seewasser; Zahlenwerte s. Riley und Skirrow [1975]) und D die molekulare
Diffusivitit des geldsten Gases représentieren. Berresheim [1987] adoptierte die von Deacon

[1977] und Liss und Merlivat [1986] vorgeschlagene Beziehung
v, ~ Sc¢? (14)

Als weitere Grundlage der Berechnung diente die zu dieser Zeit bereits empirisch gemessene
Relation fiir die Transfergeschwindigkeit von Radon in offenem Ozeanwasser bei T = 20°C

[Smethie et al., 1985]:

vy(Rn)y, = 0.66 (u - 3) (15)
Mit Hilfe der Stokes-Einstein-Beziehung

.uD/T = const. (16)

und den aus der Literatur bekannten Werten fiir D(DMS) und D(Rn) bei 20°C und 3.5%
Salinitit ergaben sich mit Gl. (15) und (16) entsprechende Werte fiir v,(DMS) und mit Gl.
(13) die jeweiligen DMS-Massenfliisse. Dabei stiitzten sich die Berechnungen auf die jeweils
gemessenen Mittelwerte der DMS-Konzentration im Oberflachenwasser (Tab. 14), der Tem-
peratur des Oberflichenwassers, T, sowie der mittleren Windgeschwindigkeit, u. Die Ergeb-
nisse sind in Tab. 24 dargestellt. Die damit verkniipften Unsicherheiten betragen etwa + 50%.

Die hochsten Emissionsraten wurden fiir die offenen Ozeanregionen ermittelt, was vor
allem auf die dort vorherrschenden hohen Windgeschwindigkeiten zuriickzufiihren war.
Allgemein zeigten die Ergebnisse, dass Ventilation durch Wind einen bedeutenden Beitrag
zum Transfer von DMS aus dem Oberflichenwasser in die Atmosphire leistet. Der Kreislauf
von DMS im Seewasser wird dabei wahrscheinlich durch marine Senken (Bakterien, Photo-
oxidation) in der Weise reguliert, dass auch bei hoher Ventilation keine signifikante Abnahme
der DMS-Konzentration im Oberflichenwasser stattfindet.

Nachdem Andreae et al. [1983] bereits nachgewiesen hatten, dass zwischen Primdr-
produktivitit und DMS-Quellstirke eine zumindest grobe lineare Beziehung besteht,

analysierte Berresheim [1987] die fiir das Siidpolarmeer vorliegenden Daten der Primar-
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TABLE 24 Calculation of Mean Sea-to-Air Fluxes of DMS in the Study Area During Austral Fall

T . u, u, D{DHS), Vp(Rn),., Vp(DMS), F(DMS),

Sampling seavater centi- Zq
Region *C ms '  poise 107%™ md? md? mol m 2 471
Drake Passage:

subantarctic 8 10.3 1.47 0.67 4.8 2.6 5.0

transitional (ACZ) 4 10.3 1.65 0.59 4.8 2.3 4.3

antarctic 2 10.3 1.76 0.55 4.8 2.1 3.9
Gerlache Strait 1 5.4 1.82 0.53 1.6 0.6 1.2
Bransfield Strait® 0.5 6.9 1.85 0.52 2.6 1.0 1.5
Coastal shelf/ 2 B.7 1.76 0.55 3.8 1.6 2.7

Gerlache Strait

“The average wind speed during our cruise through Bransfield Strait was 17.0 m s !. Calculations for
'this region are based here on mean wind speed data for March/April from the Marine Climatic Atlas of
the World [U.S. Navy, 1965]. Wind velocities measured in the other sampling regions are in good agree-
ment with the mean seasonal data from the Atlas.

TABLE 25 Estimate of the Seasonal snd Annual Emissions of DMS from the Southern Ocean

Primary Prndu:tiun.. Hﬁh.b Open Ocean Arqn.c DHS Emission Rate,
mg Cm ¥ d7} nmol m? 10% km? pmol m™7 471 10" mol season™!
SA A Cape Grim SA A SA A SA A Total
ring (Sept.-Oect.) 56 22 0.10 41 14 3.4 2.6 B.4 2.2 10.6
amer (Nov.-Feb.) 119 148 0.35 41 24 7.2 12.3 70.8 70.8 141.6
1 (Harch-April) 83 47 0.20 41 29 5.0 3.9 12.3 6.8 1.1
iter (Hl)"Au;.J 28 16 0.05 4] 20 1.7 1.3 16.7 6.2 22.9
10* mol yr™!
‘n ocean 108.2 B86.0 194.2
‘lacha Strait 0.7
nsfleld Stralt 3.2
stal shelf 1.7
jal Southern Ocean 200.8

[Hean summer and fall values taken from Holm-Hansen et al. [1977]; spring and winter estimatas based on relative
ferences between the seasonal data reported by El-Sayed [1967, 1968]. )

Mean seasonal concentrations at Cape Crim, Australia [Ayers et al., 1985). -
Hater area free from ice cover; data for Antarctic Ocean (A) taken from Mackintosh [1973]; area of Subantarctic Ocean
) is equal to area of Southern Ocean less tutal ares of Antarctic Ocean (after Hacklntosh [1973): (77-36) x 10* km®).
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produktivitit [Holm-Hansen et al., 1977]. Er extrapolierte die wahrend des Siidherbstes
gemessene DMS-Quellstirke im relativen Verhiltnis der jeweiligen Primarproduktivitétsraten
auf die iibrigen Jahreszeiten und berechnete daraus die jahrliche DMS-Quellstirke des
Siidpolarmeers (Antarktischer und subantarktischer Ozean) zu 0.2 Tmol/Jahr oder 6.4 Tg
S/Jahr (Tab. 25). Dieser Wert stimmte im Vergleich recht gut iiberein mit der von Andreae
und Raemdonck [1983] geschitzten globalen DMS-Quellstirke von 40+20 Tg S/Jahr, wenn
man den Anteil der Fliche des Siidpolarmeers an der Gesamtmeeresfliche der Erde linear
beriicksichtigt (ca. 21%). Wie jedoch spitere Messungen zeigten (siche die nachfolgende
Diskussion), war der von Andreae und Mitarbeitern geschitzte Globalwert zu hoch, so dass
den DMS-Emissionen aus dem Siidpolarmeer heute relativ mehr Gewicht zugeschrieben wird.
Insbesondere deuteten bereits die Arbeiten von Berresheim [1987] und Deprez et al. [1986]
auf eine sehr hohe sommerliche Emissionsrate in dieser Ozeanregion hin.

Nach Berresheim et al. [1995a] ist der kiirzlich von Méller [1995] sowie Andreae und
Jaeschke [1992] vorgeschlagene Mittelwert fiir die globale DMS-Quellstdrke von 35 Tg S pro
Jahr (Tab. 3, Kap. 1.3) wahrscheinlich aus folgenden Griinden zu hoch berechnet: 1) Es
wurden hauptséchlich relativ hohe in tropischen Breitengraden und in produktiven Auf-
wellungs- ("upwelling")-zonen gemessene DMS-Werte beriicksichtigt. Die Globalabschétzung
der DMS-Quellstirke erscheint daher zu hoch gewichtet. 2) Fiir die in die Parametrisierung
eingehende vertikale Transfergeschwindigkeit v, von DMS in der Seewassersdule wurde ein
einziger globaler Wert angenommen, der ebenfalls zu hoch gewichtet ist. 3) Es wurden zu
wenig DMS-Messungen aus der Wintersaison beriicksichtigt. Diese liegen meist 1-2 Grossen-
ordnungen unter den im Friihjahr oder Sommer gemessenen Konzentrationen. Im Gegensatz
dazu wurden von Bates et al. [1992a] Winterwerte addquat gewichtet und zusétzlich die
raumlichen und jahreszeitlichen Schwankungen von v,-Werten beriicksichtigt. Spiro et al.
[1992] und Erickson et al. [1990] stiitzten ihre Abschatzungen einerseits auf die von Bates
et al. [1992a] zitierten Feldmessungen und berechneten zum anderen eine globale Verteilung
von v, auf der Grundlage von klimatologischen Wind- und Strahlungsdaten.

Eine kritische Durchsicht der Arbeit von Bates et al. [1992a] ergibt jedoch nach
Berresheim et al. [1995a], dass die fiir die Meeresgebiete zwischen 35°S-80°S angegebene
DMS-Emissionsrate (3.5 Tg S/Jahr) um mindestens die Hélfte zu niedrig eingeschitzt wurde.
Wie oben dargestellt, berechnete Berresheim [1987] aufgrund von direkten Messungen einen

Gesamt-DMS-Fluss von 6.4 Tg S/Jahr fiir diese Ozeanregion. Jiingere Messungen von
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McTaggart und Mitarbeitern [1995; 1992] sowie Gibson et al. [1990] zeigten sehr hohe
DMS-Konzentrationen in antarktischen Oberflichengewéssern wihrend des Siidsommers. Im
Durchschnitt lagen die Werte um 18.5 nM im offenen Ozean und reichten bis zu 290 nM in
Kiistengewidssern. Im Vergleich dazu betrdgt die mittlere globale DMS-Konzentration nahe
der Meeresoberflidche etwa 2 nM. Die von Bermesheim [1987] geschitzte sommerliche
Emissionsrate pro Flicheneinheit von 12.3 umol/m’/Tag wurde durch die neuen Ergebnisse
von McTaggart et al. [1995; 10.9 umol/m?*/Tag) bestitigt. Gibson et al. [1990) schitzen den
DMS-Fluss allein aus der antarktischen Shelf-Zone bereits auf 1.3 Tg S/Jahr. Dies lasst
insgesamt darauf schliessen, dass die oben zitierte Abschitzung von Bates et al. [1992a] ein
Minimum darstellt. Zusammenfassend ldsst sich somit ein Bereich von 15-25 Tg S/Jahr als
derzeit beste Abschétzung des globalen DMS-Flusses aus Ozeanen herleiten (Tab. 26, Kap.
5.5).

5.3. Feuchtgebiete

Biogene Schwefelemissionen aus Feuchtgebieten (Schlickwatt, Moore, Siimpfe) kénnen
zeitlich und rdumlich bis iiber 6 Grossenordnungen schwanken [Aneja, 1990; Adams et al.,
1981]. Heute schétzt man allgemein, dass der Beitrag von Feuchtgebieten zum atmo-
sphirischen Schwefelkreislauf hochstens auf lokaler und regionaler Ebene von Bedeutung ist,
da diese Gebiete - global gesehen - einen nur relativ kleinen Anteil der Erdoberfliche
darstellen. Bates et al. [1992a] schitzen die gesamte Fliche der Feuchtgebiete auf 3.4 x 10°
km® in der Nord- und 0.3 x 10° km’ in der Siidhemisphire. Die von ihnen geschitzte
Schwefelquellstarke betrdgt nur 0.008 Tg S/Jahr, von der ungefihr 84% auf die Nord-
hemisphire entfallen. Andreae und Jaeschke [1992] schitzen einen Gesamtfluss von 1.76 Tg
S/Jahr mit folgenden relativen Anteilen: H,S (57%), DMS (34%), OCS (6%) und CS, (3%).
Fiir die hier in Tab. 26 vorgenommene Schitzung wurde diese relative Verteilung iiber-
nommen. Gestiitzt auf die Arbeiten von Andreae und Jaeschke [1992] sowie Aneja [1990]
wurde als obere Grenze ein Gesamtwert von 2 Tg S/Jahr abgeschitzt.
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5.4. Boden und Pflanzen

Eine breite Palette reduzierter Schwefelverbindungen wird von Bdden [Banwart und
Bremner, 1975), Agrarpflanzen [Fall et al., 1988] und Biumen [Rennenberg, 1991] emittiert.
Umfangreiche Studien derartiger Schwefelquellen wurden in mittleren und subtropischen
Breiten durchgefiihrt. Alle diese Untersuchungen zeigten eine stark positive Korrelation
zwischen den Schwefelemissionsraten und den jeweiligen Temperatur- und Lichtbedingungen.
Es lag daher nahe, auf der Grundlage dieser Korrelation eine entsprechende Global-
abschitzung fiir die einzelnen Schwefelquellstirken vorzunehmen. Aufgrund neuerer
Messungen in tropischen Regenwaldgebieten (Amazonas, Kongo; Tab. 17 u. Kap. 4.2.1)
wissen wir jedoch heute, dass die friiheren Abschitzungen bei weitem zu hoch lagen. Neben
Temperatur und Lichtintensitit hingen kontinentale Schwefelflussraten auch stark von der
jeweiligen Boden- bzw. Pflanzenart ab, sowie von anderen Faktoren wie Wasser- und
Nihrstoffhaushalt. Andreae und Jaeschke [1992] schitzten den jéhrlichen Schwefelfluss aus
tropischen Wildem auf 0.23-0.76 Tg S/Jahr, wobei sie von einer Gesamtfliche von 145 x
102 m? und einem mittleren Fluss pro Flicheneinheit von 30-100 ng S m” min" ausgingen.

Fiir die restliche globale Landfliche (88 x 10" m?) berechneten sie einen Fluss von 3.5
Tg S/Jahr. Somit ergab sich nach ihrer Schitzung ein globaler Gesamtfluss von 38-43 Tg
S/Jahr. Jedoch ist ihr Ergebnis fiir extratropische Regionen wahrscheinlich zu hoch oder
beinhaltet fehlerhafte Berechnungen. Andreae und Jaeschke [1992] stiitzten ihre Abschitzung
auf Mittelwerte der natiirlichen Schwefelflussrate, die von Guenther et al. [1989] fiir das
Gebiet der U.S.A. berechnet wurden. Legt man jedoch den von Guenther et al. angegebenen
Gesamtmittelwert von 4.0 ng S m? min” zugrunde, so ergibt sich aus einer solchen
Abschitzung ein Wert von nur 0.19 Tg S/Jahr (im Gegensatz zu dem von Andreae und
Jaeschke gefundenen Wert von 3.5 Tg S/Jahr). Weiterhin folgt hieraus eine Globalschétzung
von lediglich 0.42-0.95 Tg S/Jahr fiir den gesamten kontinental-biogenen Schwefelfluss in die
Atmosphire. Nimmt man zudem nach Bates et al.[1992a] eine Gesamtlandfliche von 1.3 x
10" m? an, so korrigiert sich dieses Ergebnis auf 0.48-1.01 Tg S/Jahr.

Das Schwefelemissionskataster von Guenther et al. [1989] beriicksichtigt nicht ein
mogliches "recycling” oder die Entfernung von reduzierten Schwefelverbindungen aus der
Atmosphére durch ihre Aufnahme in Pflanzen und/oder Boden. Mehrere Arbeiten (s. Chin

und Davis [1993]) haben inzwischen gezeigt, dass z.B. bestimmte Pflanzenarten eine
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bedeutende Senke fiir atmosphérisches OCS darstellen. Chin und Davis schiétzen die globale
Aufnahmerate von Pflanzen fiir OCS auf etwa 0.23 Tg S/Jahr, wobei sie die OCS-Emissions-
rate als vernachlissigbar klein annehmen. Wird dieser Wert in der hier oben abgeleiteten
Globalschitzung mit beriicksichtigt, so ergeben sich die in Tab. 26 dargestellten End-
schitzwerte fir den Nettoglobalfluss des Schwefels aus Boden und Pflanzen in die
Atmosphire. Individuelle Beitrige einzelner Schwefelkomponenten wurden aus den von
Andreae und Jaeschke [1992] und Aneja [1990] vorgeschlagenen Prozentanteilen abgeleitet:
68% H,S, 21% DMS, 7% CS,, 4% OCS (netto). Der fiir Sulfatstaub (soil dust sulfate)
geschitzte Wert wurde von Andreae und Jaeschke [1992] iibernommen. Insgesamt beinhalten
die Schitzungen fiir terrestrische biogene Schwefelfliisse (einschliesslich der Emissionen aus
Feuchtgebieten) sehr hohe Unsicherheiten, die nur noch durch entsprechende Unsicherheiten

hinsichtlich der Seesalzsulfat-Emissionsrate iibertroffen werden.

5.5. Zusammenfassung:

Globale Quellstiirken spezifischer natiirlicher Schwefelverbindungen

Tab. 26 zeigt eine nach spezifischen Schwefelverbindungen differenzierte Abschiétzung
der globalen Schwefelquellstirke. Sie wurde von Berresheim et al. [1995a] aufgrund eigener
Messungen und einer kritischen Analyse zahlreicher Literaturdaten aufgestellt (s. die letzten
vier Abschnitte 5.1-5.4). Einige Verbesserungen frilherer Abschitzungen (Tab. 3, Kap. 1.3)
wurden teilweise bereits in Kap. 1.3 und 2.2 diskutiert. Die noch bestehenden Unsicherheiten
in den einzelnen Schitzungen wurden ausfiihrlich in den letzten vier Abschnitten erldutert.
Nach diesen Schitzungen stammt heute etwa 30% des Gesamtschwefels in der Atmosphére
aus natiirlichen Quellen (ohne Beriicksichtigung des Seesalz- und Staubaerosols). In der
Nordhemisphire (NH) betréigt der relative Beitrag der natiirlichen Quellen heute nur noch
etwa 20%, in der Siidhemisphére (SH) dominiert er dagegen mit etwa 70%. Im Hinblick auf
vulkanische und ozeanische Emissionen sind noch folgende Erginzungen nachzutragen:

1. Der in Tab. 26 geschitzte Bereich fiir die vulkanische Gesamtschwefelquellstirke
stiitzt sich sowohl auf die Ergebnisse von Berresheim und Jaeschke (11.8 Tg S/Jahr) als auch
auf eine neuere Abschitzung von Stoiber et al. [1987; 9.3 Tg S/Jahr]. Die fiir individuelle
Schwefelkomponenten angegebenen Emissionsraten gehen ebenfalls weitgehend auf die

Arbeit von Berresheim und Jaeschke zuriick, mit Ausnahme der geschitzten OCS- und
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Tab. 26. Differenzierte Abschiitzung globaler Quellstirken fiir einzelne Schwefelverbindungen
(Tg S/Jahr) [nach Berresheim et al., 1995a]

Quelle H,S DMS Cs, OCs S0, SO, TOTAL
Ozeane <0.3 15-25 0.08 0.17 - 40-320 15-25°
(8.4/11.6)
Vulkane 0.5-1.5 — - 0.01 7-8 2-4 9.3-11.8
(7.673.0)
Feuchtgebiete 0.006-1.1 0.0003-0.06 - - 0.01-2
0.003-0.68 0.0006-0.12 (0.8/0.2)
Pflanzen u. Béden 0.17-0.53 0.02-0.05 — 2-4 0.25-0.78"
0.05-0.16 0.01-0.03 (0.3/0.2)
Verfeuerung fossiler
Brennstoffe, Industrie Alle reduzierten S-Verbindungen: 2.2 70 22 71-77
(68/6)
Biomasseaverbrennung <0017 - <0.01? 0.08 2.8 0.1 2.2-3.0
(1.4/1.1)
Summe der Emissionen
Natiirlich (*, ™) 0.7-3.1 1526 0.1-0.2 0.2-0.3 7-8 2-4 25-40
Anthropogen Alle reduzierten S-Verbindungen: 2.2 728 23 73 - 80
TOTAL 80 4-6 98 -120

“ohne Seesalzsulfat; ** ohne Sulfatstaub

Angaben in Klammermn geben die Fliisse in Nord- und Siidhemisphire wieder (NH/SH).
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CS,-Quellstirken, welche aufgrund der Arbeit von Chin und Davis [1993] verbessert wurden.
Die prozentuale Verteilung auf die beiden Hemisphéren (72% NH, 28% SH) stimmt mit der
von Bates et al. [1992a] geschitzten Verteilung iiberein.

Obwohl Tab. 26 eine relativ enge Schitzbreite fiir den globalen vulkanischen Schwefel-
fluss zeigt, so muss doch bemerkt werden, dass dieser Gesamtfluss von Jahr zu Jahr sehr
stark variieren kann. Die geschitzte Jahresquellstdrke hangt in bedeutendem Masse von der
Zeitperiode ab, iiber die sie gemittelt wurde. Insbesondere richtet sie sich nach der Zahl der
in diesem Zeitraum aufgetretenen stark explosiven Eruptionen sowie der Gesamtbeitrige aus
nicht-eruptiven Exhalationen. Berresheim und Jaeschke [1983] zeigten, dass im Zeitraum
zwischen 1961-1979 der Anteil der Schwefelemissionen aus nicht-eruptiver Aktivitit etwa 14
mal héher war als derjenige aus explosiven Eruptionen. Die Autoren wiesen jedoch auch
daraufhin, dass in diesem Zeitraum moglicherweise nicht alle eruptiven Emissionen
beobachtet und adiquat in ihren Abschitzungen beriicksichtigt wurden. Seit dem St.
Helens-Ausbruch werden heftige Vulkanausbriiche durch Fernerkundungsmessungen (remote
sensing) von Satelliten und von der Erdoberfliche aus global sehr genau dokumentiert.
Hieraus wissen wir, dass allein durch die Eruptionen des Chichon (1982) und des Pinatubo
(1991) ungefihr 3 bzw. 7.5 Tg S in die Atmosphire gelangten [A. Krueger, 1992; personl.
Mitt.]. Dies lasst darauf schliessen, dass vulkanische Schwefelemissionen (eruptive plus
nicht-eruptive) in der Grdssenordnung von 10% der globalen Gesamtschwefelquellstirke
(natiirlich + anthropogen; s. Tab. 3, Kap. 1.3) liegen und in Jahren mit hiufigen, stark
explosiven Ausbriichen bis zu 30% des Gesamtbeitrags leisten.

2. Der Wert fiir die ozeanische H,S-Quellstirke in Tab. 26 wurde aus Messungen von
Andreae und Mitarbeitern sowie Yvon et al. [1993] hergeleitet. Entsprechende OCS- und
CS,-Emissionsdaten wurden von Chin und Davis [1993] {ibemommen. Der geschétzte Injek-
tionsfluss von Seesalzsulfat in die Atmosphire beinhaltet wahrscheinlich die grosste
Unsicherheit relativ zu allen iibrigen in Tab. 26 enthaltenen Abschitzungen. Hierbei stimmen
die Werte mit denen von Andreae und Jaeschke [1992] iiberein und umfassen zudem den von
Bates et al. [1992a] geschitzten Grossenbereich (131-275 Tg S/Jahr).
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6. UNTERSUCHUNGEN ZUM MECHANISMUS DER DMS-OXIDATION IN DER
MARINEN HINTERGRUNDATMOSPHARE

Die folgenden Ausfiihrungen stiitzen sich hauptsichlich auf die Arbeit von Berresheim
et al. [1995a] und die darin enthaltene kritische Diskussion von Labor- und Feldstudien, die
in den letzten Jahren bedeutend zum Verstidndnis der atmospharischen DMS-Chemie beige-
tragen haben. Aus den Ergebnissen leiteten Berresheim et al. [1995a] ein neues mechanisti-
sches Modell der DMS-Oxidation ab, das im folgenden vorgestellt wird.

Die wichtigste reaktive Schwefelverbindung in der unbelasteten marinen Atmosphire ist
nach heutigem Kenntnisstand DMS. Von anderen reduzierten Schwefelgasen wie H,S und
CS, nimmt man an, dass sie weniger als 20% zu den S(+4) und S(+6)-Verbindungen iiber
den Ozeanen beitragen. Wie in Kap. 7 noch ausfiihrlich dargestellt wird, liegt die Bedeutung
ozeanischer DMS-Emissionen in der potentiellen Beeinflussung des Globalklimas aufgrund
chemischer Umsetzungen von DMS in der marinen Atmosphire [Charlson et al., 1987]. Das
in DMS enthaltene Schwefelatom kann bis zum Oxidationszustand S(+6) oxidiert werden und
nachfolgend durch heteromolekulare Nukleation neue wolkenbildende CCN-Partikel er-
zeugen. Jedoch weisen sowohl theoretische Berechnungen als auch experimentelle Unter-
suchungen darauf hin, dass nur diejenigen DMS-Molekiile, aus denen durch Oxidation H,SO,
entsteht, fiir die Produktion neuer CCN-Partikel von Bedeutung sind [z.B. Kreiden-weis und
Seinfeld, 1988). Die fiir diesen Prozess wichtigsten intermedidren Produkte der DMS-
Oxidation sind SO, und SO;. Deren chemische Bildung in der Atmosphéare wurde bereits am
Beispiel der H,S-Oxidation dargestellt (Abb. 4, Kap. 2.4). Wie Abb. 4 zeigt, verlduft die
SO,+0OH - Reaktion in der unbelasteten Atmosphire relativ langsam und stellt somit den
geschwindigkeitsbestimmenden Schritt dar. Dagegen reagiert SO, aufgrund der hohen
H,0-Konzentrationen in der (unteren) Atmosphire #usserst schnell. Typisch hierfiir sind
Umsetzungszeiten von der Gréssenordnung einer Millisekunde. Wie im folgenden noch
ausgefiihrt wird, kann SO, bei der DMS-Oxidation (im Unterschied zur H,S-Oxidation) auch
aus anderen Vorldufersubstanzen als SO, entstehen. Die relative Bildungsrate beider
Zwischenprodukte ist daher ein entscheidendes Kriterium fiir die Gesamtausbeute von H,SO,
bei der DMS-Oxidation. Da das Produktverhiltnis zwischen SO, und SO, sehr stark vom
Gesamtmechanismus der DMS-Oxidation abhingt, setzt dies auch ein genaues Verstindnis

dieses Mechanismus voraus, um zu einer quantitativen Abschidtzung der DMS-H,SO,-
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CCN-Kopplung zu gelangen.

Berresheim et al. [1995a] prisentierten eine kritische Diskussion der bisher vorliegenden
wichtigsten Studien zum Mechanismus der DMS-Oxidation. Diese befasste sich sowohl mit
photochemischen Smogkammerversuchen als auch neueren kinetischen Studien und Modell-
vorschldgen. Die Autoren wiesen dabei vor allem auf die Diskrepanz hinsichtlich der
Produktausbeute von H,SO, (relativ zu anderen Oxidationsprodukten) hin, die sich aus
verschiedenen Studien bisher ergab. Nach ihren Untersuchungen beruht diese Diskrepanz auf
den oft unrealistischen (d.h. stark von atmosphirischen Verhiltnissen abweichenden)
experimentellen Versuchs-bedingungen, insbesondere bei Smogkammerversuchen.

Die nach heutigem Wissensstand akzeptierten Reaktionskonstanten fiir die wichtigsten
mit der DMS-Oxidation verbundenen Reaktionen sind in Tab. 27 zusammengestellt. Es gilt
heute als gesichert, dass die DMS-Oxidation bei Tageslicht vom Hydroxyl-Radikal, OH, und
nachts vom Nitrat-Radikal, NO,, initiiert wird. Allerdings ist die relative Bedeutung dieser
beiden Reaktionswege stark abhingig von der geographischen Breite, der Hohe und der
Jahreszeit, da die atmosphérischen Mischungsverhiltnisse von NO, (= NO + NO,) und HO,
(= OH + HO,) sehr stark mit diesen Parametern variieren. Nach Tab. 27 ergibt sich beziiglich
der DMS+OH Reaktion eine atmosphiérische Lebensdauer fiir DMS von etwa 1 Tag unter
Annahme einer mittleren OH-Konzentration von 2.5 x 10° Molekiilen cm™ (0.1 pptv).

Viele Details der DMS+OH und DMS+NO, Mechanismen sind heute bereits bekannt.
So fanden z.B. Hynes et al. [1986), dass sich die Initialreaktion DMS + OH in zwei
Richtungen verzweigt: (1) H-Abstraktion von einer DMS-Methylgruppe unter Bildung des
neuen Radikals CH,CH, und (2) Addition von OH zum DMS-Schwefelatom. In Gegenwart
von Sauerstoff sind die Reaktionsgeschwindigkeiten fiir beide Zweigreaktionen bei 285 K
gleich gross; oberhalb von 285 K dominiert die H-Abstraktion, unterhalb die OH-Addition.
Das Verzweigungsverhiltnis (branching ratio) sowie die Gesamtreaktionskonstante k. sind
in Abb. 42 als Funktion der Temperatur dargestellt. Nach Berresheim et al. [1995a] fiihrt die
zweite wichtige Initialreaktion (DMS + NO,) ebenfalls zur Bildung des Radikals CH,CH,, so
dass sich die weiteren Folgeprodukte in beiden Mechanismen nicht mehr voneinander unter-
scheiden (Abb. 43a).

Auf der Grundlage bisheriger Ergebnisse aus kinetischen Studien und Modellunter-
suchungen [z.B. Tumipseed und Ravishankara, 1993; Yin et al., 1990] entwarfen Berresheim
et al. [1995a) ein detailliertes Schema der DMS-Oxidation in der marinen Hintergrund-
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Table 27 Rate Constants for Important Reactions in the Atmospheric Oxidation of DMS

Reaction A E/R® k(298K)* References
OH + (CH,),5 — CH,5CH, + O, 960 234 440 1
OH + (CHp,S + M « (CH,S0H + M . 170 21
(CH,),SOH + O, = products
NO, + (CH,),S = CH,SCH, + HNO, 19 520 110 2
Cl + (CHy),S - CH,5CH, + HCl 18000 0 18000 3
Cl+ (CH,),S + M = (CH,5CI + M 6600 -260 16000 3
10 + (CHy),S = (CHy,S0 + 1 <12 2
OH + (CH,),S0 — products 10000 4
CH,5CH, + O, + M = CH,5CH,0, + M s70¢ 5
CH,5CH,0, + NO = CH,5CH;0 + NO, 1600 56
CH,5CH,0 + M — CH,5 + CH;0 + M e 67
CH,SCH,0, + HO; — CH,SCH,;00H + Oy(2) 60 -700 630 2t
CHS +0; + M = CH;S00 + M 0.14 -1550 25 8g
CHSOO+M - CHS+ 0, + M 17400" 3430 0.174" 8g
CH,5 + Oy = products <0.0006 89
CH,S + O, — products 200 290 530 10
CH,S + NQ, — CH,50 + NO 2060 -320 6030 10
CH,500 + Oy — products 10,
CH,500 + NO; - products 2200 0 2200 10
CH,500 + M = CH,;SO, + M (7)
CH,S00 + HO; - products (?)
CH,;50 + Oy = products 100 9
CH,;50 + NOQ, —+ products 1200 11

PAnoR N

a]

E=

Indicates a possible but as yet unconfirmed reaction.

Units are 10" cm’molecule™s™ except where otherwise indicated.

Units are degrees Kelvin.

The effective rate constant for irreversible addition at 298K is k = (4.1 x 10°'[0,])/(1 + 4.1 x 10%(O,)).

P = 760 Torr.
Generally assumed to be very fast; recent experimental work (refs. 6 & 7) is consistent with this

assumption. ) .
Arrhenius parameters estimated based on known parameters for HO, reactions with CH,0,, GH,0,

and CH,C(0)Q,.

Rate constants are for 760 Torr air; they are estimated to be 10 times faster than those measured (ref.
8) in 80 Torr He.

Units are 107s™,

k < 8 x 10 cm’molecules™ at T = 227K.
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atmosphire (Abb. 43a und 43b). Dieses Reaktionsschema macht deutlich, dass ausser den
hier angesprochenen Initialreaktionen auch weitere intermedidre Verzweigungsreaktionen im
DMS-Oxidationsmechanismus stark temperaturabhéngig sind. Zusitzlich hidngt die Bedeutung
vieler Reaktionswege auch von den jeweiligen Konzentrationen photochemisch erzeugter
Radikalverbindungen ab. Wie oben bereits erwahnt, gilt es inzwischen als gesichert, dass die
H-Abstraktion von DMS durch OH zum neuen Radikal CH,SCH, fiihrt. Durch weitere
Reaktionen mit O, und NO (B2a, B3a) sowie durch die thermodynamischen Zerfallsprozesse
B4a und B4b entsteht neben Formaldehyd das wichtige CH,S-Radikal. Berresheim et al.
[1995a] folgerten hieraus, dass die DMS-Produkte SO, und SO, (und damit H,SO,) nur iiber
die Bildung von CH,S und dessen weiterer Oxidation (s. Abb. 43b) entstehen konnen. Auch
das Endprodukt MSA resultiert zum Teil aus der Oxidation des CH,S-Radikals und zwar
hochstwahrscheinlich aus der Reaktion von HO, mit CH;SO, (C7a). Nach neueren kine-
tischen Studien von Bames et al. [1994] konnte die Oxidation von CH,S sogar eine
signifikante Quelle fiir atmospharisches OCS darstellen. Wie aus dem Reaktionsschema in
Abb. 43b hervorgeht, ist die jeweilige Produktverteilung auch hier stark von der Temperatur
abhingig. So lasst sich z.B. aus der Energie der C-S-Bindung im Sulfonylradikal CH;SO,
folgemn, dass sich mit jeder Zunahme um 5 K die Bedeutung der Zerfallsreaktion C5a (also
der Bildung von SO,) annihernd verdoppelt. Ahnliches gilt auch fiir den Zerfall des
CH,S0O;-Radikals (C7b) unter Bildung von SO,.

Das von Berresheim et al. [1995a] vorgeschlagene Reaktionsschema stellt gegeniiber
friheren Modellen [z.B. Yin et al., 1990] eine deutliche Verbesserung dar, da es den
Bedingungen in der unbelasteten marinen Atmosphire wesentlich besser angepasst ist. Die
friiheren Modellvorstellungen basierten vornehmlich auf den Ergebnissen von Smogkammer-
experimenten, in denen z.B. relativ hohe Konzentrationen von NO, verwendet wurden. Das
verbesserte Reaktionsschema von Berresheim et al. [1995a] enthilt einen wesentlichen
Erweiterungsvorschlag fiir den Reaktionsweg der H-Abstraktion. Nach Schitzung der Autoren
reagiert das iiber B2a entstandene Peroxiradikal CH,;SCH,00 in mariner Reinluft um ein
Vielfaches schneller mit HO, als mit NO, da NO-Mischungsverhiltnisse unter diesen
Bedingungen sehr niedrig sind (<10 pptv). Hierdurch kinnte ein bedeutender Anteil der
DMS-Molekiile in schwefelhaltige Peroxiverbindungen iiberfiihrt werden (B6a-d), von denen
wiederum ein bedeutender Anteil durch Depositionsprozesse (B6f) rasch aus der Atmosphire

entfernt wird. Dieser "kurzgeschlossene” Kreislauf fiihrt damit zu einer wesentlichen
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Von Berresheim et al. [1995a] vorgeschlagener Mechanismus der DMS+OH
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Abb. 43
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Verminderung des Netto-DMS-Flusses in die Atmosphdre, wenn der H-Abstraktionsweg
dominiert (also z.B. in tropischen Breiten bei relativ hohen Temperaturen).

Hinsichtlich des Reaktionszweiges der OH-Addition und der daraus folgenden
Zwischen- und Endprodukte bestehen derzeit zwar noch relativ gréssere Unsicherheiten als
bei der H-Abstraktion, jedoch deuten kinetische Studien darauf hin, dass neben MSA auch
DMSO und weiterhin DMSO, wichtige Oxidationsprodukte in diesem Reaktionszweig dar-
stellen [Stickel et al., 1993a; Hynes et al., 1986). Darauf lassen auch die von Berresheim und
Mitarbeitern durchgefithrten Feldmessungen schliessen (s. Kap. 4.3.5, 4.3.6). Weiterhin
erscheint es inzwischen gesichert, dass beide Produkte ausschliesslich auf dem Wege der
OH-Additionsreaktion entstehen.

Zusammenfassend folgerten Berresheim et al. [1995a), dass die relative Produkt-
verteilung aus der DMS-Oxidation von mindestens 4 Faktoren abhédngt: Temperatur,
NO,-Levels, HO -Levels und trockener und nasser Deposition. Die Verteilung von DMS-
Oxidationsprodukten iiber den Ozeanen wird daher sehr stark von der geographischen Breite,
Hohe, dem Luftaustausch in der marinen Grenzschicht, der Nahe von NO,-Quellen, sowie
von der Tages- und Jahreszeit bestimmt. Nach Uberzeugung der Autoren sind es vor allem
die hier dargestellten komplizierten Zusammenhiénge und andererseits technische Unzuladng-
lichkeiten einzelner Messmethoden, welche in der bisherigen Erforschung der DMS-Oxidation
unter realen atmosphérischen Bedingungen zu wenig Erfolgen und z.T. zu scheinbar wider-
spriichlichen Ergebnissen gefiihrt haben.

So wurde z.B. in zahlreichen Feldmessungen das molare MSA(p)/NSS-Verhiltnis im
marinen Aerosol studiert. In tropischen und subtropischen Breiten wurden typische Werte
zwischen 0.02-0.1 gefunden, wahrend erste Messungen von Berresheim [1987] iiber dem
Siidpolarmeer Werte bis zu mehr als 1.0 zeigten (Kap. 4.3.4). Berresheim [1987] folgerte
hieraus eine mit der Temperatur invers korrelierende geographische Abhingigkeit des
Produktverhiltnisses MSA(g)/H,SO, bzw. MSA(p)/NSS im Aerosol [s.a. Bates et al., 1992b;
Biirgermeister, 1991]. Ebenso deuteten Flugzeugmessungen iiber dem Siidpolarmeer auf eine
Zunahme des MSA(p)/NSS-Verhiltnisses oberhalb der Wolkenschicht (bei abnehmender
Temperatur) hin (Abb. 30b, Kap. 4.3.3).

Einer relativ einfachen Erkldrung der MSA/NSS-Produktausbeute als Funktion der
Temperatur stehen andererseits jahreszeitliche Messungen von Ayers et al. [1991; 1986] an

der Station Cape Grim, Tasmanien, sowie von Savoie et al. [1993] an antarktischen
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Kiistenstationen gegeniiber, welche konsistent iiber mehrere Jahre MSA(p)/NSS-Maxima im
Sommer und Minima im Winter zeigten. Die scheinbare Diskrepanz in diesen Ergebnissen
liegt nach Berresheim et al. [1995a] darin begriindet, dass neben der Temperatur anderen fiir
die Messdaten ebenfalls bedeutenden Faktoren bisher zu wenig Beachtung geschenkt wurde
(z.B. atmosphérischen HO,- und NO,-Levels, Transport von anthropogen oder vulkanisch
beeinflussten Luftmassen in der freien Troposphire, Vertikalaustausch von DMS und/oder
SO, zwischen mariner Grenzschicht und freier Troposphére, oder auch den bei der Messung
und Berechnung der NSS-Konzentration moglichen grossen Fehlerbreiten (s. Kap. 2.3, 4.4.7).

Zahlreiche Feldstudien konzentrierten sich auch auf die Messung des aufgrund
photochemischer Modelle zu erwartenden Tagesganges des DMS-Mischungsverhéltnisses und
seiner Messung in der marinen Grenzschicht. Fiir mittlere Breiten ldsst sich nach Tab. 27
bzgl. der OH-Reaktion eine DMS-Lebensdauer von etwa 1-2 Tagen abschitzen (fiir [OH]=
1-2 x 10° Molekiile cm®). In hohen Breiten mit OH-Tagesmittelwerten um 1-3 x 10°
Molekiile cm™ ist die DMS-Lebensdauer jedoch relativ lang (1-2 Wochen; Kap. 4.3.6), so
dass hier kein photochemisch geprégter Tagesgang von DMS zu erwarten ist. Dies folgt
sowohl aus Messungen von OH, DMS und DMS-Oxidationsprodukten als auch aus entspre-
chenden Massenflussbetrachtungen (Boxmodellen) fiir Breitengrade siidlich von 60°S
[Berresheim et al., 1997, 1995b; Berresheim, 1987]. Die Auswirkung der DMS+NO, -
Reaktion auf den DMS-Tagesgang ist hier infolge der niedrigen NO,-Konzentrationen
ebenfalls vernachléssigbar.

Abb. 44 zeigt jeweils ein Massenflussdiagramm fiir den atmosphérischen DMS-
Schwefelkreislauf in mittleren Breiten der Nordhemisphire (Abb. 44a: Andreae et al. [1988];
Kap. 4.3.2) und in mittleren und hohen Breiten der Siidhemisphére (Abb. 44b: Berresheim et
al., [1990], Kap. 4.3.3; Abb. 44c: Berresheim [1987], Kap. 4.3.4). In allen drei Fillen
basieren die in den Kistchen dargestellten Verweilzeiten der einzelnen Komponenten auf den
jeweiligen Messdaten unter Annahme einer mittleren Mischungsschichththe von 1 km (Abb.
44a, 44c) bzw. 1.9 km (Abb. 44b), den oben erwihnten OH-Konzentrationen und aus der
Literatur bekannten Oxidationsraten. In Abb. 44b wurden zusétzlich heterogene Abbauraten
von SO, sowie Massenfliisse zwischen Mischungsschicht und freier Troposphére berechnet.
Im Modell der Abb. 44b wurde eine geschlossene Massenbilanz erzwungen. Diese Forderung
entfiel bei den anderen beiden Modellen. Bei einer 1/e-Verweilzeit von etwa 1 Tag sollte ein

DMS-Maximum am friihen Morgen und ein Minimum am Spitnachmittag zu erwarten sein.
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Entsprechende Tagesvariationen des DMS-Levels mit Amplitudenverhéltnissen zwischen
1.4-2.3 wurden auch von mehreren Autoren berichtet (Tab. 17, Kap. 4.4), andere beobach-
teten jedoch keine konsistenten Tagesgédnge [z.B. Berresheim et al., 1993a). Wiederum sind
auch in dieser Hinsicht die meisten bisherigen Feldmessungen nicht einfach zu deuten und
sind als kinetische Studien nur von begrenztem Wert. Wie Berresheim et al. [1995a]
ausfiihrten, liegt dies zum einen an der noch mit relativ grossen Fehlem behafteten
Berechnung der DMS-Emissionsrate (s. Kap. 5.2), sowie z.B. auch an fehlenden Daten iiber
den vertikalen Luftmassenaustausch wihrend der Messungen und/oder an fehlenden Daten
iiber die Konzentrationen der luftchemischen Komponenten, welche fiir die jeweiligen OH-
und NO,-Bilanzen von ausschlaggebender Bedeutung sind.

Eine dritte Kategorie von Feldstudien konzentrierte sich auf die Beobachtung von
Korrelationen zwischen den Tages- und Jahresgingen von DMS und DMS-Oxidationspro-
dukten [z.B. Berresheim et al., 1991; 1993a). Messungen von Ayers et al. [1991] zeigten z.B.
eine signifikante Korrelation zwischen den Jahresgangen von DMS und MSA(p) an der Cape
Grim Station. Auch zwischen den jahreszeitlichen Variationen von DMS und SO, wurde bei
Me.ssungen auf Amsterdam Island (Indischer Ozean, 37°50’S, 77°30" E) eine signifikante
Korrelation festgestellt [Putaud et al., 1992]. Andererseits jedoch bieten bisherige Studien zur
Tagesgangkorrelation zwischen DMS und SO, ein sehr uneinheitliches Bild. Wihrend
mehrere Autoren bei einem ausgeprigten DMS-Tagesgang keine wesentliche Anderung des
SO,-Mischungsverhiltnisses beobachteten [Bandy et al., 1992a; Huebert et al., 1993; Yvon
und Saltzman, 1996], zeigten nevere Messungen auf Christmas Island (Pazifik, 2°N, 157°W)
eine deutliche inverse Korrelation, aus der sich eine 75%ige Produktausbeute fiir SO, aus der
DMS-Oxidation ableiten ldsst [Bandy et al., 1996]. Unsicherheiten in der Interpretation dieser
Ergebnisse beruhen hauptsichlich auf fehlenden Daten iiber den Vertikalaustausch von DMS
und SO,, sowie iiber die SO,-Absorptionsrate in Wolken, im Niederschlag und im alkalinen
Seesalzaerosol [Chameides und Stelson, 1992; Hegg, 1985].

Berresheim et al. [1995a] berechneten aus ihren an der Nordwestkiiste der U.S.A.
gemessenen Daten (Kap. 4.3.5) die relative Verzweigung (branching ratio) des DMS-Abbaus
in den additiven DMS+OH - Reaktionszweig zu 50%. Dies folgte aus der Annahme, dass der
photostationdre Zustand erfiillt war und stimmte sehr gut mit dem Ergebnis iiberein, welches
sich fiir gleiche Temperaturbedingungen (280 K) aus den kinetischen Daten von Abb. 42
ergibt (57%). Weiterhin folgte aus den Berechnungen, dass die Produktionsrate von DMSO
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um 1-2 Grdssenordnungen héher lag als die von MSA(g). Eine dhnliche Schitzung fiir die
Produkt-ausbeute von H,SO, aufgrund der vorliegenden Messdaten fillt relativ schwer, da
hiermit weitere Unsicherheiten verbunden sind. Einerseits kann die Vorlaufersubstanz SO,
oder SO, gewesen sein, zum anderen bestand die Moglichkeit, dass ein unbestimmter Anteil
von SO, nicht von DMS, sondern aus anthropogenen Quellen stammte. Da SO, nach dem
Reaktionsschema von Berresheim et al. [1995a] nur im H-Abstraktionszweig gebildet wird,
liess sich fiir die SO,-Produktausbeute lediglich ein Anteil von <50% folgern. Zusétzlich
konnte aufgrund der Messdaten gezeigt werden, dass der Reaktionsweg iiber die Bildung von
SO, unter den gegebenen Bedingungen zwar effizienter, aber fiir die Gesamtumsetzung von
DMS relativ unbedeutend war. Auch die 1994 iiber der antarktischen Kiiste durchgefiihrten
Messungen zeigten, dass sich in hoheren Breitengraden die Produktausbeute von H,SO, bei
der DMS-Oxidation zugunsten anderer Endprodukte wie MSA und DMSO, verschiebt (Kap.
4.3.6). Da neben H,SO, auch diese Produkte unter atmosphérischen Bedingungen einen
relativ niedrigen Dampfdruck haben (Tab. 2), stellt sich heute zunehmend die Frage, ob und
in welchem Ausmass MSA und DMSO, ebenfalls zur Bildung von Aerosolpartikeln und zum
Aerosolgrossenwachstum beitragen.

Die in diesem Abschnitt vorgestellte Diskussion macht deutlich, dass ein besseres
Verstindnis des Mechanismus der DMS-Oxidation noch weiterer Forschungen sowohl im
Rahmen von kinetischen Studien als auch von Feldmessungen bedarf. Fiir Feldmessungen
unerlisslich ist dabei die fortschreitende Entwicklung und Anwendung neuer empfindlicher
Messmethoden mit hoher Zeitauflésung (wie z.B. die von Berresheim und Eisele entwickelten
SI/CI/MS-Methoden) sowie die gleichzeitige Erfassung einer breiten Palette von Zwischen-
und Endprodukten der atmosphérischen DMS-Oxidation.

7. MOGLICHE AUSWIRKUNGEN AUF DAS GLOBALKLIMA
7.1. Der atmosphirische Schwefelkreislauf und die Gaia-Hypothese
Lovelock [1972] und Lovelock und Maroulis [1974] postulierten in der von ihnen

aufgestellten Gaia-Hypothese, dass sich die Biosphdre nicht lediglich passiv an ihre

Umgebung anpasst, sondemn in ihrem eigenen Interesse eine aktive Kontrolle iiber die
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gegenwirtigen Lebensbedingungen auf der Erde ausiibt. Die natiirliche Atmosphére dient in
diesem _Prozcss der Biosphire, wobei die Luft die Rolle eines Arbeitsmediums libernimmt,
in dem jedem Gas eine bestimmte Rolle zukommt. Hauptzweck dieses miteinander verfloch-
tenen Systems ist die Erstellung und Bewahrung optimaler thermostatischer Bedingungen
durch und fiir die Biosphdre. Als Beispiel fiihrt Lovelock den CO,-Kreislauf an. Die
Entfernung von CO, aus der Atmosphére wird nahezu vollstindig durch biologische Prozesse
kontrolliert. Ohne diese Senke wiirde der CO,-Pegel in der heutigen Atmosphére auf mehr als
1% ansteigen. Vom Beginn der ersten Lebensformen bis heute hat sich der CO,-Pegel von
30% auf etwa 300 ppmv verringert, also um drei Grossenordnungen. Lovelock vermutet, dass
die biologische Senke fiir CO, heute nahe an ihrer vollen Kapazitit arbeitet.

Shaw [1983; 1987] wies als erster auf die Sensitivitdt des globalen Strahlungshaushalts
gegeniiber Verdnderungen im atmosphérischen Massenbudget von sub-um-Sulfatpartikeln hin.
Inspiriert von den Leitgedanken der Gaia-Hypothese machte er darauf aufmerksam, dass
Aerosolpartikel mit einem Radius im Bereich der Wellenldnge des sichtbaren Lichts aufgrund
von Resonanzwechselwirkung eine sehr hohe Lichtstreuungseffizienz besitzen und zudem im
Vergleich zu allen anderen Partikeln im atmosphidrischen Aerosolensemble auch eine
maximale Lebensdauver aufweisen (etwa 1 Monat in der freien Troposphére). Er sah diesen
vermeintlichen Zufall unter dem Gesichtspunkt der in der Gaia-Hypothese beschriebenen
‘biokontrollierten Thermostase” des terrestrischen Klimas. Als Hauptquelle fiir biogenes
Sulfat vermutete er die atmosphérische Oxidation von DMS und OCS. Fiir die gesamte in
einer atmosphédrischen Saule vorliegende biogene Sulfatmasse berechnete Shaw eine
klimatische Abkiihlungseffizienz von 2-7 x 10° °C g' cm® Fiir eine entsprechende
Massensdule von CO, ergibt sich im Vergleich eine um 5 Grissenordnungen niedrigere
Erwiarmungseffizienz. Daraus folgert Shaw, dass eine bereits geringe Zunahme des
atmosphérischen Massenbudgets von biogenem Sulfat eine Verdopplung des CO,-Budgets
und deren Wirkung (1-4 °C Erwirmung) vollkommen kompensieren konnte.

Im Sinne der Gaia-Hypothese fiihrte Meszaros [1988] Shaw's Ideen noch weiter aus. Er
argumentierte qualitativ, dass biogene Sulfatpartikel nicht nur eine signifikante direkte
Streuung der solaren Strahlung bewirken, sondern auch durch ihre Aktivierung als
CCN-Partikel eine wichtige indirekte Rolle bei der Stabilisierung des Klimas durch die
Biosphire einnehmen. Der indirekte Effekt besteht dabei zum einen in der durch

Wolkenbildung hervorgerufenen Riickstreuung solarer Strahlung und zum anderen in der
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Bedeutung von Wolken und Niederschlag fiir den globalen Wasserkreislauf. Es erschien
demnach denkbar, dass die Biosphire durch Emission von CCN-bildenden Schwefelgasen
auch aktiv fiir eine grossrdumige Verteilung von Wasser sorgt, was sie letztendlich zum
Uberleben braucht.

Wie dieser kurze Riickblick zeigt, forderten die Thesen Lovelock’s bereits in diesen
friiheren Studien eine zunehmende Erkenntnis der engen Zusammenhénge zwischen dem
natiirlichen, biogenen Schwefelkreislauf, dem globalen Klima und den damit verbundenen
potentiellen Riickkopplungseffekten. Daraus ergab sich zwangslaufig auch die Frage nach den
Auswirkungen anthropogener Schwefelemissionen auf das Globalklima. Im Hinblick auf diese
Frage modellierten Twomey et al. [1984] die relativen Auswirkungen einer zunehmenden
Luftverschmutzung durch Sulfat- und Russpartikel auf die globale Albedo von Wolken.
Friihere Arbeiten [Twomey, 1974; 1977] hatten bereits die besondere Bedeutung der
atmosphirischen CCN-Verteilung fiir die planetarische Albedo hervorgehoben. Auch konnte
in ersten Modellansitzen gezeigt werden, dass sich Variationen der Anzahl- und Grossen-
verteilung von Aerosolpartikeln auf den Nettofluss der solaren Energie an der Obergrenze der
Atmosphire relativ stirker in Gegenwart von Stratuswolken als bei einer wolkenlosen
Atmosphire auswirken [Grassl, 1988; Newiger, 1985].

Fiir eine Zunahme der mittleren globalen CCN-Konzentration (gegenwirtig etwa 125
cm?) um eine Grossenordnung (Faktor 10) prognostizierten Twomey et al. [1984] eine
entsprechende Zunahme der planetarischen Albedo um 0.1. Die Autoren zeigten auch, dass
insbesondere die Reflektivitit von "diinnen" (Stratus-) Wolken bei einer entsprechenden
Erhohung der optischen Wolkendicke ansteigt. Die mit zunehmender Luftverschmutzung
ebenfalls ansteigende Strahlungsabsorption durch Wolken aufgrund hdherer Russkonzen-
trationen in den Wolkentropfchen (positiver Klimaeffekt) ist nach Twomey et al. [1984]
vergleichsweise unbedeutend. Fiir eine Verdopplung der globalen CCN-Konzentration finden
die Autoren eine Erhohung der planetarischen Albedo um 0.016 (ca. 4-5%). Bereits eine
Albedozunahme um 2% wiirde geniigen, um den durch CO,-Verdopplung hervorgerufenen

Treibhauseffekt vollstindig zu kompensieren.
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7.2 Der Indirekte Klimaeffekt: DMS, Sulfataerosol und Wolkenalbedo

Nach heute vorliegenden Satellitenmessungen betrdgt der im Jahresmittel in die
Erdatmosphire einfallende solare Strahlungsenergiefluss 343 W m™ (= 1/4 der Solar-
konstante) und der davon riickgestreute Anteil 106 W m™. Daraus folgt fiir die planetarische
Albedo ein Wert von etwa 0.3 [Ramanathan, 1988]. Die Rolle der Wolken im atmosphari-
schen Strahlungshaushalt stellt dabei eine der grissten Unsicherheitsfaktoren in heutigen
Klimavorhersagemodellen dar [Cess et al., 1990]. Wie bereits friiher erldutert wurde (Kap.
2.4 und 6), ist die Chemie des atmosphérischen Schwefels eng mit der Produktion von
CCN-Partikeln und Wolkentropfchen verkniipft, hauptsichlich iiber die Bildung von H,SO,
in der Gas- und Fliissigphase. Wolkenbildende CCN-Partikel bestehen hauptséchlich aus
Sulfat und haben einen typischen Radius von 0.05-1.0 um [Twomey, 1971]. Bindre Nukle-
ation von Schwefelsdure und Wasserdampf (unter moglicher Beteiligung von NH,) fiihrt
zunidchst zur Bildung von Kondensationskeimen (CN) im sub-nanometer-Grissenbereich.
Diese konnen dann durch weitere Anlagerung der beteiligten Gase zu CCN anwachsen. Die
aus der Kondensation resultierende Tropfchengrossenverteilung ist im wesentlichen eine
Funktion der CCN-Konzentration bei gegebener Wasserdampfiibersittigung [Hobbs, 1993;
Pruppacher und Klett, 1978]. Die Anzahldichte und reflektive Oberfliche der Tropfchen
bestimmt wiederum den von der Wolke zuriickgestreuten solaren Strahlungsfluss. Uber diesen
Mechanismus besteht also ein indirekter Zusammenhang zwischen dem atmosphirischen
Schwefelkreislauf und der Wolkenalbedo und damit dem Globalklima. Die dafiir heute
iibliche englische Bezeichnung "indirect climate/radiative forcing" wird im folgenden Text als
indirekter Klimaeffekt (oder indirekter Strahlungsantrieb) bezeichnet.

Ein méglicher Zusammenhang zwischen der Emission von DMS durch ozeanisches
Phytoplankton und der Produktion von CCN in der marinen Atmosphire wurde zuerst von
Nguyen et al. [1983] erkannt. Bereits Mitte der 80er Jahre belegten Messungen von Bigg et
al. [1984] und Ayers et al. [1986] in Australien, dass zwischen der ozeanischen Emission von
DMS und der Anzahl und Verteilung von Aitkenkernen iiber dem siidlichen Ozean eine enge
Korrelation besteht. Mehrjihrige Messungen von Bigg et al. [1984] zeigten eindeutig eine
jahreszeitliche Variation der CN-Anzahldichte mit der solaren Strahlung (Maximum im
Siidsommer, Minimum im Winter), was auf eine biogene Quelle und photochemische Ent-

stehung der gemessenen Aitkenkerne hindeutet. Dies wurde weiter belegt durch die Arbeiten
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von Ayers et al. [1986), die aufgrund von chemischen Analysen der Partikel sowie von
Niederschlagsproben einen hierzu analog ausgeprigten Jahresgang der MSA-Konzentration
nachwiesen, was die mogliche Bedeutung von DMS-Emissionen fiir die Aitkenkernpopulation
unterstrich. Flugzeugmessungen von Bigg et al. zeigten weiterhin, dass bei relativ hohen
Sulfatpartikelkonzentrationen in der maritimen Grenzschicht auch relativ hohe Partikel-
konzentrationen oberhalb der Wolkenschicht vorlagen. Dies liess vermuten, dass die in der
freien Troposphire gebildeten Partikel aufgrund ihrer langen Lebensdauer ein Reservoir aus
biogenen Aitkenkemnen darstellen, die z.B. nach Niederschlagsereignissen zur Wieder-
auffiillung der Aerosolpopulation in der unteren Troposphédre dienen kénnen.

Die bis zu dieser Zeit vorliegenden Erkenntnisse deuteten also auf zwei wesentliche
klimatisch bedeutsame Zusammenhidnge hin: 1. DMS-Emissionen bilden die potentiell
wichtigste Quelle fiir natiirliche CCN iiber den Ozeanen (und somit auch iiber weiten Teilen
der Erdoberfliche), und 2. CCN-Effekte auf den globalen Strahlungshaushalt konnten
andererseits die DMS-Produktion durch Phytoplankton beeinflussen. Basierend auf diesen
Uberlegungen stellten Charlson et al. [1987] die Hypothese auf, dass beide Prozesse durch
einen moglichen Riickkopplungskreislauf miteinander verbunden sind. Abb. 45 zeigt eine
schematische Darstellung dieser DMS-CCN-Klimahypothesc. Im Sinne der Gaia-Hypothese
postulierten die Autoren eine mit diesem Kreislauf verbundene aktive Klimaregulierung durch
die marine Biosphire. Diese besteht darin, dass DMS-emittierende Meeresalgen eine
temperaturstabilisierende Wirkung auf das ozeanische und damit auch globale Klima ausiiben.
Demnach wird vorgeschlagen, dass die Erwarmung der marinen Grenzschicht und der
Meeresoberfliche durch direkte Sonneneinstrahlung (und auch durch den Treibhauseffekt) die
biologische Produktion und Emission von DMS anregt. Als Folge der somit erhShten
DMS-Emissionsrate steigt auch die Bildungsrate fiir CCN, wodurch sich bei konstantem
Fliissigwassergehalt der effektive Radius von Wolkentropfchen verkleinert, was andererseits
die reflektierende Oberflache und damit die Wolkenalbedo erhoht. Dies wiederum vermindert
die auf die Meeresoberfliche einfallende Strahlung und hat einen abkiihlenden Effekt zur
Folge, der die DMS-Produktion verlangsamt. Diesem negativen Strahlungsantrieb entspricht
in Abb. 45 ein negatives Vorzeichen in der ovalen, mit "Production of DMS" bezeichneten
Box. Wie weiter unten noch ausgefiihrt wird, deuteten nachfolgende Studien jedoch auch auf
die Moglichkeit eines positiven Klimaeffekts (positives Vorzeichen) oder auch auf das Fehlen

eines entsprechenden Effekts (Nullsymbol) hin.
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lung der von Charlson et al. [1987] postulierten
hinzugefiigt ist die Moglichkeit, dass keine Riick-

kopplung besteht (Null-Symbol). Das jeweils in einer Ellipse eingetragene
Vorzeichen beschreibt die Reaktion in der nachfolgenden Box auf eine
Anderung in der vorhergehenden Box [Charlson, 1993].



Charlson et al. [1987] schitzten, dass im Jahresmittel etwa 45% der Ozean- und 31%
der gesamten Erdoberfliche von marinen stratiformen Wolken bedeckt sind. Ein Anstieg der
CCN-Pdpulation bewirkt insbesondere bei diesen Wolkenarten eine Erhdhung der reflektiven
Tropfchenoberflache (bei Verkleinerung des mittleren Tropfchenradius’ und konstantem
Fliissigwasseranteil). Dabei ist die Tropfchenanzahldichte N niherungsweise proportional zur
CCN-Konzentration (N ~ [CCN]J; Gl. 9-1 und 13-41 in: Pruppacher und Klett [1978]).
Charlson et al. quantifizierten ihre Hypothese an einem fiktiven Beispiel. Sie berechneten,
dass sich bei einem Anstieg der CCN- bzw. der Trépfchenpopulation maritimer
Stratuswolken um 30% deren mittlerer Tropfchenradius um 10% reduziert, wodurch sich die
planetarische Albedo im Mittel um 0.005 erhdht. Im Unterschied zu Twomey et al. [1984]
nahmen Charlson et al. in ihren Berechnungen einen mittleren globalen Zenitwinkel von 6 =
60° (statt 0°) und eine reflektierende Ozeanoberflache (statt einer schwarzen Oberfldche) an.
Bei einer Zunahme der Konzentration um 30% ergibt sich nach Charlson et al. [1987] aus der
direkten Strahlungsstreuung durch die CCN-Partikel eine Erh6hung der planetarischen Albedo
um lediglich 0.00023, also etwa nur 5% der indirekten, iiber die Wolkenalbedo vermittelten
Zunahme.

Charlson et al. leiteten aus ihrem Beispiel weiterhin ab, dass im Falle einer solchen
Zunahme (AN/N = 30%) die mittlere globale Oberflichentemperatur der Erde um -1.3 °C
abnehmen wiirde. Dies entspricht einer negativen Anderung des solaren Nettostrahlungs-
flusses an der Obergrenze der Atmosphire (AF,, auch als solarer Strahlungsantrieb, "solar
radiative forcing", bezeichnet) von etwa -2 W m? [Charlson et al., 1992]. Dieser globale
Strahlungsantrieb ergibt sich aus Berechnungen der Albedodnderung an der Wolkenober-
grenze (AA,,) im 0.5-0.7 um Bereich, abgeleitet aus der Anderung der optischen Dicke D,
mariner stratiformer Wolken als Funktion von AN. Gleichzeitig wurde angenommen, dass
sich Anderungen von N nicht auf den Fliissigwasseranteil L auswirken (L = const.). Es gelten

folgende Beziehungen [Twomey, 1977; 1991; Charlson, 1992]:

B(6) D, /cosb
A, = 0
1 + B(6) D, /cosb

D .=nr’Q,Nz, (8)
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L=43n1’N (%)

Hierbei ist 8 der Zenitwinkel zur Sonne, 3(8) der Bruchteil der unter dem Winkel 8 auf die
Wolke einfallenden und nach oben zuriickgestreuten solaren Strahlung, r, der mittlere
effektive Tropfchenradius, Q,, die nach der Mie-Theorie berechnete mittlere Extinktions-
effizienz (= 2 fiir r, > 0.5 um), z,, die geometrische Wolkendicke und D,,, die optische Dicke
mariner Stratuswolken. Aus GL (8) und (9) folgt:

D, = Q, z, (3L/4m)** N* (10)

Damit ldsst sich A, fiir gegebene Werte von z,, L und N niherungsweise (mit einem Fehler
von weniger als 20%) bestimmen. Die Anderung der Albedo an der Atmosphirenobergrenze

iiber der Stratusschicht ergibt sich aus
AA, =08 AA,, (11)

Der relativ geringere Wert fiir AA,, resultiert aus einem Strahlungsverlust oberhalb der
Wolkenschicht aufgrund der Absorption sichtbaren Lichts durch Ozon bei 0.6 pm. Der durch
AN bewirkte globale Strahlungsantrieb ldsst sich schliesslich nach folgender Beziehung
berechnen:

AF, = -4 F, f. AA, (12)

Dabei reprisentiert der Term 1/4 F,, den global gemittelten solaren Energiefluss an der
Atmosphidrenobergrenze (1/4 der Solarkonstante = 343 W m?), und f_ ist der Bruchteil der
Erdoberflache, der mit marinen stratiformen Wolken bedeckt ist (0.31).

Das von Charlson et al. berechnete Beispiel legt nahe, dass allein durch die DMS-CCN-
Klimakopplung ein grosser Teil des durch anthropogenes CO, (+1.5 W m?) und andere Gase
(+0.95 W m'®) bewirkten Treibhauseffekts kompensiert werden kénnte [IPCC, 1990]. Da etwa
ein Drittel der Erdoberfliche von marinen Stratuswolken bedeckt ist, folgerten Charlson et
al,, dass DMS-Emissionen in vorindustrieller Zeit bedeutende Auswirkungen auf das

Globalklima hatten und dass der damit verbundene indirekte Effekt auch heute noch fiir das
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Klima der unbelasteten marinen Atmosphire von grosser Bedeutung ist.

In Ergénzung der Hypothese von Charlson et al. fiihrte Albrecht [1989] an, dass eine
Erhéhung der Anzahldichte mariner CCN (AN positiv) nicht nur eine Zunahme der Wolken-
albedo, sondern auch eine Zunahme im Bedeckungsgrad der marinen Atmosphére mit tief-
liegenden Stratuswolken zur Folge hitte, Er argumentierte, dass ein positives AN bei konstant
bleibendem Fliissigwasseranteil zu einem Riickgang der Niederschlagsrate ("reduction in
drizzle") aus Stratuswolken fiihrt. Daraus ergibe sich eine lingere Lebensdauer und dichtere
geographische Verteilung von Stratuswolken. Dies wiederum hitte eine grossrdumige
Zunahme der Wolkenalbedo iiber den Ozeanen zur Folge, die sich zu dem von Charlson et
al. berechneten mikrophysikalischen Effekt (vergrosserte Streuungsoberfliche aufgrund
kleinerer Tropfchenradien) addiert. Eine Zunahme des Bedeckungsgrades um nur 4% erhdht
nach Albrecht [1989] die planetarische Albedo in gleichem Umfang wie die von Charlson et
al. angenommene Zunahme der CCN-Konzentration um 30%. Andererseits berechnete Slingo
[1990] unter Anwendung eines dreidimensionalen GCM-Modells ("general circulation
model") eine hierfiir erforderliche Zunahme des Bedeckungsgrades von 15-20%.

Die von Charlson et al. [1987] aufgestellte Hypothese fand in der Fachliteratur grosse
Beachtung und Kritik und ist auch heute noch Gegenstand vieler Diskussionen und
experimenteller Untersuchungen, denen zahlreiche Ubersichtsartikel [z.B. Georgii, 1990] und
sogar ein eigenes Buch gewidmet wurden [Restelli und Angeletti, 1993]. Es war vor allem
Schwartz [1988], der die Hypothese in ihrer Substanz in Frage stellte. Er argumentierte, dass
neben dem aus DMS entstandenen SO, auch anthropogenes SO, eine Zunahme von CCN-
Partikeln in der Atmosphire bewirken miisste. Dies aber hitte gerade in der Nordhemisphire
in den letzten 100 Jahren zu bedeutenden Klima#dnderungen fithren miissen aufgrund von
entsprechenden Differenzen in 1. der Wolkenalbedo und 2. der mittleren Oberflachen-
temperatur zwischen den beiden Hemisphédren. Nach Schwartz’ eigener Interpretation sind
solche Differenzen jedoch aus den klimatologischen Daten nicht erkennbar. Daraus folgerte
er, dass anthropogene, H,SO,-produzierende Schwefelemissionen und damit auch marine
DMS-Emissionen bisher keinen signifikanten Effekt auf das Globalklima hatten.

Mehrere Autoren widersprachen Schwartz’ Argumentation (siehe die Ausgaben von
Nature vom 10. und 17. August, 1989), wobei sie besonders betonten, dass die Beziehung
zwischen der anthropogenen Schwefelquellstirke und der Anzahldichte von CCN-Partikeln

in der Atmosphire keineswegs linear ist. Dies beruht vor allem darauf, dass mit steigender
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Anzahldichte auch die Gesamtoberfldche der Partikel wachst, auf der sich H,SO, sowie nicht-
oxidiertes SO, anlagem. Es werden somit immer weniger neie CCN-Partikel gebildet. Der
Prozess der Partikelbildung aus der Gasphase ("gas-to-particle conversion”) ist in diesem
Falle selbst-limitierend. Man schitzt, dass nur etwa 6% des anthropogenen SO, zu neuen
CCN-Partikeln umgesetzt werden, wahrend mindestens 50% durch trockene Deposition iiber
den Kontinenten bereits aus der Atmosphére entfernt wird (Tab. 4). Der Rest lagert sich an
bereits existierende Partikel an und/oder wird in atmosphérischen Hydrometeoren oxidiert
[Langner et al., 1992]. Im Gegensatz dazu stellen ozeanische DMS-Emissionen eine iiber
beide Hemisphiren weit verbreitete Quelle dar, und die DMS-Oxidation kann in der
unbelasteten marinen Atmosphére bedeutend zur Bildung neuer CCN beitragen, da hier die
Oberfliachenkonzentration des bereits existierenden Aerosols relativ gering ist. Twomey
[1991] schitzt, dass unter solchen Bedingungen bereits eine CCN-Zunahme von AN = 1 ¢cm’
die Wolkenalbedo um etwa 0.01 erhéhen kann.

Die weitere Kritik an der Schwartz’'schen Argumentation stiitzte sich im wesentlichen
auf folgende Aussagen: Die vorliegenden Temperaturdaten sind nicht eindeutig. Je nach dem
betrachteten Zeitraum ergeben sich Trendunterschiede zwischen Nord- und Siidhemisphére
oder auch nicht. Die Daten eignen sich daher nicht als Test fiir die obige Hypothese. Dies
gilt auch fiir Messreihen iiber Trends in der Wolkenalbedo in beiden Hemispharen.
Ausserdem ist zu bedenken, dass neben dem Tropfchenradius auch der Fliissigwassergehalt
einen Einfluss auf die Wolkenalbedo hat. Gleichzeitige Unterschiede in beiden Parametern
konnten moglicherweise einen interhemisphérischen Unterschied in der Wolkenalbedo
verdecken [Slingo, 1988]. Allerdings fanden Parungo et al. [1994] aus langjdhrigen
Messreihen der Wolkenbedeckung iiber den Ozeanen einen unterschiedlichen Trend fiir beide
Hemisphéren, was die Kritik an Schwartz bekriftigt. Danach erhéhte sich zwischen 1930 und
1981 der Bedeckungsgrad um 5.8% in der Nord- und 2.9% in der Siidhemisphére. Kiirzlich
stellten auch Schwartz selbst und Mitarbeiter [Hunter et al., 1993]) anhand von
Temperaturdaten fest, dass die Nordhemisphédre eine relativ geringere sommerliche
Erwiarmungsrate aufweist als die Siidhemisphire. Sie fiihrten dies jedoch hauptsédchlich auf
den direkten Klimaeffekt durch anthropogenes Sulfataerosol zuriick (s. Kap. 7.3).

Allgemeine Anerkennung fand die DMS-CCN-Klimahypothese dafiir, dass sie die engen
Kopplungen zwischen biologischen, physikalischen und chemischen Prozessen im natiirlichen

Schwefelkreislauf aufzeigte und deren potentielle Bedeutung fiir das globale Klima
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hervorhob. Jedoch stiess der eher philosophische Aspekt der Hypothese, der dem
Phytoplankton eine aktive Rolle bei der Gestaltung des Globalklimas zuschrieb, bei den
meisten Fachkollegen auf Ablehnung. Auch Charlson selbst modifizierte spater die Hypothese
in diesem Punkt, wie im folgenden noch besprochen wird. Caldeira [1989] argumentierte in
diesem Sinne, dass sehr hohe DMS-Emissionsraten insbesondere bei der Konsumierung des
Phytoplanktons durch Zooplankton (Aufplatzen von Planktonzellen) oder bei dessen
Absterben ("senescence") auftreten, was einer solchen aktiven Rolle widerspricht. Auch war
bereits bekannt, dass Phaeocystis pouchetii und andere DMS-emittierende Algen kalte
Gewisser bevorzugen, was eher auf eine passive Adaption schliessen liess. Nach Caldeira
liegt die evolutionare Stabilitit der DMS-Emission hauptsichlich darin begriindet, dass sie
infolge des Metabolismus’ des Phytoplanktons bei der Osmoregulation auftritt, bei der DMS
als Abfallprodukt aus DMSP entsteht.

Trotz solcher berechtigten Zweifel wiesen andere Autoren (z.B. Slingo [1988]) aber
auch auf den stimulierenden Wert der von Charlson et al. aufgestellten Hypothese hin,
insbesondere im Hinblick auf die Notwendigkeit eines besseren Verstindnisses der
Kopplungen zwischen Strahlungshaushalt, Wolkenbildung und atmosphérischem Schwefel-
kreislauf. Ein tieferes Verstindnis dieser Prozesse dient nicht nur der Modellierung
zukiinftiger Klimaszenarien, sondern bildet auch eine wichtige Grundlage fiir die weitere
Entschliisselung des Paléoklimas der Erdatmosphire. Ein Beispiel hierfiir bildet die Studie
von Rampino und Volk [1988] zur klimatischen Entwicklung nach dem Ubergang von der
Kreidezeit zum Tertidr ("K/T boundary”; vor ca. 65 Mio. Jahren), der durch ein weltweites
Massensterben von Organismen (z.B. Dinosaurier) gekennzeichnet war. Da hierbei auch alle
kalziumhaltigen Meeresalgen fast vollstindig ausstarben, schlossen die Autoren auf eine
entsprechende Reduzierung der DMS-Emissionen und damit auch der CCN-Population iiber
den Weltmeeren und folgerten daraus einen Anstieg der globalen Mitteltemperatur um
mindestens 6°C fiir die nachfolgende Zeitperiode. Dass eine solche globale Erwédrmung
tatsichlich stattgefunden hat, konnte jedoch bisher noch nicht eindeutig bestétigt werden.

Eine Verifizierung der von Charlson et al. [1987] aufgestellten Hypothese oder
zumindest einzelner mechanistischer Komponenten (Abb. 45) durch Feldmessungen unter
realen atmospharischen Bedingungen erwies sich bisher als sehr schwierig. Vor allem drei
Aspekte in diessm Mechanismus sind noch mit grossen Unsicherheiten behaftet: 1. die

Wirkung von Strahlungs- und Temperaturinderungen auf die DMS-Produktion und Emission
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im Oberflachenwasser, 2. der Effekt der CCN-Konzentration auf die Wolkenalbedo und 3.
der Mechanismus der DMS-Oxidation, insbesondere die Produktausbeute von H,SO,.

Nach Liss et al. [1993] gibt es bis heute noch keinen Beweis, dass bei einer Erhéhung
der Seewassertemperatur auch die DMS-Produktionsrate zunimmt. Ein Fehlen dieser
Kopplung wire durch eine Null in Abb. 45 dargestellt und widerspriche damit der
postulierten aktiven Einflussnahme des Phytoplanktons auf das Klima. Bates et al. [1987]
prasentierten eine lineare Beziehung zwischen zehn in verschiedenen Breitengraden und
Jahreszeiten ermittelten DMS-Emissionsraten und den gleichzeitig gemessenen solaren
Strahlungsfliissen. Andere Messdaten deuteten auf eine ebenfalls lineare Beziehung zwischen
den relativen jahreszeitlichen Anderungen der Strahlung und des DMS-Flusses sowie
zwischen DMS-Fluss und Aitkenkernkonzentration hin. Jedoch lagen all diesen statistischen
Beziehungen nur sehr wenige Messdaten zugrunde, so dass die damit verbundenen Unsicher-
heiten keine gesicherten Schlussfolgerungen zuliessen. Auch bei anderen Feldexperimenten
ergaben sich Indizien, die zwar mit der DMS-CCN-Klimahypothese vereinbar waren, aber
aufgrund des meist unvollstindigen Messprogramms keine eindeutigen Riickschliisse auf die
Giiltigkeit der Hypothese zuliessen [z.B. Covert et al., 1992; Bates et al., 1989].

Coakley et al. [1987] wiesen anhand von Satellitenmessungen nach, dass die
Reflektivitdit von marinen Stratuswolken durch Schiffsabgase beeinflusst werden kann.
Oberhalb von Stratuswolken, unter denen Schiffe kreuzten, konnten sie eine Erh6hung der
Strahlungsriickstreuung bei 3.7 pm feststellen, was nach ihren Berechnungen auf eine
Verminderung des Wolkentropfchenradius® schliessen liess. Gleichzeitig stellten sie eine,
wenn auch geringe (1.6%) Zunahme der Reflektivitit bei 0.63 pum fest und werteten diese als
Beweis fiir die Abhédngigkeit der Wolkenalbedo von der CCN-Anzahldichte. Nachfolgende
in situ Messungen von Radke et al. [1989] bestitigten diese Ergebnisse.

Den bisher besten Beleg fiir eine DMS-CCN-Kopplung stellen die in Cape Grim
(Tasmanien) durchgefiihrten Langzeitmessungen von Aerosol-MSA (als Tracer fiir DMS) und
CCN-Konzentrationen dar [Ayers und Gras, 1991]. Beide Komponenten zeigten ausgeprégte
Jahresgénge mit jeweils einem Maximum im Sommer. Auch eine enge Korrelation zwischen
den Jahresgidngen der DMS, MSA(p) und NSS-Konzentrationen [Ayers et al.,, 1991] sowie
andererseits zwischen der optischen Dicke von Wolken und der CCN-Konzentration [Boers
et al., 1994] wurden durch Langzeitmessungen an dieser Station nachgewiesen. Angesichts

der in Kap. 6 beschriebenen Komplexitdt des Mechanismus der DMS-Oxidation wire es
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Abb. 46: Aus den Daten von Ayers und Gras [1991] abgeleitete Darstellung der CCN-
Konzentration bei (a) 0.23 und (b) 1.2% Ubersittigung als Funktion der
MSA(p)-Konzentration im atmosphirischen Aerosol (stellvertretend fiir DMS
als Ausgangsprodukt). Offene Symbole reprisentieren Einzelmessungen,
gefiillte Symbole Monatsmittel [Charlson, 1993].
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jedoch unzulissig, beim gegenwirtigen Stand unseres Wissens aus solchen Daten bereits auf
eine allgemeine lineare DMS-CCN-Kopplung zu schliessen [Lawrence, 1993], auch wenn
dies fiir den Einzelfall so erscheinen mag [Hegg et al., 1991; Russell et al., 1994; Andreae
et al., 1995]. Diese Gefahr einer leichtfertigen Schlussfolgerung besteht vor allem dann, wenn
ein relativ kleiner Datensatz vorliegt, wie die kiirzlich erschienene Arbeit von Hegg [1994]
zeigt. Bei der Zusammenfassung aller Daten aus vier friiheren Messkampagnen (einschliess-
lich der oben zitierten Studie von Hegg et al. [1991]) fand Hegg im Gegensatz zu den
Einzelstudien eine deutlich nicht-lineare Beziehung zwischen der Sulfatmassenkonzentration
und der CCN-Anzahldichte. Eine Fusion der Cape Grim Daten nach Charlson [1993] ist in
Abb. 46 dargestellt. Auch diese (Langzeit-) Daten zeigen deutlich die gute Korrelation
zwischen den einzelnen Messgrossen, andererseits aber auch den nicht-linearen Charakter der
DMS-CCN-Kopplung.

Worauf beruht diese Nicht-Linearitit? Die oben genannte MSA(p)-CCN-Korrela-tion
kann sich z.B. auch aus einer Anlagerung von MSA(g) an existierende CCN-Partikel ergeben,
deren Hauptsubstanz aus einer anderen Quelle als der DMS-Oxidation stammt. Dies gilt
ebenso fiir die Anlagerung von H,SO, an bereits existierende Aerosolpartikel. In mariner
Reinluft kdnnte feinverteiltes Seesalzaerosol mit Partikeldurchmessern im sub-pm
Grossenbereich diese Quelle darstellen [Mouri und Okada, 1993]. Die Anzahldichte dieser
feinverteilten Seesalzpartikel nimmt exponentiell mit der Windgeschwindigkeit zu und kann
bis zu 75% des "accumulation modes" reprisentieren [Andreae et al., 1995; O’Dowd und
Smith, 1993]. In tropischen Breiten mit stark konvektiver Bewolkung wurde noch in 11 km
Hohe ein Seesalzanteil von 40-60% fiir Aerosolpartikel im Grossenbereich 0.05-1 pm
gemessen [Ikegami et al., 1994]. Dieselben Messungen sprechen auch fiir einen bedeutenden
Einfluss von Seesalzaerosol auf die heterogene SO,-Oxidation in der (tropischen) freien
Troposphire. Spielt das Seesalzaerosol als CCN-Quelle also doch eine grossere Rolle als
bisher angenommen?

Neben der Vielzahl der chemischen Reaktionswege im DMS-Abbaumechanismus (s.
Kap. 6) sowie der Konzentration und Oberflichenverteilung des bereits in der Atmosphére
vorliegenden Sulfataerosols kann auch die Présenz von Wolken zu einer Nicht-Linearitét in
der Bildung von CCN beitragen. Der bereits beschriebene Prozess der Fliissigphasenoxidation
von SO,(aq) im Wolkenwasser in Verbindung mit einer nachfolgenden Verdampfung der

Tropfchen (Kap. 1.2) resultiert nach Schitzung mehrerer Autoren in einer fiir die Aktivierung
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als CCN idealen Grossenverteilung von Sulfataerosol [Saxena und Grovenstein, 1994;
Lelieveld und Heintzenberg, 1992; Hegg et al., 1990]. Ausserdem wird hierbei auch das
Wasserdampfiibersattigungsfeld zugunsten einer CCN-Bildung positiv beeinflusst. Solche
Mechanismen kénnten eine Erklarung bieten fiir bisherige Beobachtungen hoher CCN-Levels
in der niheren Umgebung von Wolken [Schifer and Georgii, 1994; Perry und Hobbs, 1994;
Hoppel et al., 1994; Hudson and Frisbie, 1991; Hegg et al., 1990].

Die Effizienz der DMS-CCN-Kopplung im Hinblick auf die CCN-Produktausbeute
wurde in mehreren Modellstudien iiberpriift. Verschiedene Anfangsbedingungen iiber den
Mechanismus der DMS-Oxidation sowie die Nukleations- und Gréssenwachstumsrate von
CN-Partikeln fiihrten dabei zu unterschiedlichen Ergebnissen. Wie in Kap. 6 erldutert wurde
und Modellrechnungen von Lin, Berresheim und Mitarbeitern [1992] sowie von Lin und
Chameides [1993] zeigen, hdngt der Grad der Kopplung zwischen DMS-Quellstdarke und
CCN-Produktion sehr stark von den Reaktionswegen ab, die zur Bildung von H,SO, fiihren.
Die Berechnungen von Lin und Mitarbeitern zeigten eine nur geringe CCN-Ausbeute, wenn
SO, das dominante Zwischenprodukt ist, da SO, sehr effektiv vom alkalischen Seesalzaerosol
ausgewaschen wird. In Reinluftgebieten ist auf diese Weise eine signifikante Neubildung von
CCN-Partikeln nur moglich, wenn die bereits existierende CCN-Konzentration kleiner als
etwa 1 cm™ betréigt. Ist andererseits SO, das dominante Zwischenprodukt, dann ergeben die
Berechnungen wegen der schnellen Reaktion von SO, mit Wasserdampf (Abb. 4, Kap. 2.4)
eine relativ hohe Bildungsrate fiir H,SO, und eine CCN-Ausbeute von etwa 24 cm™ pro Tag.
Raes et al. [1993] weisen in einem alternativen Modellansatz auf die Moglichkeit hin, dass
in Reinluftgebieten die Mehrzahl neu gebildeter CCN-Partikel nach konvektivem Transport
von DMS in der freien Troposphére entsteht, was auch bereits frilhere Feldmessungen
andeuteten [z.B. Berresheim et al., 1990; Bigg et al., 1984). Allerdings zeigen Messungen
von Andreae, Berresheim und Mitarbeitern [1988], Ockelmann [1988], Wolz [1992] und
Thornton et al. [1996] auch deutlich, dass sich (zumindest in der Nordhemisphére)
anthropogene SO,-Emissionen in der freien Troposphire iiber weite Ozeanregionen ausbreiten
und dadurch ebenfalls eine bedeutende Quelle fiir Sulfataerosol in diesen Hohen darstellen
kénnen (s. Kap. 4.3.2). Ein wiederum anderer Modellansatz von Hegg [1990] geht davon aus,
dass das Wachstum von CCN in der marinen Gasphase zu langsam verlduft, als dass die
daraus resultierenden Partikelgrossen zur Bildung von Stratuswolkentropfchen ausreichten.

Hegg folgert aus seinen Berechnungen, dass nur ein Zusammenwachsen dieser Partikel mit
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Sulfatmasse, die in Cumuluswolken durch Fliissigphasenoxidation von SO, gebildet wird,
geniigend grosse Partikel (Trockenradius etwa 24 nm) zur Aktivierung von Stratuswolken-
trépfchen bilden kann.

Die in Cape Grim gewonnenen Daten unterstiitzen indirekt die Hypothese von Charlson
et al. [1987] im Hinblick auf eine klimastabilisierende Wirkung von DMS-Emissionen
(negatives Vorzeichen in Abb. 45). Andererseits deuten Messungen von MSA und NSS-
Konzentrationen in antarktischen Eisbohrkemen auf den gegenteiligen Effekt hin, ndmlich
eine mogliche destabilisierende Riickkopplung, welche eine Klimaverinderung noch weiter
verstirken konnte (positives Vorzeichen in Abb. 45; Legrand et al. [1991; 1988]). Im
Vostok-Eisbohrkern, der heute eine Zeitspanne von mehr als 200,000 Jahren umfasst, wurden
fiir die letzten zwei Eiszeiten die jeweils hochsten MSA und NSS-Werte gemessen (mit
zunehmenden Trends zum Ende der jeweiligen Eiszeit), wahrend hierfiir nach der Hypothese
von Charlson et al. [1987] die niedrigsten Werte zu erwarten gewesen wiaren. Es ist moglich,
dass die hier festgestellten Zunahmen der Konzentrationen aufgrund einer geographischen
Umverteilung der Meeresplanktonarten im Siidpolarmeer zustande kamen, da die Haupt-
emittenten von DMS kalte Gewisser bevorzugen. Andererseits ist bisher noch schwer abzu-
schiitzen, inwiefern die gemessenen Konzentrationsdnderungen auf verdnderte Depositions-
raten des Aerosols und/oder Schneeakkumulierungsraten zuriickzufithren sind [Legrand,

1995].
Charlson et al. [1992] schitzen, dass eine globale Zunahme der Wolkentropfchen-

population N um 15% eine Anderung des solaren Nettostrahlungsflusses um -1 W m?
bewirken kénnte. Neben dem indirekten Klimaeffekt der DMS-CCN-Kopplung miissen daher
auch die Auswirkungen anthropogener Schwefelemissionen auf die kontinentale Wolken-
albedo weiter erforscht werden. Leaitch et al. [1992] berichteten von seit 1982 durch-
gefiihrten Messungen im stlichen Nordamerika, die auf eine signifikante Erhthung der
Konzentration von Wolkentrépfchen aufgrund anthropogener Luftverschmutzung hindeuten.
Fiir diese Region schitzten die Autoren den entsprechenden indirekten Klimaeffekt auf -2 bis
-3 W m? Der relative Anteil natiirlicher und anthropogener Emissionen an der Albedo
mariner Wolken ist quantitativ schwer abzuschitzen. Kiirzlich durchgefiihrte Satelliten-
messungen iiber dem mittleren Nordatlantik und iiber der Siidhemisphdre weisen aber
daraufhin, dass marine CCN-Partikel auch hauptsichlich aus marinen Quellen stammen. Dies

lasst sich aus einer beobachteten Korrelation zwischen der Chlorophyllverteilung, der
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Oberflichentemperatur des Meerwassers und der gemessenen Wolkenalbedo ableiten [Kim
und Cess, 1993; Falkowski et al, 1992]. Im Vergleich dazu zeigten anthropogene
Schwefelemissionen nur in unmittelbarer Nihe von Kiisten Auswirkungen auf die marine
Wolkenalbedo. Auch jiingere Modellrechnungen lassen vermuten, dass der durch anthropo-
genes Sulfataerosol bewirkte indirekte Strahlungsantrieb sein Maximum iiber den industriellen
Ballungsgebieten der Nordhemisphére und den angrenzenden Kiistenregionen erreicht
[Boucher und Lohmann, 1995; Jones et al., 1994].

Es bleibt festzuhalten, dass immer noch grosse Unsicherheiten iiber den Zusammenhang
zwischen natiirlichen DMS-Emissionen, anthropogenen SO,-Emissionen und ihren indirekten
Auswirkungen auf die Wolkenalbedo und das Globalklima bestehen. Dies liegt vor allem an
dem stark nicht-linearen Charakter der hierbei bestehenden Kopplungen. Insbesondere die von
Charlson et al. [1987] postulierte klimaregulierende Rolle des Phytoplanktons ist weiterhin
umstritten und gleichzeitig sehr schwierig (oder mdglicherweise auch gar nicht) verifizierbar.
Der gegenwiirtige in der gesamten Nordhemisphidre wirksame indirekte Strahlungsantrieb
durch Sulfataerosol betrigt nach Charlson et al. [1992] etwa -1 W m” und kompensiert damit
etwa 40% des entsprechenden Treibhauseffekts durch CO, und andere Spurengase. Berech-
nungen von Wigley [1989] unterstiitzten diese Aussage. Er wies nach, dass die geringere
Erwirmungsrate in der Nord- relativ zur Siidhemisphédre mit einer durch anthropogenes
Sulfataerosol verursachten 20%igen Zunahme der CCN-Konzentration erkliart werden kann.
Diese Abschitzungen fiir den indirekten Klimaeffekt gelten jedoch wiederum nur unter der
Annahme einer linearen Beziehung zwischen der Anzahldichte von Wolkentrépfchen und der
Massenkonzentration von (Nicht-Seasalz-) Sulfat. Dagegen fiihrten Charlson [1993] und
Charlson et al. [1990] an, dass ein solcher linearer Zusammenhang in industriellen
Ballungsregionen zu einem Strahlungsantrieb von -10 W m? oder mehr hiitte fiihren miissen,
was jedoch nicht der Fall sei. Eine fiir Modellrechnungen geeignete Theorie, welche die
Kopplung zwischen Sulfatmasse und CCN-Anzahldichte beschreibt, gibt es bis heute noch
nicht, und mithin ist es miissig und wenig sinnvoll, bei dem gegenwirtigen Kenntnisstand
entsprechende Schitzwerte fiir den indirekten Klimaeffekt des Sulfataerosols abzuleiten.
Bisherige Untersuchungen lassen jedoch darauf schliessen, dass der indirekte Effekt im
atmosphirischen Strahlungshaushalt wahrscheinlich eine bedeutende Rolle spielt [Boucher
und Lohmann, 1995]. Charlson et al. [1990] schlugen als Alternative vor, dass der in der

Nordhemisphire verursachte Treibhauseffekt bisher grosstenteils durch die direkte
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Strahlungsriickstreuung des anthropogenen Sulfataerosols kompensiert wurde, da diese linear
mit der Sulfatmassenkonzentration verkniipft ist. Die hierauf aufbauenden Modellunter-

suchungen und entsprechende Ergebnisse werden im folgenden Abschnitt behandelt.

7.3. Der Direkte Klimaeffekt:

Strahlungsriickstreuung durch Troposphirisches Sulfataerosol

Unter dem direkten Klimaeffekt (englisch: "direct climate forcing") des Sulfataerosols
versteht man die von Aerosolpartikeln zuriickgestreute Energie solarer kurzwelliger Strahlung
und die damit verbundene Abkiihlungswirkung, ausgedriickt in W m™. Die héchste Streuungs-
effizienz besitzen dabei Sulfatpartikel, die dem "accumulation mode” (Radius 0.1-1 pm)
angehdren [Lelieveld und Heintzenberg, 1992]. Auf der Grundlage eines dreidimensionalen
numerischen Modells berechneten Charlson et al. [1991] die Globalverteilung der Sulfat-
konzentration in der Troposphdre. Dabei wurden sowohl anthropogene als auch natiirliche
Schwefelemissionen beriicksichtigt. Aus der so gewonnenen Sulfatverteilung und einem
empirischen Ansatz fiir die optische Dicke des Sulfataerosols leiteten die Autoren die globale
Verteilung des Riickstreuflusses fiir solare Strahlung ab, den das Sulfataerosol direkt bewirkt.
Die wichtigsten den Berechnungen zugrunde liegenden Beziehungen sind im folgenden darge-

stellt:

AF, = - 1/4 Fto (1-£.) Ma (13)
AA, =2 T? (1-A)* B D, (14)
D, = a, f(RH) B, (15)

Dabei ist AF, der durch Sulfataerosol riickgestreute solare Energiefluss (direkter
Strahlungsantrieb) der wolkenfreien Atmosphire, AA, die entsprechende Anderung der
planetarischen Albedo, f, der Bruchteil der mit Wolken bedeckten Erdoberflache (0.6), T der
Bruchteil der zur Aerosolschicht transmittierten (nicht-absorbierten) solaren Strahlung (0.76),
A, die Albedo der Erdoberfliche (0.15), D, die optische Dicke der Sulfatschicht (0.04), o, der
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Streuungsquerschnitt von Sulfat (8.5 m’ (g Sulfat)”), f(RH) ein Faktor, der die Zunahme der
Streuung bei zunehmender relativer Feuchte RH und entsprechendem Grdssenwachstum der
Sulfatpartikel beriicksichtigt (1.7) und B, die Sulfatmassenkonzentration in einer
atmosphirischen Saule (0.0046 g SO,” m™). Die in Klammern angegebenen Werte stellen die
von Charlson et al. jeweils angenommenen Mittelwerte dar. Der Mittelwert fiir B, wurde
berechnet unter Annahme einer globalen SO,-Quellstirke von 90 Tg S/Jahr, einer
Produktausbeute von 0.4 fiir die Sulfatbildung durch SO,-Oxidation und einer mittleren
atmosphirischen Verweilzeit von 6 Tagen fiir (Nicht-Seesalz-) Sulfat. Charlson et al. stiitzten
sich auf folgende grundlegende Annahmen: 1. Die betrachtete Zunahme der Sulfataerosol-
masse ereignet sich hauptsichlich in der unteren Troposphdre und hat nur in wolkenfreier
Atmosphire signifikante Auswirkungen auf den Strahlungshaushalt. 2. Die Strahlungs-
absorption durch Sulfataerosol ist vernachldssigbar. 3. Fiir die optische Dicke der
Aerosolschicht gilt D, < 1, so dass AA, ndherungsweise proportional zu D, ist (GI. 14).
Abb. 47 zeigt die von Charlson et al. [1991] berechnete mittlere Verteilung von AF, fiir
troposphirisches Gesamtsulfat (Abb. 47a; hierbei wurden Seesalz- und Staubsulfat nicht
beriicksichtigt) sowie fiir den rein anthropogenen Anteil (Abb. 47b). Die Werte fiir die
Abkiihlungswirkung des Gesamtsulfats reichen von nahezu 0 W m? fiir den grossten Teil der
Siidhemisphire bis -10 W m™ und héher fiir grosse Bereiche der Nordhemisphire. Als
globales Jahresmittel ergab sich ein Wert von -1 W m?, verbunden mit einem Unsicher-
heitsfaktor von 2.3 [Penner et al., 1994]. Zu demgleichen Ergebnis gelangten Charlson et al.
[1992] mit Hilfe eines hemisphirischen Boxmodells. Der rein anthropogene Beitrag liegt bei
etwa -0.6 W m™. Geographisch weicht dessen Verteilung, wie Abb. 47b zeigt, von der
Verteilung der Hauptemittenten ab. Dies beruht auf der Uberlagerung des globalen
Strahlungsfelds, so dass sich aus den Modellrechnungen z.B. ein maximaler Strahlungs-
antrieb iiber der Sahara und dem siidlichen Mittelmeerraum ergibt. Das iiber die DMS-
Oxidation produzierte Sulfataerosol hat nach Charlson et al. einen direkten Strahlungsantrieb
von weniger als -0.4 W m? und ist somit global von relativ geringerer Bedeutung. Jedoch
ergibt sich aus dessen geographischer Verteilung ein sehr starker Einfluss des DMS-Sulfats
in tropischen Breitengraden, wo Werte um -1 W m™ ermreicht werden kénnen [Rodhe und
Langner, 1993; Charlson et al., 1991]. Eine jiingere Arbeit von Andreae [1995], die sich
hauptséchlich auf bisherige Messungen der optischen Dicke des atmosphérischen Aerosols

stiitzt, ergibt fiir anthropogenes, biogenes und vulkanogenes Sulfat globale Strahlungsantriebe
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Abb. 47: Die globale Verteilung des direkten solaren Riickstreuflusses (W m?) durch

troposphirisches Sulfataerosol [Charlson et al., 1991]; (a): anthropogenes und
natiirliches Sulfat, (b) nur anthropogenes Sulfat.
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von jeweils -1, -0.7 und -0.09 W m™. Bemerkenswert ist, dass alle bisherigen Schitzungen
fiir den Klimaeffekt des Gesamtsulfats dem Betrage nach ungefihr dem durch anthropogenes
CO, verursachten Treibhauseffekt entsprechen (+1.5 W m?).

In einer anderen Studie zeigten Lelieveld und Heintzenberg [1992], dass ein
wesentlicher Teil des direkten Klimaeffekts von Sulfataerosol auf wolkenphysikalischen
Prozessen beruht, welche die Grossenverteilung der Sulfatpartikel genau in den Bereich mit
der héchsten Streuungseffizienz verschieben (s.a. voriger Abschnitt). Das durch
Fliissigphasenoxidation von SO,(aq) in Wolken gebildete Sulfat resultiert bei der
Verdampfung der Wolken in einer Aerosolgréssenverteilung, die solare Strahlung wesentlich
effizienter streut als das durch Nukleation aus gasférmiger Schwefelséure gebildete Aerosol.

In einem neueren Modellansatz von Kiehl und Briegleb [1993] wurden die Annahmen
iiber optische Parameter gegeniiber dem Modell von Charlson et al. [1991] verfeinert bzw.
korrigiert. Fiir den Streuquerschnitt ¢,, der fiir A > 0.55 pm stark abnimmt, wurde eine
spektrale Funktion eingefiihrt und fiir B ein niedrigerer Wert angenommen. Der direkte
Klimaeffekt des Sulfataerosols wurde dann neu berechnet. Daraus resultierte ein mittlerer
globaler Strahlungsantrieb von -0.54 W m™” (Gesamtsulfat), der sich wie folgt auf die beiden
Hemisphiren aufteilt: NH -0.72 W m? SH -0.38 W m? Dabei betriigt der allein aus
anthropogenen Schwefelemissionen stammende Beitrag im globalen Durchschnitt -0.3 W
m?, in der NH -0.43 W m™ und in der SH -0.13 W m™.

Insgesamt dominiert die aus anthropogenem Sulfataerosol resultierende Abkiihlungs-
wirkung iiber den Kontinenten und diejenige aus natiirlichen Emissionen (hauptsdchlich der
DMS-Emission) iiber den Ozeanen. Wie Kiehl und Briegleb anhand einer geographischen
Verteilung des Gesamttreibhauseffekts (global ca. +2.1 bis +2.5 W m?) und der direkten
Abkiihlungswirkung durch Sulfataerosol zeigen, ist eine Nettoerwirmung der Troposphére nur
auf relativ kleinrdumige und inhomogen verteilte geographische Regionen beschrénkt. Diese
Nettoverteilung unterliegt dabei starken geographischen und jahreszeitlichen Schwankungen.
Fiir einige Regionen Europas, Nordamerikas und Chinas ergibt sich sogar eine Netto-
abkiihlung. Neue Modellsimulationen der bodennahen Lufttemperatur, die am Deutschen
Klimarechenzentrum in Hamburg erstellt wurden, zeigen deutlich die mindernde Wirkung des
Sulfataerosols auf die aus dem Treibhauseffekt zu erwartende globale Erwarmung (Abb. 48a;
Cubasch [1995]). Der gegenwiirtig induzierte Riickstreufluss der solaren Strahlung durch das

atmosphérische Gesamtaerosol und seine globale geographische Verteilung wurden von
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Abb. 48:
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(a) Modellsimulationen zum zeitlichen Verlauf der bodennahen Lufttemperatur
ohne Aerosol (Punkte), mit Sulfataerosol (gestrichelt) und beobachtete Werte
(durchgezogene Linie), berechnet mit einem gekoppelten Ozean-Atmosphére-
Modell. Die x-Achse beschreibt dic Jalue, die y-Achse die Temperatur
[Cubasch, 1995].
(b) Simulation der geographischen Verteilung des direkt induzierten solaren
Strahlungsantriebs basierend auf dem Globalen Aerosoldatensatz (GADS). Die
Berechnungen beinhalten das troposphirische Gesamtaerosol, zu dem ausser
Sulfat auch Russteilchen, organisches Aerosol, mineralische und andere
Partikel zdhlen [Schult et al., 1995].
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Schult et al. [1995] am Max-Planck-Institut fiir Meteorologie in Hamburg berechnet und sind
in Abb. 48b dargestellt.

Die bisherigen Schitzungen, obwohl noch mit grossen Unsicherheiten behaftet
(mindestens um den Faktor 2) machen ein Dilemma deutlich, in das uns heute der mensch-
liche Eingriff in den atmosphérischen Schwefelkreislauf gefiihrt hat. Wie bereits in Kap. 2.2
erwidhnt wurde, lassen sich anthropogene Schwefelemissionen heute durch modeme Filter-
verfahren deutlich reduzieren. Dies gilt jedoch nicht fiir das bei Verbrennungsprozessen
ebenfalls freiwerdende Treibhausgas CO, oder auch andere Treibhausgase. Eine zukiinftige
weitere Verminderung anthropogener Schwefelemissionen kdnnte somit insbesondere in der
Nordhemisphire eine drastische Verstirkung des Treibhauseffekts hervorrufen, der bisher
weitgehend durch die Abkiihlungswirkung des (anthropogenen) Sulfataerosols kompensiert
wurde [Wigley, 1991; Kaufman und Fraser, 1991; Enghardt und Rodhe, 1993; Roeckner et
al., 1995). Die hier dargestellte Problematik verdeutlicht die Notwendigkeit und Dringlichkeit
einer Koordination internationaler Forschungsprogramme mit dem Ziel einer genauen
quantitativen Abschitzung des direkten Klimaeffekts. Umfangreiche Messungen inklusive der
Messung von Schwefelisotopenverhltnissen im atmosphérischen Aerosol sind notwendig, um
entsprechende Zusammenhénge quantitativ zu dokumentieren. Dies erfordert eine sorgfiltige
Planung und Koordinierung von gezielt ausgerichteten Messprogrammen, wie z.B. das von
Berresheim und Eisele durchgefiihrte SCATE-Projekt (Sulfur Chemistry in the Antarctic
Troposphere Experiment) oder das Ende 1995 iiber dem Siidpolarmeer stattgefundene Aerosol
Characterization Experiment (ACE-1). Der Komplexitidt der zu beantwortenden wissen-
schaftlichen Fragen entspricht ein hoher Aufwand an Kosten, Personal und simultanen
Messungen auf unterschiedlichen Plattformen (Labor, Schiff, Flugzeug, Satelliten), die von
ebenso anspruchsvollen Datenauswerteverfahren und Modellrechnungen begleitet sein miissen
[Penner et al., 1994].

7.4. Die Stratosphiirische Sulfatschicht oder ""Junge'-Schicht
Die stratospharische Sulfatschicht wurde erstmals von C. Junge in den spéiten 50er Jahren
entdeckt und erforscht [Junge et al, 1961]. Sie umspannt den gesamten Globus. Die

maximale Dichte des Sulfataerosols liegt etwa im selben Héhenbereich (15-23 km) wie das

stratosphirische Ozonmaximum. Eine Hauptquelle des Sulfats sind hochreichende vulkanische
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Eruptionswolken (Abb. 1, Kap. 1.2). Jedoch ist die Sulfatschicht auch in Jahren mit relativ
ruhiger vulkanischer Aktivitdat prasent. Man hat deshalb versucht, die Quellen des
sogenannten "Hintergrund”-Sulfataerosols zu erforschen und mégliche durch anthropogene
Emissionen verursachte Trends und deren klimatische Folgen abzuschitzen. Dies hat sich
Jjedoch bis heute aufgrund der immer wieder auftretenden vulkanischen "Stérungen” als sehr
schwierig erwiesen. Das "Hintergrund"-Aerosol hat in etwa 20 km Hohe eine mittlere
Anzahldichte von 10 cm™. Die Sulfatpartikel haben einen mittleren Radius von 0.07 pm und
eine mittlere chemische Zusammensetzung von 75% H,SO, und 25% H,0O. Hofmann [1990]
und Hofmann und Rosen [1980] verglichen die frilhen Messungen von Junge et al. gegen
Ende der 50er Jahre mit eigenen Ergebnissen aus den Jahren 1978/79. Beide Zeitriume
zeichneten sich durch eine weltweit sehr geringe vulkanische Aktivitédt aus. Hofmann [1990]
schitzte daraus, dass das stratosphérische Hintergrund-Sulfataerosol seit Junges Messungen
im Durchschnitt um 9% pro Jahr zugenommen hatte und dass dies mdglicherweise auf
anthropogene Quellen zuriickzufiihren sei. Aus einem analogen Vergleich von Lidar-
messungen in den Jahren 1977/79 und 1989/91 ermittelte Jiger [1994] eine Zunahme der
Hintergrund-Sulfatmasse um 5% in der unteren Stratosphire.

Crutzen [1976] vermutete die Hauptquelle des Hintergrund-Aerosols in der Photolyse von
OCS (s. Abb. 2, Kap. 1.2). Seitdem wurden zahlreiche Feldmessungen durchgefiihrt, um die
Existenz eines mdglichen anthropogenen OCS-Trends in der Troposphire zu priifen (z.B.
Bingemer et al. [1990]). Aus den bisher vorliegenden ambivalenten Ergebnissen (s. die
Ubersichten von Georgii [1990] und Chin und Davis [1993]) lassen sich jedoch keine
sicheren Schlussfolgerungen ziehen. Wie bereits in Kap. 2.3 erwdhnt wurde, werden
anthropogene OCS-Emissionen zum Teil durch pflanzliche Aufnahme von OCS kompensiert.
Jedoch ist die Effizienz der Vegetation als Senke fiir OCS derzeit noch schwer abzuschitzen,
wie die vorliegende Arbeit gezeigt hat (Kap. 4.2.3, 5.5). Nach dem Modell von Chin und
Davis [1995] zirkuliert der grosste Teil des stratosphirischen OCS (77%) wieder zuriick in
die Troposphire, wo 71% durch Pflanzenaufnahme und 22% durch Reaktion mit OH abge-
baut werden. Der Beitrag von OCS zum stratosphirischen Hintergrund-Sulfat betrégt nach
den Schitzungen von Chin und Davis hdchstens 20-50% (etwa 0.03 Tg S/Jahr). Dies wider-
spricht jedoch den Ergebnissen von Engel und Schmidt [1994], die erstmals direkte
ballongetragene Messungen von OCS, CFCl, und CF,Cl, in 21-30 km Hohe durchfiihrten. Sie

fanden eine lineare Korrelation zwischen den OCS und FCKW-Mischungsverhiltnissen und
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bestimmten daraus eine stratosphérische Verweilzeit fiir OCS von 69+28 Jahren. Weiterhin
berechneten sie stratosphérische Abbauraten von OCS von etwa 0.025-0.06 Tg S/Jahr, was
mit den entsprechenden Berechnungen von Chin und Davis iibereinstimmt. Aufgrund dieser
Ergebnisse sprechen die neueren Untersuchungen von Engel und Schmidt [1994] und auch
neue kinetische Studien von Zhao et al. [1995] sehr dafiir, dass OCS die Hauptquelle des
stratosphirischen Hintergrund-Sulfats darstellt.

Andererseits wurden bisher die Beitrdge vulkanischer Eruptionen und der Emissionen
aus hochfliegenden Flugzeugen [Hofmann, 1991; Jager, 1994] wahrscheinlich unterschitzt.
Insbesondere weniger spektakulire Eruptionen, die jedoch insgesamt weitaus hiufiger
auftreten, kénnten eine signifikante Quelle des Hintergrund-Sulfataerosols darstellen. Die
durchschnittliche Zunahme von 5%/Jahr im Verkehrsaufkommen von Diisenflugzeugen ver-
dient ebenso Beachtung [Hofmann, 1991; Jager, 1994; Schumann et al., 1996], obwohl nur
ein Teil des hiervon emittierten Schwefels in die Stratosphire gelangt [Bekki und Pyle,
1992].

Hochexplosive Ausbriiche wie die des Pinatubo im Juni 1991 oder des El Chichon im
April 1982 erhthen die stratosphérische Sulfatkonzentration in deutlichem Masse iiber
mehrere Jahre [Jager, 1995; Jager und Carnuth, 1987]. Da diese Sulfatpartikel die kurzwellige
Sonnenstrahlung mehr streuen als sie die terrestrische langwellige Strahlung zuriickhalten,
ergibt sich hieraus ein Netto-Abkiihlungseffekt auf die Region unterhalb der vulkanischen
Rauchfahne. Dies kann wihrend der ersten 2 Jahre nach solchen Ausbriichen einen mittleren
Temperaturriickgang an der Erdoberfliche um 0.1-0.2°C bewirken [Robock und Mao, 1995].
Nach Minnis et al. [1993] zeigten Satellitenmessungen kurz nach dem Pinatubo-Ausbruch
nahe dem Aquator einen Abkiihlungseffekt von bis zu -10 W m™. Derartig michtige
vulkanische Explosionen kénnen auch den stratosphirischen Ozonhaushalt in bedeutendem
Masse beeinflussen. So wiesen z.B. Hofmann und Mitarbeiter aufgrund von Ballon- und
Lidarmessungen nach, dass das Ozonmaximum iiber mittleren Breiten selbst zwei Jahre nach
dem Pinatubo-Ausbruch noch um 25% unter dem normalen Wert lag [Hofmann et al., 1994].
Jdger und Wege [1990] konnten anhand von Ozonprofilmessungen auf der Station Hohen-
peissenberg und Lidarmessungen iiber Garmisch-Partenkirchen zeigen, dass der 1982/83
zwischen 17 und 20 km Hohe beobachtete Ozonriickgang zu einem grossen Teil (30-40%)
auf die Zunahme des stratosphéirischen Aerosols nach dem E!l Chichon - Ausbruch zuriick-
ging. Gerade in mittleren Breiten erfolgt die durch FCKW katalysierte Ozonzerstdrung
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bevorzugt an der Oberfliche von stratosphédrischem Sulfataerosol. Auch iiber diese
Verkniipfung beeinflusst der atmosphérische Schwefelkreislauf daher die auf die Erdober-
flache einfallende UV-B Strahlungsmenge.

Weitere Riickkopplungen, die in diesem Zusammenhang denkbar wiren, betreffen eine
mogliche Dezimierung DMS-produzierender Meeresalgen durch vermehrte UV-B Strahlung
sowie eine Zunahme der photochemischen Produktion von OCS in Ozeanen und eine damit
verbundene Zunahme der OCS-Quellstirke [Zepp und Andreae, 1994). Andererseits bewirkt
eine Zunahme des troposphdrischen  Sulfataerosols eine Verminderung des solaren
aktinischen Strahlungsflusses, was zu einer Abnahme der O,-Photolyse in der Troposphire
fiilhren konnte. Als Folge davon wiirden auch die mittlere OH-Konzentration und damit die
Oxidationskapazitiat der Troposphidre abnehmen. Der Nettoeffekt all dieser denkbaren
Riickkopplungseffekte ist unbekannt. Entsprechende Modellsimulationen sind derzeit noch
sehr aufwendig und filhren bei unterschiedlicher Wertung einzelner Prozesse zu sehr
verschiedenen Ergebnissen. Jedoch kann es inzwischen als gesichert angesehen werden, dass

das globale Klima nachhaltig durch den Menschen beeinflusst wird [Hasselmann et al., 1995].
8. ZUSAMMENFASSUNG UND AUSBLICK

_ Es wurden in der vorliegenden Arbeit eigene Forschungsergebnisse aus den Jahren
1978-1996 vorgestellt, die insbesondere in folgenden Punkten zu einem besseren Verstindnis
des natiirlichen atmosphérischen Schwefelkreislaufs beigetragen haben:

1. Es wurde ein neuartiges massenspektrometrisches Verfahren (S/C/MS) entwickelt,
das erstmals eine direkte und kontinuierliche Messung von DMS, SO,, DMSO und DMSO,
bis in den sub-pptv Bereich erméglicht. Die einzelnen auf diesem Verfahren beruhenden
Messmethoden bendtigen keine Probenanreicherung und erméglichen eine zeitliche Signal-
auflésung im Sekundenbereich. In Kombination mit einer ebenfalls auf SI/CI/MS beruhenden
Methode, die erstmals lokale Messungen von OH sowie der Schwefelgase H,SO, und MSA
ermoglicht, wurde dieses Verfahren in mehreren Messkampagnen erfolgreich eingesetzt.
Wihrend des an der antarktischen Kiiste durchgefiihrten Messprogramms SCATE wurden
erstmals die Komponenten DMS, OH, H,SO,, MSA, DMSO und DMSO, sowie die Aerosol-
komponenten MSA(p) und NSS parallel gemessen. Die entsprechenden Ergebnisse lieferten

wesentliche Fortschritte im Verstindnis der atmosphérischen DMS-Chemie und der Nukle-
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ation von Sulfataerosol in der Atmosphire. Ein neuer verbesserter Prototyp der Messapparatur
wurde am Meteorologischen Observatorium Hohenpeissenberg entwickelt und fiir langfristige
Messungen von OH, H,SO, und MSA sowie weiterer atmosphérischer Spurenstoffe in Betrieb
genommen. Die Nachweisgrenze liegt im unteren ppq-Bereich (1 ppq = 10" Molekiile cm™).

2. Es wurden erstmals parallele Messungen der Schwefelkomponenten H,S, SO, und
Sulfat in vulkanischen Rauchfahnen durchgefiihrt und die entsprechenden Massenfliisse und
Oxidations- bzw. Produktionsraten bestimmt. Aufgrund dieser Messungen und einer kriti-
schen Auswertung weiterer Literaturdaten wurde ein detailliertes Klassifizierungsschema fiir
vulkanische Aktivitit entwickelt und erstmals die globale vulkanische Schwefelquellstirke fiir
alle drei Komponenten abgeschitzt. Diese Schitzungen sind im Rahmen der damit verbunde-
nen Unsicherheiten auch heute noch giiltig.

3. Die DMS-Quellstirke des Siidpolarmeers, das etwa 20% der gesamten Meeres-
oberfldche der Erde umfasst, konnte erstmals aufgrund von eigenen Messungen der DMS-
Verteilung sowie von meeresbiologischen Daten aus dieser Region bestimmt werden. Diese
jahreszeitlich und geographisch differenzierte Abschitzung bestitigte bisherige Vermutungen
iiber hohe DMS-Emissionen aus dem Siidpolarmeer und resultierte in einer signifikanten
Verbesserung der gegenwiirtigen Schétzungen fiir die globale DMS-Quellstérke der Ozeane.

4. Parallele Messungen reduzierter Schwefelverbindungen in kontinentalen Biotopen
dokumentierten im Gegensatz zu frilheren Annahmen die relativ vernachléssigbare globale
Bedeutung natiirlicher Schwefelemissionen aus tropischen und subtropischen Feuchtgebieten.
Regional kdnnen jedoch in diesen Gebieten hohe natiirliche Schwefelemissionen aus Béden
und Pflanzen auftreten, die neben Temperatur- und Strahlungsbedingungen auch durch
Niederschlag und méglicherweise durch die Deposition von anthropogenem Schwefel (SO,,
Sulfat) positiv beeinflusst werden. Aus der Literatur vorliegende Abschdtzungen der globalen
Schwefelquellstirken von Béden, Pflanzen und Feuchtgebieten wurden verbessert und nach
spezifischen Schwefelverbindungen differenziert.

5. Die globale natiirliche und anthropogene Schwefelquellstirke wurde neu abgeschitzt
und nach einzelnen Schwefelverbindungen spezifiziert. Danach stellen ozeanische DMS-
Emissionen (15-25 Tg S/Jahr) und vulkanische SO,-Emissionen (7-8 Tg S/Jahr) die
bedeutendsten natiirlichen Schwefelquellen dar. Fiir die natiirliche Gesamtschwefelquellstérke
wurde ein Bereich zwischen 25-40 Tg S/Jahr geschitzt. Dies entspricht etwa 30-50% der

gegenwirtigen anthropogenen Schwefelquellstirke. Im Vergleich zu den seit 1860 stark
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angestiegenen anthropogenen Schwefelemissionen ldsst sich aus dieser Schitzung folgern,
dass die natiirlichen Emissionen im globalen Mittel von den entsprechenden anthropogenen
Emissionen etwa gegen Mitte der 50er Jahre iiberschritten wurden. Bezieht man diesen
Vergleich allein auf die Nordhemisphire, so fand dieser Ubergang bereits um das Jahr 1910
statt.

6. Die bisherige Annahme, dass die Vegetation allgemein eine Nettosenke fiir atmo-
sphirisches OCS darstellt, konnte experimentell widerlegt werden. Erste Messungen der
Vertikalprofile von OCS und CS, in einem Baumbestand (Fichtenwald) liessen auf eine
Nettoemission beider Komponenten durch den Waldboden und die Baumkronen schliessen.
Daraus leitete sich die Forderung ab, dass entsprechende globale Modellabschdtzungen des
(anthropogenen und natiirlichen) OCS-Beitrags zur stratosphirischen Sulfatschicht im
Hinblick auf die Vegetation als Senke fiir OCS differenziert und durch Messungen an
spezifischen Pflanzenarten weiter verbessert werden miissen.

7. Erste Flugzeugmessungen von DMS, SO,, MSA(p) und Nicht-Seesalz-Sulfat zeigten
eine deutliche Belastung der marinen Atmosphdre iiber dem Nordpazifik durch anthropogene
Schwefelemissionen vom asiatischen Kontinent, Entsprechende Schiffsmessungen im
westlichen Nordatlantik zeigten auch fiir diese Region in jeder Jahreszeit eine erhohte
Belastung des natiirlichen atmosphirischen Schwefelkreislaufs durch anthropogene
Emissionen (hauptsichlich vom nordamerikanischen Kontinent). Jedoch konnte auch
festgestellt werden, dass bei Ostwind iiber dieser Region noch relativ unbelastete
Bedingungen vorherrschen und der Schwefelhaushalt der marinen Grenzschicht durch die
natiirliche DMS-Verteilung dominiert wird. Es wurden erstmals die Verteilung von DMS im
Seewasser und in der marinen Grenzschicht in allen vier Jahreszeiten gemessen und
entsprechende DMS-Quellstarken bestimmt. Dabei konnte fiir offene Ozeangewisser ein
Maximum der Emissionsrate im Herbst und fiir Kiistenregionen ein Maximum im Friihjahr
festgestellt werden. Im Gegensatz zu den Messungen in der Nordhemisphidre konnte bei
Boden-, Schiffs- und Flugzeugmessungen iiber dem Siidpolarmeer, abgesehen von wenigen
Ausnahmen, keine markante Belastung der marinen Troposphire durch anthropogene
Schwefelemissionen beobachtet werden.

8. Aus den bisherigen Messungen wurden mit Hilfe von Modellsimulationen atmo-
sphérische Verweilzeiten fiir DMS von 1-2 Tagen (mittlere Breiten) bzw. 6-9 Tagen (polare

Breiten) bestimmt. Aus den Ergebnissen liess sich folgem, dass ozeanische DMS-Emissionen
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die Hauptquelle des Sulfataerosols iiber dem gesamten antarktischen Kontinent darstellen
konnen. Sie sind daher von grosser, vielleicht entscheidender Bedeutung fiir die z.B. in
Eisbohrkernen dokumentierte Verkniipfung zwischen dem atmosphérischen Schwefelhaushalt
und dem globalen Klima.

9. Es wurden bedeutende neue Erkenntnisse zum Mechanismus der DMS-Oxidation und
zur Rolle des daraus gebildeten H,SO,-Anteils gewonnen. Schiffsmessungen iiber dem
Siidpolarmeer zeigten erstmals (in Ubereinstimmung mit kinetischen Daten), dass die relative
Ausbeute von H,SO, und MSA aus der DMS-Oxidation von der Temperatur abhéngt und das
molare Konzentrationsverhéltnis von MSA/NSS im Aerosol mit der geographischen Breite
stark zunimmt. Nachfolgende Messungen mit dem SI/CI/MS-System zeigten zusétzlich hohe
Konzentrationsverhéltnisse von MSA(g)/H,SO, in der Gasphase sowie eine bedeutende
Produktion von DMSO bei relativ niedrigen Temperaturen. Diese Ergebnisse sprechen fiir
einen relativ abnehmenden Beitrag von biogenem H,SO, zum marinen Nicht-Seesalz-Aerosol
mit zunehmender geographischer Breite. Die atmosphiérischen Verweilzeiten der Schwefel-
gase H,SO,, MSA(g), DMSO und DMSO, sind stark von der jeweils vorliegenden Aerosol-
oberflachenverteilung abhéngig. In der unbelasteten marinen Grenzschicht liegen sie fiir
H,SO, zwischen 0.5-2.5 Stunden, fiir MSA(g) zwischen 2-17 Stunden und fiir DMSO und
DMSO, bei 3-5 Stunden.

10. Es wurde erstmals ein umfassendes mechanistisches Modell der DMS-Oxidation fiir
die marine Hintergrundatmosphire postuliert. Insbesondere zeichnet sich dieses Modell durch
folgende Erkenntnisse bzw. Vorschldge aus: (a) Ein bedeutender Anteil von DMS kann zu
Peroxischwefelverbindungen oxidieren, die durch Deposition wieder relativ schnell aus der
Atmosphire entfernt werden. Der Nettobeitrag von DMS-Emissionen zum Schwefelhaushalt
der marinen Atmosphire ist durch diesen schnellen Kreislauf moglicherweise stark limitiert.
(b) DMSO ist das dominante Zwischenprodukt im additiven DMS+OH - Reaktionszweig. Im
Gegensatz zum H-Abstraktionsprozess spielt MSA in diesem Reaktionszweig als Endprodukt
eine bedeutende Rolle. Andererseits diirfte die Bildung von H,SO, hierbei vernachléssigbar
sein. (c) Im Abstraktionsprozess ist die Entstehung der wichtigen Zwischenprodukte SO, und
SO, sehr stark temperaturabhingig mit entsprechenden Folgen fiir die jeweilige Ausbeute von
H,SO, als Endprodukt. Insgesamt sprechen sowohl diese mechanistischen Untersuchungen als
auch die direkt aus Feldmessungen gewonnenen Ergebnisse dafiir, dass DMS-Emissionen in

der marinen Grenzschicht weniger bedeutend fiir die Bildung von Nicht-Seesalz-Sulfataerosol
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(NSS) sind als bisher angenommen wurde. Dies gilt zumindest fiir hohe Breiten, in denen
sich die Bildung von H,SO, aus der DMS-Oxidation zugunsten anderer Endprodukte ver-
schiebt.‘Es ist aber durchaus denkbar, wie eigene Messungen und auch neuere Modell-
rechnungen anderer Autoren nahelegen, dass schnelle konvektive und dynamische Austausch-
prozesse einen bedeutenden Anteil des vom Ozean emittierten DMS ohne signifikante
chemische Verluste in die obere Troposphére transportieren konnen. Diese Prozesse stellen
somit eine potentiell bedeutende Quelle zur Bildung von Sulfataerosol und Wolkenkonden-
sationskernen (CCN) in der freien Troposphire dar.

11. Bei Messungen an der nordpazifischen Kiiste wurde unter marinen Reinluft-
bedingungen eine signifikante Korrelation zwischen den Konzentrationen von CCN und
H,SO, sowie NSS im Aerosol beobachtet. Dies konnte als Indiz fiir die von Charlson et al.
[1987) postulierte DMS-CCN-Klima-Kopplung gewertet werden. Allerdings konnte ein
solcher Zusammenhang nur bei Wasserdampfiibersattigungen von < 1 % festgestellt werden.
Bei hoheren Ubersittigungen, wie sie z.B. in stark konvektiven Wolken auftreten, konnen
neben Sulfatpartikeln auch Aerosolpartikel mit anderer chemischer Zusammensetzung als
CCN-Keme aktiviert werden.

Wie bereits in der Einleitung zur vorliegenden Arbeit deutlich gemacht wurde, stehen
wir heute noch am Anfang eines sich entwickelnden umfassenden Verstdndnisses des atmo-
spharischen Schwefelkreislaufs. Insbesondere betrifft dies die Verkniipfungen des Schwefel-
haushalts und der Schwefelchemie mit den Kreisldufen anderer Elemente sowie den damit
verbundenen Austauschprozessen zwischen den unterschiedlichen biogeochemischen Reser-
voiren der Erde. Ein in diesem Sinne entwickeltes holistisches Verstdndnis bildet die
unbedingte Voraussetzung dafiir, die méglichen Folgen des menschlichen Eingriffs in den
natiirlichen Schwefelkreislauf realistisch zu beurteilen und zu prognostizieren. Die Not-
wendigkeit der dazu erforderlichen breit angelegten, interdisziplindren Zusammenarbeit
zwischen Forschung, Industrie und Politik liegt auf der Hand. Insbesondere besteht im
Hinblick auf die Erforschung des natiirlichen Schwefelkreislaufs in der Atmosphére ein
dringender Bedarf zu einer weiteren verbesserten Quantifizierung der globalen natiirlichen
Schwefelquellstérke. Ausserdem ist unser Verstandnis des Zusammenhangs zwischen der
Chemie einzelner Schwefelverbindungen und atmosphirischen Prozessen immer noch sehr
liickenhaft. Folgende Forschungsthemen sollten daher vordringlich bearbeitet werden: (a)

Langzeitmessungen der OCS-Konzentration in der Hintergrundatmosphire und weitere
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Identifizierung und Quantifizierung von (anthropogenen und natiirlichen) OCS-Quellen sowie
Entwicklungen bzw. Verbesserungen von entsprechend geeigneten Messverfahren; (b) experi-
mentelle Untersuchungen zur Neubildung von Aerosolpartikeln und zur Entstehung von CCN,
insbesondere im Hinblick auf die relative Bedeutung von DMS-Emissionen und von H,SO,
im Vergleich zu Seesalzsulfat und anderen Schwefelverbindungen (z.B. DMDS) sowie von
Kohlenwasserstoffen in der marinen Atmosphire; (c) Durchfithrung internationaler Mess-
programme und Modelluntersuchungen zur besseren Abschitzung des direkten und indirekten
Klimaantriebs von natiirlichen und anthropogenen Schwefelverbindungen und zu potentiellen
Verkniipfungen zwischen der Abnahme des stratosphirischen Ozons und dem atmosphiri-
schen Schwefelkreislauf. Weiterhin erffnet sich aufgrund unseres heutigen Wissensstandes
iiber die DMS-Chemie in der antarktischen Troposphire sowie aufgrund der nunmehr vorlie-
genden messtechnischen Méglichkeiten eine grosse Chance, im Rahmen einer engen Koope-
ration zwischen Atmosphirenchemikern, Meteorologen und Modellierern zu einem besseren
Verstindnis des Palioklimas der Erde zu gelangen, wie es z.B. in antarktischen Eisbohr-
kemen durch Sulfat- und MSA-Tiefenprofile dokumentiert ist. Durch ein entsprechend
konzertiertes Forschungsprogramm kénnten damit auch wesentliche neue Erkenntnisse iiber
die relative Bedeutung des atmosphirischen Schwefelkreislaufs fiir das gegenwirtige und

zukiinftige globale Klima der Erde gewonnen werden.

179



LITERATURVERZEICHNIS

Adams, D.F., 5.0. Farwell, E. Robinson, M.R. Pack, and W.L. Bamesberger, Biogenic sulfur
source strengths, Environ. Sci. Technol., 15, 1493-1498 (1981).

Albrecht, B.A., Aerosols, cloud microphysics, and fractional cloudiness, Science, 245, 1227-
1230 (1989).

Ammons J.M., Preconcentration methods for the determination of gaseous sulfur compounds
in air. Ph.D. thesis, Univ. of S. Fla., Tampa (1980).

Andreae, M.O., Climatic effects of changing atmospheric aerosol levels. In: World Survey of
Climatology, vol. 16: Future Climates of the World, A. Henderson-Sellers (ed.), pp.
341-392, Elsevier, New York (1995).

Andreae, M.O., Biomass buming: Its history, use and distribution, and its impact on
environmental quality and global climate, In: Global Biomass Burning: Atmospheric,
Climatic, and Biospheric Implications, J.S. Levine (ed.), pp. 3-21, MIT Press,
Cambridge, Mass. (1991).

Andreae, M.O., The ocean as a source of atmospheric sulfur compounds, in: The Role of
Air-Sea Exchange in Geochemical Cycling, edited by P. Buat-Ménard, pp. 331-362,
Reidel, Dordrecht, 1986.

Andreae, M.O., The emission of sulfur to the remote atmosphere. In: The Biogeochemical
Cycling of Sulfur and Nitrogen in the Remote Atmosphere, J.N. Galloway, R.].
Charlson, M.O. Andreae, and H. Rodhe (eds.) pp. 5-25, D. Reidel, Dordrecht (1985).

Andreae, M.O., W. Elbert, and S.J. deMora, Biogenic sulfur emissions and aerosols over the
tropical South Atlantic: 3. Atmospheric dimethylsulfide, aerosols and cloud
condensation nuclei, J. Geophys. Res., 100, 11335-11356 (1995).

Andreae, T.W., M.O. Andreae, and G. Schebeske, Biogenic sulfur emissions and aerosols
over the tropical south Atlantic: 1. Dimethylsulfide in seawater and in the atmospheric
boundary layer, J. Geophys. Res., 99, 22819-22829 (1994).

Andreae, M.O., and W.A. Jaeschke, Exchange of sulphur between biosphere and atmosphere
over temperate and tropical regions, In: Sulphur Cycling on the Continents: Wetlands,
Terrestrial Ecosystems, and Associated Water Bodies, R.W. Howarth, ]. W.B. Stewart,
and M.V. Ivanov (eds.), pp. 27-61, Wiley, Chichester (1992).

Andreae, TW., G.A. Cutter, N. Hussain, J. Radford-Knoery, and M.O. Andreae, Hydrogen
sulfide and radon over the western North Atlantic Ocean, J. Geophys. Res., 96,
18753-18760 (1991).

Andreae, M.O., H. Berresheim, H. Bingemer, D.J. Jacob, B.L. Lewis, S.M. Li, and R.W.
Talbot, The Atmospheric Sulfur Cycle Over the Amazon Basin, 2, Wet Season,

180



J. Geophys. Res., 95, 16813-16824 (1990a).

Andreae, M.O,, R.W. Talbot, H. Berresheim, and K.M. Beecher, Precipitation chemistry in
central Amazonia, J. Geophys. Res., 95, 16987-16999 (1990b).

Andreae, M.O., and T.W. Andreae, The cycle of biogenic sulfur compounds over the
Amazon basin. 1. Dry season, J. Geophys. Res., 93, 1487-1497 (1988).

Andreae, M.O., H. Berresheim, T.W. Andreae, M.A. Kritz, T.S. Bates, und J.T. Mermill,
Vertical distribution of dimethylsulfide, sulfur dioxide, aerosol ions, and radon over the
northeast Pacific Ocean, J. Atmos. Chem., 6, 149-173 (1988).

Andreae, M.O,, R.J. Ferek, F. Bermond, K.P. Byrd, R.T. Engstrom, S. Hardin, P.D. Houmere,
F. LeMarrec, H. Raemdonck, and R.B. Chatfield, Dimethyl sulfide in the marine
atmosphere, J. Geophys. Res., 90, 12891-12900 (1985).

Andreae, M.O., W.R. Barnard, and J.M. Ammons, The biological production of dimethyl-
sulfide in the ocean and its role in the global atmospheric sulfur budget, Ecol. Bull.
(Stockholm), 35, 167-177, 1983.

Andreae, M.O., and H. Raemdonck, Dimethylsulfide in the surface ocean and the marine
atmosphere: a global view, Science, 221, 744-747 (1983).

Aneja, V.P., Natural sulfur emissions into the atmosphere, J. Air Waste Management Assoc.,
40, 469-476 (1990).

Artaxo, P., H. Storms, F. Bruynseels, R. van Griecken, and W. Maenhaut, Composition and
sources of aerosols from the Amazon basin, J. Geophys. Res., 93, 1605-1615 (1988).

Ayers, G.P., J.P. Ivey, and H.S. Goodman, Sulfate and methanesulfonate in the maritime
aerosol at Cape Grim, Tasmania, J. Atmos. Chem., 4, 173-185 (1986).

Ayers, G.P., and J.L. Gras, Seasonal relationship between cloud condensation nuclei and
aerosol methanesulfonate in marine air, Nature, 353, 834-835 (1991).

Ayers, G.P., J.P. Ivey, and R.W. Gillett, Coherence between seasonal cycles of dimethyl
sulphide, methanesulphonate, and sulphate in marine air, Nature, 349, 404-406 (1991).

Ayers, G.P. und J.P. Ivey, Methanesulfonate in rainwater at Cape Grim, Tasmania, Tellus B,
42, 217-222 (1990).

Bandy, A.R., D.C. Thornton, B.W. Blomquist, S. Chen, T.P. Wade, J.C. Ianni, G.M. Mitchell,
and W. Nadler, Chemistry of dimethyl sulfide in the equatorial Pacific atmosphere,
Geophys. Res. Lett., 23, 741-744 (1996).

Bandy, A.R., D.C. Thomton, and J.E. Johnson, Carbon disulfide measurements in the
atmosphere of the western North Atlantic and the northwestern South Atlantic ocean, J.

181



Geophys. Res., 98, 23449-23457 (1993).

Bandy, A.R., Scott, D.L., Blomquist, B.W., Chen, S.M., and Thornton, D.C., Low yields of
SO, from dimethyl sulfide oxidation in the marine boundary layer, Geophys. Res. Lett.,
19, 1125-1127 (1992a).

Bandy, A.R., D.C. Thornton, D.L. Scott, M. Lalevic, E.E. Lewin, and A.R. Driedger III, A
time series for carbonyl sulfide in the northem hemisphere, J. Atmos. Chem., 14,
527-534 (1992b).

Banwart, W.L., and JM. Bremner, Formation of volatile sulfur compounds by microbial
decomposition of sulfur-containing amino acids in soils, Soil Biol. Biochem., 7, 359-364
(1975).

Barnard, W.R., M.O. Andreae, W.E. Watkins, H. Bingemer, and H.W. Georgii, The flux of
dimethylsulfide from the oceans to the atmosphere, J. Geophys. Res., 87, 8787-8793
(1982).

Bames, 1., K.H. Becker, and 1. Patroescu, The tropospheric oxidation of dimethyl sulfide: a
new source of carbonyl sulfide, Geophys. Res. Lett., 21, 2389-2392 (1994).

Bartell, U., U. Hofmann, R. Hofmann, B. Kreuzburg, M.O. Andreae, and J. Kesselmeier,
COS and H,S fluxes over a wet meadow in relation to photosynthetic activity: an
analysis of measurements made on 6 September 1990, Atmos. Environ., 27A, 1851-1864
(1993).

Bates, T.S., B.K. Lamb, A. Guenther, J. Dignon, and R.E. Stoiber, Sulfur emissions to the
atmosphere from natural sources, J. Atmos. Chem., 14, 315-337 (1992a).

Bates, T.S., J.A. Calhoun, and P.K. Quinn, Variations in the methanesulfonate to sulfate
molar ratio in submicrometer marine aerosol particles over the South Pacific Ocean, J.
Geophys. Res., 97, 9859-9865 (1992b).

Bates, T.S., A.D. Clarke, V.N. Kapustin, J.E. Johnson, and R.J. Charlson, Oceanic
dimethylsulfide and marine aerosol: difficulties associated with assessing their
covariance, Global Biogeochem. Cycles, 3, 299-304 (1989).

Bates, T.S., R.J. Charlson, and R.H. Gammon, Evidence for the climatic role of marine
biogenic sulphur, Nature, 329, 319-321 (1987).

Bekki, S. and J.A. Pyle, Two-dimensional assessment of the impact of aircraft sulphur
emissions on the stratospheric sulphate aerosol layer, J. Geophys. Res., 97, 15839-15847
(1992).

Berresheim, H., Distribution of atmospheric sulfur species over various wetland regions in the
southeastern United States, Atmos. Environ., 27, 211-221 (1993).

182



Berresheim, H., Biogenic sulfur emissions from the Subantarctic and Antarctic Oceans,
J. Geophys. Res., 92, 13245-13262 (1987).

Berresheim, H., Der Beitrag vulkanischer Exhalationen zum globalen atmosphérischen
Schwefelhaushalt, untersucht am Beispiel des Atna (Sizilien), Diplomarbeit, Univ.
Frankfurt/M. (1980).

Berresheim, H., and F.L. Eisele, Sulfur chemistry in the Antarctic troposphere experiment:
An overview of project SCATE, J. Geophys. Res., im Druck (1997).

Berresheim, H., J.W. Huey, R.P. Thorn, F.L. Eisele, D.J. Tanner, and A. Jefferson,
Measurements of dimethylsulfide, dimethylsulfoxide, dimethylsulfone, and aerosol ions
at Palmer Station, Antarctica, J. Geophys. Res., im Druck (1997).

Berresheim, H., P.H. Wine, and D.D. Davis, Sulfur in the atmosphere, in: Composition,
Chemistry, and Climate of the Atmosphere, Chapter 8, 251-307, H.B. Singh (ed.), Van
Nostrand Reinhold Publishers, New York (1995a).

Berresheim, H., F.L. Eisele, D.J. Tanner, und A. Jefferson, Atmospheric sulfur and hydroxyl
radical measurements at Palmer Station, Antarctic Journal of the U.S., 29(5), 313-315
(1995b).

Berresheim, H., Eisele, F.L., Tanner, D.J., Covert, D.S., Mclnnes, L., and Ramsey-Bell, D.C.,
Atmospheric sulfur chemistry and cloud condensation nuclei (CCN) concentrations over
the northeastern Pacific coast, J. Geophys. Res., 98, 12701-12711 (1993a).

Berresheim, H., F.L. Eisele, and D.J. Tanner, A method for real-time detection of dimethyl-
sulfone in ambient air, Anal. Chem., 65, 3168-3170 (1993b).

Berresheim, H., D.J. Tanner, and F.L. Eisele, Real-time measurement of dimethylsulfoxide
in ambient air, Anal. Chem., 65, 84-86 (1993c).

Berresheim, H., and V. Vulcan, Vertical Profiles of DMS, COS, CS,, SO,, and aerosol
sulfur compounds in a loblolly pine forest, Atmos. Environ., 26A, 2031-2036 (1992).

Berresheim, H., M.O. Andreae, R.L. Iverson, and S.M. Li, Seasonal variations of
dimethylsulfide emissions and atmospheric sulfur and nitrogen species over the western
North Atlantic Ocean, Tellus B, 43, 353-372 (1991).

Berresheim, H., M.O. Andreae, G.P. Ayers, R.W. Gillett, J.T. Merrill, V.J. Harris, and W.L.
Chameides, Airbormne measurements of dimethylsulfide, sulfur dioxide, and aerosol ions
over the Southern Ocean south of Australia, J. Atmos. Chem., 10, 341-370 (1990).

Berresheim, H., and W. Jaeschke, Study of metal aerosol systems as a sink for atmospheric
SO,, J. Atmos. Chem., 4, 311-334 (1986).

Berresheim, H., and W. Jaeschke, The contribution of volcanoes to the global atmospheric

183



sulfur budget, J. Geophys. Res., 88, 3732-3740 (1983).

Berresheim, H., and W, Jaeschke, Sulfur emissions from volcanoes, In: Chemistry of the
Unpolluted and Polluted Troposphere, HW. Georgii and W. Jaeschke (eds.), NATO
Adv. Study Inst. Ser., Vol. C96, pp. 325-340, Reidel, Dordrecht (1982).

Bigg, EK., J.L. Gras, and C. Evans, Origin of Aitken particles in remote regions of the
southern hemisphere, J. Atmos. Chem., 1, 203-214 (1984).

Bingemer, H.G., M.O. Andreae, T.W. Andreae, P. Artaxo, G. Helas, D.J. Jacob, N. Mihalo-
poulos, and B.C. Nguyen, Sulfur gases and aerosols in and above the equatorial African
rain forest, J. Geophys. Res., 97, 6207-6217 (1992).

Bingemer H.G., S. Biirgermeister, R.L. Zimmermann, H.-W. Georgii H.-W., Atmospheric
OCS: Evidence for a contribution of anthropogenic sources?, J. Geophys. Res. 93,
20617-20622 (1990).

Boers, R., G.P. Ayers, and J.L. Gras, Coherence between seasonal variation in satellite-
derived cloud optical depth and boundary layer CCN concentrations at a mid-latitude
Southern Hemisphere station, Tellus, 46B, 123-131 (1994).

Bolin, B., A. Bjérkstrom, C.D. Keeling, R. Bacastow, and U. Siegenthaler, Carbon cycle
modelling, in: Carbon Cycle Modelling, B. Bolin (ed.), SCOPE 16, 1-28, J. Wiley &
Sons, Chichester (1981).

Boucher, O., and U. Lohmann, The sulfate-CCN-cloud albedo effect: A sensitivity study with
two general circulation models, Tellus, 47B, 281-300 (1995).

Brimblecombe, P., C. Hammer, H. Rodhe, A. Ryaboshapko, and C.F. Boutron, Human
influence on the sulphur cycle. In: Evolution of the Global Biogeochemical Sulphur
Cycle, P. Brimblecombe and A.Y. Lein (eds.), pp. 77-121, SCOPE 39, Wiley,
Chichester (1989).

Brody, S.S., and Chaney, J.E., Flame photometric detector: The application of a specific
detector for phosphorus and for sulfur compounds sensitive to sub-nanogram quantities,

J. Gas Chromatogr., 2, 42-46 (1966).

Brown, K.A., and J.N.B. Bell, Vegetation - The missing sink in the global cycle of carbonyl
sulphide (COS), Atmos. Environ., 20, 537-540 (1986).

Brun, A., Recherches sur 1’exhalaison volcanique, Hermann & Fils, Paris (1911).

Biirgermeister, S., Atmosphirische Verteilung von Methansulfonat und Sulfat als Oxidations-
produkte von Dimethylsulfid, Dissertation, Univ. Frankfurt/M. (1991).

Caldeira, K., Evolutionary pressures on planktonic production of atmospheric sulphur, Nature,
337, 732-734 (1989).

184



Casadevall, T.J., D.A. Johnston, D.M. Harris, W.I. Rose, L.L. Malinconico, R.E. Stoiber, T.J.
Bornhorst, S.N. Williams, L. Woodruff, and J.M. Thompson, SO, emission rates at
Mount St. Helens from March 29 through December 1980, USGS Prof. Pap., 1250, 193-
200 (1981).

Cess, R.D. und 31 Co-Autoren, Intercomparison and interpretation of climate feedback
processes in 19 atmospheric general circulation models, J. Geophys. Res., 95, 16601-

16615 (1990).
Challenger, F., Biological methylation, Adv. Enzymol., 12, 429-49] (1951).

Chameides, W.L., and A.W. Stelson, Aqueous-phase chemical processes in deliquescent
sea-salt aerosols: A mechanism that couples the atmospheric cycles of S and sea salt, J.
Geophys. Res., 97, 20565-20580 (1992).

Charlson, R.J., Gas-to-particle conversion and CCN production, in: Dimethylsulphide:
Oceans, Atmosphere and Climate, G. Restelli and G. Angeletti (eds.), pp. 275-286,
Kluwer, Dordrecht (1993).

Charlson, R.J., S.E. Schwartz, J.M. Hales, R.D. Cess, J.A. Coakley, Jr., J.E. Hansen, and D.J.
Hofmann, Climate forcing by anthropogenic aerosols, Science, 255, 423-430 (1992).

Charlson, R.J., J. Langner, H. Rodhe, C.B. Leovy, and S.G. Warren, Perturbation of the
northern hemisphere radiative balance by backscattering from anthropogenic sulfate
aerosols, Tellus, 43, 152-163 (1991).

Charlson, R.J., J. Langner, and H. Rodhe, Sulphate aerosol and climate, Narure, 348, 22
(1990).

Charlson, R.J., Lovelock, J.E., Andreae, M.O., and Warren, S.G., Oceanic phytoplankton,
atmospheric sulphur, cloud albedo and climate, Nature, 326, 655-661 (1987).

Chin, M., D.J. Jacob, G.M. Gardner, M.S. Foreman-Fowler, and P.A. Spiro, A global three-
dimensional model of tropospheric sulfate, J. Geophys. Res., 101, 18667-18690 (1996).

Chin, M., and Davis, D.D., A reanalysis of carbonyl sulfide as a source of stratospheric
background sulfur aerosol, J. Geophys. Res., 100, 8993-9006 (1995).

Chin, M., and Davis, D.D., Global sources and sinks of OCS and CS, and their distributions,
Global Biogeochem. Cycles, 7, 321-337 (1993).

Coakley, J.A., R.L. Bemstein, and P.A. Durkee, Effect of ship-stack effluents on cloud
reflectivity, Science, 237, 1020-1022 (1987).

Covert, D.S., V.N. Kapustin, P.K. Quinn, and T.S. Bates, New particle formation in the
marine boundary layer, J. Geophys. Res., 97, 20581-20587 (1992).

185



Crafford, T.C., SO,-emission of the 1974 eruption of volcan Fuego, Guatemala, Bull.
Volcan., 39, 536-556 (1975).

Crutzen, P.J., The global distribution of hydroxyl, in: Atmospheric Chemistry, E.D. Goldberg
(ed.) pp. 313-328, Springer, Berlin (1982).

Crutzen, P.J., The possible importance of CSO for the sulfate layer of the stratosphere,
Geophys. Res. Lett., 3, 73-76 (1976).

Cubasch, U., Die Vorhersage und der Nachweis der anthropogenen Klima4nderung, Annal.
Met., 31, 5-8 (1995).

Cunningham, W.C., and Zoller, W.H., The chemical composition of remote area aerosols,
J. Aerosol Sci., 12, 367-384 (1981).

Davis, D.D., G. Chen, H. Berresheim, and F.L. Eisele, Model evaluated sources and sinks for
DMSO(g), DMSO,(g), MSA(g), and H,SO,(g) based on summertime Antarctic observat-
ions at Palmer Station, J. Geophys. Res., in Vorbereitung (1997).

Deacon, E.L., Gas transfer to and across an air-water interface, Tellus, 29, 363-374, 1977.
Delmas, R.J., Antarctic sulphate budget, Nature, 299, 677-678 (1982).

Delmas, R., J. Baudet, J. Servant, and Y. Baziard, Emissions and concentrations of hydrogen
sulfide in the air of the tropical forest of the Ivory Coast and of temperate regions in
France, J. Geophys. Res., 85, 4468-4474 (1980).

Deprez, P.P., P.D. Franzmann, and H.R. Burton, Determination of reduced sulfur gases in
Antarctic lakes and seawater by gas chromatography after solid adsorbent
preconcentration, J. Chromatogr., 362, 9-21 (1986).

Dignon, J., and S. Hameed, Global emissions of nitrogen and sulfur oxides from 1860 to
1980, J. Air Pollut. Contr. Assoc., 39, 180-186 (1989).

Doyle, J.G., Self-nucleation in the sulfuric acid - water system, J. chem. Phys., 35, 795-799
(1961).

Eisele, F.L., and D.J. Tanner, Measurement of the gas phase concentration of H,SO, and
MSA and estimates of H,SO, production and loss in the atmosphere, J. Geophys. Res.,
98, 9001-9010 (1993).

Eisele, F.L., and H. Berresheim, High-pressure chemical ionization flow reactor for real-time
mass spectrometric detection of sulfur gases and unsaturated hydrocarbons in air, Anal.
Chem., 64, 283-287 (1992).

Eisele, F.L., and D.J. Tanner, Ion-assisted tropospheric OH measurements, J. Geophys. Res.,
96, 9295-9308 (1991).

186



El-Sayed, S.Z., Productivity of Antarctic waters - A reappraisal, in: Marine Phytoplankton
and Productivity, O. Holm-Hansen, L. Bolis, and R. Gilles (eds.), pp. 19-34, Springer,
New York (1984).

El-Sayed, S.Z., Primary productivity of the Antarctic and Subantarctic, in: Primary
Productivity and Benthic Marine Algae of the Antarctic and Subantarctic, Antarctic
Map Folio Series, Folio 10, V.C. Bushnell (ed.), Amer. Geograph. Soc. (1968).

El-Sayed, S.Z., On the productivity of the southwest Atlantic Ocean and the waters west of
the Antarctic Peninsula, Antarct. Res. Ser., 11, 15-47 (1967).

Engel, A. und U. Schmidt, Vertical profile measurements of carbonylsulfide in the
stratosphere, Geophys. Res. Lett., 21, 2219-2222 (1994).

Enghardt, M., and H. Rodhe, A comparison between patterns of temperature trends and
sulfate aerosol pollution, Geophys. Res. Lett., 20, 117-120 (1993).

Erickson III, D.J., S.J. Ghan, and J.E. Penner, Global ocean-to-atmosphere dimethyl sulfide
flux, J. Geophys. Res., 95, 7543-7552 (1990).

Falkowski, P.G., Kim, Y., Kolber, Z., Wilson, C., Wirick, C., and Cess, R., Natural versus
anthropogenic factors affecting low-level cloud albedo over the North Atlantic, Science,
256, 1311-1313 (1992).

Fall R., D.L. Albritton, F.C. Fehsenfeld, W.C. Kuster, and P.D. Goldan, Laboratory studies
of some environmental variables controlling sulfur emissions from plants, J. Atmos.
Chem., 6, 341-362 (1988).

Farwell, S.0., and C.]. Barinaga, Sulfur-selective detection with the FPD: Current enigmas,
practical usage, and future directions, J. Chromatogr. Sci., 24, 483-494 (1986).

Ferek, R.J., D.A. Hegg, J.A. Hering, and P.V. Hobbs, An improved filter pack technique for
airborne measurement of low concentrations of SO,, J. Geophys. Res., 96, 22373-22378

(1991).

Ferek, R.J., R.B. Chatfield und M.O. Andreae, Vertical distribution of dimethylsulfide in the
marine atmosphere, Nature, 320, 514-516 (1986).

Foell, W., and C. Green, Acid rain in Asia: An economic, energy and emissions overview,
In: Proceedings of the Second Annual Workshop on Acid Rain in Asia, pp. 123-145,
AIT Bangkok (1991).

Galloway, J.N., and D.M. Whelpdale, WATOX-86 overview and western North Atlantic
Ocean S and N atmospheric budgets, Global Biogeochem. Cycles, 1, 261-281 (1987).

Georgii, HW., Beeinflussen biogene atmosphirische Schwefelverbindungen das Klima?,
Sitzungsber. Wiss. Gesellsch. Joh. Wolfg. Goethe Univ. Frankfurt/M., Bd. 26(1), F.

187



Steiner Verlag, Stuttgart (1990).

Georgii, HW., S. Biirgermeister, G. Ockelmann und R. Staubes, Untersuchung des atmo-
sphirischen Kreislaufes biogener Schwefelverbindungen und ihrer Reaktionen, Ber. Inst.
f- Meteorologie u. Geophysik, 68, Univ. Frankfurt/M. (1987).

Gibson, J.A.E., Garrick, R.C., Burton, H.R., and McTaggart, AR., Dimethylsulfide and the
alga Phaeocystis pouchetii in Antarctic coastal waters, Marine Biology, 104, 339-346
(1990).

Goldan P.D., R. Fall, W.C. Kuster, and F.C. Fehsenfeld, The uptake of COS by growing
vegetation: A major tropospheric sink, J. Geophys. Res., 93, 14186-14192 (1988).

Grassl, H., What are the radiative and climatic consequences of the changing concentration
of atmospheric aerosol particles?, in: The Changing Atmosphere, F.S. Rowland and
I.S.A. Isaksen (eds.), pp. 187-199, Wiley & Sons, Chichester (1988).

Gravenhorst, G., Der Sulfatanteil im atmosphérischen Aerosol iiber dem Nordatlantik, Ber.
Inst. Meteorol. u. Geophys., 30, Univ. Frankfurt/M. (1975).

Guenther, A., B. Lamb, and H. Westberg, U.S. national biogenic sulfur emissions inventory.
In: Biogenic Sulfur in the Environment, E.S. Saltzman and W.J. Cooper (eds.) ACS
Symposium Series Vol. 393, pp. 14-30, American Chemical Society, Washington, D.C.
(1989).

Hameed, S., and J. Dignon, Global emissions of nitrogen and sulfur oxides in fossil fuel
combustion: 1970-1986, J. Air Waste Manage. Assoc., 42, 159-163 (1992).

Harnisch, J., R. Borchers, P. Fabian und K. Kourtidis, Aluminium production as a source of
atmospheric carbonyl sulfide (COS), Environ. Science and Pollut. Res., 2(3), 161-162

(1995).

Harvey, G.R., and RF. Lang, Dimethyl sulfoxide and dimethyl sulfone in the marine
atmosphere, Geophys. Res. Lett., 13, 49-51 (1986).

Hasselmann, K., L. Bengtsson, U. Cubasch, G.C. Hegerl, H. Rodhe, E. Roeckner, H. von
Storch, R. Voss, and J. Waszkewitz, Detection of anthropogenic climate change using
a fingerprint method, Max-Planck-Inst. f. Meteorologie, report no. 168, Hamburg
(1995).

Haulet, R., P. Zettwoog, and J.C. Sabroux, Sulphur dioxide discharge from Mount Etna,
Nature, 268, 715-717 (1977).

Heald, E.F., J.J. Naughton, and LL. Barnes, The chemistry of volcanic gases, 2. Use of

equilibrium calculations in the interpretation of volcanic gas samples, J. Geophys. Res.,
68, 545-557 (1963).

188



Héderviri, P., On the energy and magnitude of volcanic eruptions, Bull. Volc., 25, 373-385
(1963).

Hegg, D.A., Cloud condensation nucleus-sulfate mass relationship and cloud albedo, J.
Geophys. Res., 99, 25903-25907 (1994).

Hegg, D.A., Heterogeneous production of cloud condensation nuclei in the marine
atmosphere, Geophys. Res. Lett., 17, 2165-2168 (1990).

Hegg, D.A., The importance of liquid-phase oxidation of SO, in the troposphere, J. Geophys.
Res., 90, 3773-3779 (1985).

Hegg, D.A., R.J. Ferek, P.V. Hobbs, and L.F. Radke, Dimethyl sulfide and cloud
condensation nucleus correlations in the northeast Pacific Ocean, J. Geophys. Res., 96,
13189-13191 (1991).

Hegg, D.A., Radke, L.F., and Hobbs, P.V., Particle production associated with marine clouds,

(=4

J. Geophys. Res., 95, 13917-13926 (1990).

Hempel, G., On the biology of polar seas, particularly the Southern Ocean, in: Marine
Biology of Polar Regions and Effects of Stress on Marine Organisms, J.S. Gray and
M.E. Christiansen (eds.), pp. 3-33, J. Wiley, New York (1985).

Hobbs, P.V., Aerosol-cloud interactions, in: P.V. Hobbs (ed.), Aerosol-Cloud-Climate
Interactions, pp. 33-73, Academic Press, San Diego (1993).

Hobbs, P.V., L.F. Radke, M.W. Eltgroth, and D.A. Hegg, Airborne studies of the emissions
from the volcanic eruptions of Mount St. Helens, Science, 211, 816-818 (1981).

Hofmann, U., R. Hofmann, and J. Kesselmeier, Cryogenic trapping of reduced sulfur
compounds using a nafion drier and cotton wadding as an oxidant scavenger, Atmos.
Environ., 26A, 2445-2449 (1992).

Hofmann, D.J., Aircraft sulphur emissions, Nature, 349, 659 (1991).

Hofmann, D.J., Increase in the stratospheric background sulfuric acid aerosol mass in the past
10 years, Science, 248, 996-1000 (1990).

Hofmann, D.J., S.J. Oltmans, W.D. Komhyr, J.M. Harris, J.A. Lathrop, A.O. Langford, T.
Deshler, B.J. Johnson, A. Torres, and W.A. Matthews, Ozone loss in the lower
stratosphere over the United States in 1992-1993: Evidence for heterogeneous chemistry
on the Pinatubo aerosol, Geophys. Res. Lett., 21, 65-68 (1994).

Hofmann D.J., and JM. Rosen, Stratospheric sulfuric acid layer: Evidence for an
anthropogenic component, Science, 208, 1368-1370 (1980).

Hogan, A.-W., Barnard, S., Samson, J., and Winters, W., The transport of heat, water vapor,

189



and particulate material to the south polar plateau, J. Geophys. Res., 87, 4287-4292
(1982).

Holm-Hansen, O., S.Z. El-Sayed, G.A. Franceschini, and R.L. Cuhel, Primary production and
the factors controlling phytoplankton growth in the Southern Ocean, in: Adaprations
Within Antarctic Ecosystems, G.A. Llano (ed.), Proceedings of the third SCAR
Symposium on Antarctic Biology, Gulf Publ. Co., Houston, pp. 11-50 (1977).

Hoppel, W.A., G.M. Frick, J.W. Fitzgerald, and RE. Larson, Marine boundary layer
measurements of new particle formation and the effects nonprecipitating clouds have on
aerosol size distribution, J. Geophys. Res., 99, 14443-14459 (1994).

Hudson, J.G. and P.R. Frisbie, Cloud condensation nuclei near marine stratus, J. Geophys.
Res., 96, 20795-20808 (1991).

Huebert, B.J. et al., Observations of the atmospheric sulfur cycle on SAGA-3, J. Geophys.
Res., 98, 16985-16996 (1993).

Hunter, D.E., S.E. Schwartz, R. Wagener, and C.M. Benkovitz, Seasonal, latitudinal, and
secular variations in temperature trend: evidence for influence of anthropogenic sulfate,
Geophys. Res. Lett., 20, 2455-2458 (1993).

Hynes, A.J., P.H. Wine, and D.H. Semmes, Kinetics and mechanism of OH reactions with
organic sulfides, J. Phys. Chem., 90, 4148-4156 (1986).

Ikegami, M., K. Okada, Y. Zaizen, and Y. Makino, Sea-salt particles in the upper tropical
troposphere, Tellus, 46B, 142-151 (1994).

IPCC, Intergovernmental Panel on Climate Change, The IPCC Scientific Assessment, J.T.
Houghton, G.T. Jenkins, J.J. Ephraums (eds.), Cambridge Univ. Press, Cambridge
(1990).

Iverson, R.L., F.L. Nearhoof, and M.O. Andreae, Production of dimethylsulfonium propionate
and dimethylsulfide by phytoplankton in estuarine and coastal waters, Limnol.
Oceanogr., 34, 53-67 (1989).

Jiger, H., Three years of remote sensing of Pinatubo aerosol extinction, mass, and surface
area, in: The Effects of the Mt. Pinatubo Eruption on the Atmosphere and Climate,
NATO ASI Ser. I, Global Environment Change, Springer Verlag, in press (1995).

Jiger, H., Anthropogenic source of observed change in stratospheric background aerosol?, in:
Impact of Emissions from Aircraft and Spacecraft upon the Atmosphere, U. Schumann
and D. Wurzel (eds.), Proc. International Scientific Colloquium, DLR Oberpfaffen-
hofen, Mitteilung 94-06 (1994).

Jager, H. and K. Wege, Stratospheric ozone depletion at northern midlatitudes after major
volcanic eruptions, J. Atmos. Chem., 10, 273-287 (1990).

190



Jédger, H. and W. Carnuth, The decay of the El Chichon stratospheric perturbation, observed
by Lidar at northern midlatitudes, Geophys. Res. Lett., 14, 696-699 (1987).

Jaeschke, W., Untersuchungen zur Chemie des Schwefels in der Atmosphire, Habilitation,
Ber. Zentrum f. Umweltforschung, 11, Univ. Frankfurt/M. (1990).

Jaeschke, W., New methods for the analysis of SO, and H,S in remote areas and their
application to the atmosphere, Atmos. Environ., 12, 715-721 (1978).

Jaeschke, W., HW. Georgii, H. Claude und H. Malewski, Contributions of H,S to the
atmospheric sulfur cycle, Pageoph, 116, 465-475 (1978).

Jaeschke, W., H. Berresheim, and H.-W. Georgii, Sulfur emissions from Mt. Etna,
J. Geophys. Res., 87, 7253-7261 (1982).

Jaggar, T.A., Magmatic gases, Am. J. Sci., 238, 313-353 (1940).

Jefferson, A., D.J. Tanner, F.L. Eisele, and H. Berresheim, Sources and sinks of H,SO, in the
remote Antarctic marine boundary layer, J. Geophys. Res., eingereicht (1997).

Jefferson, A., D.J. Tanner, F.L. Eisele, J.W. Huey, D.D. Davis, G. Chen, A. Torres, and H.
Berresheim, Measured and modeled OH concentrations and measurements of H,SO,,
methane sulfonic acid, and NO in the coastal Antarctic troposphere, J. Geophys. Res.,
in Vorbereitung (1997).

Jones, A., D.L. Roberts, and A. Slingo, A climate model study of the indirect radiative
forcing by anthropogenic sulphate aerosols, Nature, 370, 450-453 (1994).

Junge, C.E., C.W. Chagnon, and J.E. Manson, Stratospheric aerosols, J. Meteorol., 18,
81-108 (1961).

Kaufman, Y.J., and R.S. Fraser, Fossil fuel and biomass burning effect on climate - heating
or cooling?, J. Climate, 4, 578-588 (1991).

Kellogg, W.W., R.D. Cadle, E.R. Allen, A.L. Lazrus, and E.A. Martell, The sulfur cycle,
Science, 175, 587-596 (1972).

Kelly, T.J., und D.V. Kenny, Continuous determination of dimethylsulfide at part-per-trillion
concentrations in air by atmospheric pressure chemical ionization mass spectrometry,
Atmos. Environ., 25A, 2155-2160 (1991).

Kesselmeier, J., Plant physiology and the exchange of trace gases between vegetation and the
atmosphere. In: Precipitation Scavenging and Atmosphere-Surface Exchange, S.E.
Schwartz and W.G.N. Slinn (eds.), vol. 2, pp. 949-966, Hemisphere Publ. Corp.,
Washington, D.C. (1992).

Kesselmeier, J. und L. Merk, Exchange of carbonyl sulfide (COS) between agricultural plants

191



and the atmosphere: studies on the deposition of COS to peas, com and rapeseed,
Biogeochemistry, 23, 47-59 (1993).

Khalil M.A.K., and Rasmussen R.A.., Global sources, lifetimes and mass balances of carbonyl
sulfide (OCS) and carbon disulfide (CS,) in the earth’s atmosphere, Atmos. Environ., I8,
1805-1813 (1984).

Kiang, C.S., und D. Stauffer, Chemical nucleation theory for various humidities and
pollutants, Faraday Symp. Chem. Soc., 7, 26-33 (1973).

Kiehl, J.T., and Briegleb, B.P., The relative roles of sulfate aerosols and greenhouse gases in
climate forcing, Science, 260, 311-314 (1993).

Kim, Y. and R.D. Cess, Effect of anthropogenic sulfate aerosols on low-level cloud albedo
over oceans, J. Geophys. Res., 98, 14883-14885 (1993).

Klockow, D., H. Denzinger, und G. Rénecke, Anwendung der substdchiometrischen Isotopen-
verdiinnungsanalyse auf die Bestimmung von atmosphirischem Sulfat und Chlorid in
"background"-Luft, Chem. Ing. Tech., 46, 18-24 (1976).

Kreidenweis, S.M., and Seinfeld, J.H., Nucleation of sulfuric acid-water and methanesulfonic
acid-water solution particles: Implications for the atmospheric chemistry of organosulfur
species, Atmos. Environ., 22, 283-296 (1988).

Lang, R.F., and C.J. Brown, Determination of dimethyl sulfoxide and dimethy] sulfone in air,
Anal. Chem., 63, 186-189 (1991).

Langner, J., Rodhe, H., Crutzen, P.J., and Zimmermann, P., Anthropogenic influence on the
distribution of tropospheric sulphate aerosol, Nature, 359, 712-716 (1992).

Langner, J., and Rodhe, H., A global three-dimensional model of the tropospheric sulfur
cycle, J. Atmos. Chem., 13, 225-263 (1991).

Lawrence, M.G., An empirical analysis of the strength of the phytoplankton-dimethylsulfide-
cloud-climate feedback cycle, J. Geophys. Res., 98, 20663-20673 (1993).

Lawson, D.R., and J.W. Winchester, Atmospheric sulfur aerosol concentrations and
characteristics from the South American continent, Science, 205, 1267-1269 (1979).

Leaitch, W.R., Isaac, G.A., Strapp, J.W., Banic, C.M., and Wiebe, H.A., The relationship
between cloud droplet number concentrations and anthropogenic pollution: Observations
and climatic implications, J. Geophys. Res., 97, 2463-2474 (1992).

Legrand, M., Sulphur-derived species in polar ice: a review, in: Ice Core Studies of Global

Biogeochemical Cycles, R.J. Delmas (ed.), pp. 91-119, NATO ASI Ser. 1 30, Springer,
Berlin (1995).

192



Legrand, M., Fenist-Saigne, C., Saltzman, E.S., Germain, C., Barkov, N.I., and Petrov, V.N.,
Ice core record of oceanic emissions of dimethylsulfide during the last climate cycle,
Nature, 350, 144-146 (1991).

Legrand, M.R., Delmas, R.J., and Charlson, R.J., Climate forcing implications from Vostok
ice-core sulphate data, Nature, 334, 418-420 (1988).

Lelieveld, J., and Heintzenberg, J., Sulfate cooling effect on climate through in-cloud
oxidation of anthropogenic SO,, Science, 258, 117-120 (1992).

Lin, X., and Chameides, W.L., CCN formation from DMS oxidation without SO, acting as
an intermediate, Geophys. Res. Lett, 20, 579-582 (1993).

Lin, X., Chameides, W.L., Kiang, C.S., Stelson, A.-W., and Berresheim, H., A model study
of the formation of cloud condensation nuclei in remote marine areas, J. Geophys. Res.,
97, 18161-18172 (1992).

Liss, P.S., G. Malin, and S.M. Tumer, Production of DMS by marine phytoplankton, in:
Dimethylsulphide: Oceans, Atmosphere and Climate, G. Restelli and G. Angeletti (eds.),
pp. 1-14, Kluwer, Dordrecht (1993).

Liss, P.S., and L. Merlivat, Air-sea gas exchange rates: Introduction and synthesis. In: The
Role of Air-Sea Exchange in Geochemical Cycling, P. Buat-Menard (ed.), pp. 113-127,
Reidel, Dordrecht (1986).

Liss, P.S., Processes of gas exchange across an air-water interface, Deep-Sea Res., 20,
221-238 (1973).

Lovelock, J.E., Gaia as seen through the atmosphere, Atmos. Environ., 6, 579-580 (1972).

Lovelock, J.E., and L. Maroulis, Atmospheric homeostasis by and for the biosphere: the Gaia
hypothesis, Tellus, 26, 2-10 (1974).

Lovelock, J.E., R.J. Maggs, and R.A. Rasmussen, Atmospheric dimethyl sulphide and the
natural sulphur cycle, Nature, 237, 462-463 (1972).

Mackintosh, N.A., Distribution of post-larval Krill in the Antarctic, Discovery Rep., 36,
95-156 (1973).

Maenhaut, W., Zoller, W.H., Duce, R.A., and Hoffman, G.L., Concentration and size
distribution of trace elements in the South Pole atmosphere, J. Geophys. Res., 84,
2421-2431 (1979).

Malinconico, L.L., Fluctuations in SO, emission during recent eruptions of Etna, Nature, 278,
43-45 (1979).

Mandelli, EF., and P.R. Burkholder, Primary productivity in the Gerlache and Bransfield

193



Straits of Antarctica, J. Marine Res., 24, 15-27 (1966).

Martin, L.R., Kinetic studies of sulfite oxidation in aqueous solution. In: SO,, NO and NO,
Oxidation Mechanisms: Atmospheric Considerations, J.G. Calvert (ed.), Butterworth,
Boston, pp. 63-100 (1984).

McTaggart, AR., HR. Burton, and B.C. Nguyen, Emission and flux of DMS from the
Australian Antarctic and Subantarctic Oceans during the 1988/89 summer, J. Atmos.
Chem., 20, 59-69 (1995).

McTaggart, A.R., and H. Burton, Dimethyl sulfide concentrations in the surface waters of the
Australasian Antarctic and Subantarctic Oceans during an austral summer, J. Geophys.
Res., 97, 14407-14412 (1992).

Meixner, F.X., and W.A. Jaeschke, The detection of low atmospheric SO, concentrations
with a chemiluminescence technique, Int. J. Environ. Anal. Chem., 10, 51-67 (1981).

Meszaros, E., On the possible role of the biosphere in the control of atmospheric clouds and
precipitation, Atmos. Environ., 22, 423-424 (1988).

Minnis, P., Harrison, E.F., Stowe, L.L., Gibson, G.G., Denn, F.M., Doelling, D.R., and
Smith, Jr., W.L., Radiative climate forcing by the Mount Pinatubo eruption, Science,
259, 1411-1415 (1993).

Mirabel, P. und JL. Katz, Binary homogeneous nucleation as a mechanism for the formation
of aerosols, J. chem. Phys., 60, 1138-1144 (1974).

Méhler, O., Th. Reiner, and F. Amold, The formation of SOy by gas phase ion-molecule
reactions, J. Chem. Phys., 97, 8233-8239 (1992).

Mbhler, O., and F. Amnold, Gaseous sulfuric acid and sulfur dioxide measurements in the
Arctic troposphere and lower stratosphere: Implications for hydroxyl radical abundances,
Geophys. Res. Lett., 19, 1763-1766 (1992).

Moéller, D., Sulfate aerosols and their precursors, in: Aerosol Forcing of Climate, R.J.
Charlson and J. Heintzenberg (eds.), pp. 73-90, J. Wiley & Sons, Chichester (1995).

Méller, D., Estimation of the global man-made sulphur emission, Atmos. Environ., 18, 19-27
(1984a).

Maller, D., On the global natural sulphur emission, Atmos. Environ., 18, 29-39 (1984b).

Mouri, H. and K. Okada, Shattering and modification of sea-salt particles in the marine
atmosphere, Geophys. Res. Lett., 20, 49-52 (1993).

NAPAP, National Acid Precipitation Assessment Program, 1990 Integrated Assessment
Report, Washington, D.C. (1991).

194



Natusch, D.F.S., H.B. Klonis, H.D. Axelrod, R.J. Teck, and J.P. Lodge, Jr., Sensitive method
for the determination of atmospheric hydrogen sulfide, Anal. Chem., 44, 2067-2070
(1972).

Naughton, J.J., V.A. Lewis, D. Thomas, and J.B. Finlayson, Fume compositions found at
various stages of activity at Kilauea volcano, Hawaii, J. Geophys. Res., 80, 2963-2966

(1975).

Newell, R.EE. et al.,, Atmospheric sampling of supertyphoon Mireille with NASA DC-8
aircraft on September 27, 1991, during PEM-West A, J. Geophys. Res., 101, 1853-1872
(1996).

Newhall, C.G., and Self, S., The volcanic explosivity index (VEI): An estimate of explosive
magnitude of historical volcanism, J. Geophys. Res., 67, 1231-1238 (1982).

Newiger, M., Einfluss anthropogener Aerosolteilchen auf den Strahlungshaushalt der
Atmosphire, Dissertation, Univ. Hamburg, Hamburger Geophys. Einzelschriften, Reihe
A, Heft 73 (1985).

Neuyen, B.C., N. Mihalopoulos, J.P. Putaud, and B. Bonsang, Carbonyl sulfide emissions
from biomass burning in the tropics, J. Atmos. Chem., 22, 55-65 (1995).

Nguyen, B.C., B. Bonsang, and A. Gaudry, The role of the ocean in the global atmospheric
sulphur cycle, J. Geophys. Res., 88, 10903-10914 (1983).

Nguyen, B.C., B. Bonsang, and G. Lambert, The atmospheric concentration of sulfur dioxide
and sulfate aerosols over antarctic, subantarctic areas and oceans, Tellus, 26, 241-249
(1974).

Nriagu, J.O., D.A. Holdway, and R.D. Coker, Biogenic sulfur and the acidity of rainfall in
remote areas of Canada, Science, 237, 1189-1192 (1987).

Ockelmann, G., Grossrdumige Verteilung des atmosphérischen Schwefeldioxids in der
Troposphére und unteren Stratosphire - Ergebnisse einer experimentellen Untersuchung,
Ber. Inst. f. Meteorologie u. Geophysik, 75, Univ. Frankfurt/M. (1988).

O’Dowd, C.D. and M.H. Smith, Physico-chemical properties of aerosols over the northeast
Atlantic: evidence for wind-speed-related submicron sea salt aerosol production,

J. Geophys. Res., 98, 1137-1149 (1993).

Okita, T., Detection of SO, and NO, gas in the atmosphere by Barringer spectrometer, ASCO
Rep. 8/7 (1971).

Okita, T., and D. Shimozuru, Remote sensing measurements of mass flow of sulfur dioxide
gas from volcanoes, Bull. Volcanol. Soc. Jpn., 19-3, 153-157 (1975).

Orr, W.L., and C.M. White (eds.), Geochemistry of Sulfur in Fossil Fuels, ACS Symposium

195



Series Vol. 429, American Chemical Society, Washington, D.C. (1990).

Parungo, F., J.F. Boatman, H. Sievering, S.W. Wilkison, and B.B. Hicks, Trends in global
marine cloudiness and anthropogenic sulfur, J. Climate, 7, 434-440 (1994).

Penner, J.E., R.J. Charlson, ].M. Hales, N.S. Laulainen, R. Leifer, T. Novakov, J. Ogren, L.F.
Radke, S.E. Schwartz, and L. Travis, Quantifying and minimizing uncertainty of climate
forcing by anthropogenic aerosols, Bull. Am. Met. Soc., 75, 375-400 (1994).

Penner, J.E., R.E. Dickinson, and C.A. O’Neill, Effects of aerosol from biomass burning on
the global radiation budget, Science, 256, 1432-1434 (1992).

Perry, K.D. and P.V. Hobbs, Further evidence for particle nucleation in clear air adjacent to
marine cumulus clouds, J. Geophys. Res., 99, 22803-22818 (1994).

Pham, M., J.-F. Miiller, G.P. Brasseur, C. Granier, and G. Mégie, A three-dimensional study
of the tropospheric sulfur cycle, J. Geophys. Res., 100, 26061-26092 (1995).

Platt, T., and D.V. Subba Rao, Primary production of marine microphytes, in: Photosynthesis
and Productivity in Different Environments, J.P. Cooper (ed.), pp. 249-280, Cambridge
Univ. Press, New York (1975).

Pos, W.H., and H. Berresheim, Automotive Tire wear as a source for atmospheric OCS and
CS,, Geophys. Res. Leit., 20, 815-817 (1993).

Pruppacher, H.R., and J.D. Klett, Microphysics of Clouds and Precipitation, D. Reidel,
Dordrecht, The Netherlands (1978).

Pszenny, A.P., G.R. Harvey, C.J. Brown, R.F. Lang, W.C. Keene, J.N. Galloway, and J.T.
Merrill, Measurements of dimethyl sulfide oxidation products in the summertime North
Atlantic marine boundary layer, Global Biogeochem. Cycles, 4, 367-379 (1990).

Pszenny, A.P., AJ. Castelle, J.N. Galloway, and R.A. Duce, A study of the sulfur cycle in
the Antarctic marine boundary layer, J. Geophys. Res., 94, 9818-9830 (1989).

Putaud, J.P., Mihalopoulos, N., Nguyen, B.C., Campin, J.M,, and Belviso, S., Seasonal
variations of atmospheric sulfur dioxide and dimethylsulfide concentrations at
Amsterdam Island in the southern Indian Ocean, J. Atmos. Chem., 15, 117-131 (1992).

Radke, L.F., J.A. Coakley, and M.D. King, Direct and remote sensing observations on the
effects of ships on clouds, Science, 246, 1146-1149 (1989).

Raes, F., R. van Dingenen, J. Wilson, and A. Saltelli, Cloud condensation nuclei from
dimethyl sulphide in the natural marine boundary layer: remote vs. in-situ production,
in: Dimethylsulphide: Oceans, Atmosphere and Climate, G. Restelli and G. Angeletti
(eds.), pp. 311-322, Kluwer, Dordrecht (1993).

196



Ramanathan, V., The radiative and climatic consequences of the changing atmospheric
composition of trace gases, in: The Changing Atmosphere, F.S. Rowland and L.S.A.
Isaksen (eds.), pp. 159-186, John Wiley & Sons, Chichester (1938).

Rampino, M.R., and T. Volk, Mass extinctions, atmospheric sulphur and climatic warming
at the K/T boundary, Nature, 332, 63-65 (1988).

Rennenberg, H., The significance of higher plants in the emission of sulfur compounds from
terrestrial ecosystems. In: Trace Gas Emissions by Plants, T.D. Sharkey, E.A. Holland,
and H.A. Mooney (eds.), pp. 217-260 (1991).

Restelli, G. and G. Angeletti (eds.), Dimethylsulphide: Oceans, Atmosphere and Climate,
Kluwer, Dordrecht (1993).

Riley, J.P., and G. Skirrow, Chemical Oceanography, Academic Press, London, 1975.
Rittmann, A., Vulkane und ihre Tétigkeit, F. Enke Verlag, Stuttgart (1981).

Robinson, E., and R.C. Robbins, Gaseous sulphur pollutants from urban and natural sources,
J. Air Poll. Control Assoc., 20, 233-235 (1970).

Robock, A., and J. Mao, The volcanic signal in surface temperature observations, J. Climate,
8, 1086-1103 (1995).

Rodhe, H., and J. Langner, Atmospheric concentration of DMS and its oxidation products
estimated in a global 3-D model, in: Dimethylsulphide: Oceans, Atmosphere and
Climate, G. Restelli and G. Angeletti (eds.), pp. 333-344, Kluwer, Dordrecht (1993).

Roeckner, E., Siebert, T., and J. Feichter, Climatic response to anthropogenic sulfate forcing
simulated with a general circulation model, in: Aerosol Forcing of Climate, R.].
Charlson and J. Heintzenberg (eds.), pp. 349-362, John Wiley & Sons (1995).

Rose, W.1., S. Bonis, R.E. Stoiber, M. Keller, and T. Bickford, Studies of volcanic ash from
two recent Central American eruptions, Bull. Volcanol., 37, 338-364 (1973).

Russell, L.M., S.N. Pandis, and J.H. Seinfeld, Aerosol production and growth in the marine
boundary layer, J. Geophys. Res., 99, 20989-21003 (1994).

Saltzman, E.S., D.L. Savoie, JM. Prospero, and R.G. Zika, Methanesulfonic acid and
non-sea-salt sulfate in Pacific air: regional and seasonal variations, J. Atmos. Chem., 4,
227-240 (1986).

Saltzman, E.S., D.L. Savoie, R.G. Zika, and J.M. Prospero, Methane sulfonic acid in the
marine atmosphere, J. Geophys. Res., 88, 10897-10902 (1983).

Savoie, D.L., Prospero, J.M., Larsen, R.J., Huang, F., Izaguirre, M.A., Huang, T., Snowdon,
T.H., Custals, L., and Sanderson, C.G., Nitrogen and sulfur species in Antarctic aerosols

197



at Mawson, Palmer Station, and Marsh (King George Island), J. Atmos. Chem., 17,
95-122 (1993).

Savoie, D.L., and JM. Prospero, Comparison of oceanic and continental sources of
non-sea-salt sulphate over the Pacific Ocean, Nature, 339, 685-687 (1989).

Saxena, V.K., and Grovenstein, J.D., The role of clouds in the enhancement of cloud
condensation nuclei concentrations, Armos.Res., 31, 71-89 (1994).

Schéfer, B. and HW. Georgii, Airbome measurements of condensation nuclei and cloud
condensation nuclei above the Alpine foothills, Beitr. Phys. Atmosph., 67, 335-340
(1994),

Schmitt, R., Globale Untersuchungen des Kohlendioxid-Konzentrationsfeldes mittels eines
neuentwickelten Messgerites, Dissertation, Univ. Frankfurt/M. (1976).

Schult, L., P. Képke, M. Hess, und G. Hermann, Globale Strahlungswirkung atmosphérischer
Aerosolteilchen basierend auf dem Globalen Aerosoldatensatz (GADS), Annal. Met., 31,
19-20 (1995).

Schumann, U., J. Strém, R. Busen, R. Baumann, K. Gierens, M. Krautstrunk, F.P. Schrider,
and J. Stingl, In situ observations of particles in jet aircraft exhausts and contrails for
different sulfur-containing fuels, J. Geophys. Res., 101, 6853-6869 (1996).

Schwartz, S.E., Are global cloud albedo and climate controlled by marine phytoplankton?,
Nature, 336, 441-445 (1988).

Schwartz, S.E., Mass transport considerations pertinent to aqueous-phase reactions of gases
in liquid-water clouds, in: W. Jaeschke and V.A. Mohnen (eds.), Chemistry of
Multiphase Atmospheric Systems, Springer, Berlin (1984).

Shaw, G.E., Aerosols as climate regulators: a climate-biosphere linkage?, Atrmos. Environ.,
21, 985-986 (1987).

Shaw, G.E., Bio-controlled thermostasis involving the sulfur cycle, Climatic Change, 5,
297-303 (1983).

Shaw, G.E., On the residence time of the Antarctic ice sheet sulfate aerosol, J. Geophys.
Res., 87, 4309-4313 (1982).

Simkin, T., Siebert, L., McClelland, L., Bridge, D., Newhall, C., and Latter, J.H., Volcanoes
of the World, Hutchinson Ross, Stroudsburg, PA (1981).

Slingo, A., Sensitivity of the earth’s radiation budget to changes in low clouds, Nature, 343,
49-51 (1990).

Smethie, W.M., T. Takahashi, D.W. Chipman, and J.R. Ledwell, Gas exchange and CO, flux

198



in the tropical Atlantic Ocean determined from **Rn and pCO, measurements, J.
Geophys. Res., 90, 7005-7022 (1985).

Spiro, P.A., D.J. Jacob, and J.A. Logan, Global inventory of sulfur emissions with 1°x1°
resolution, J. Geophys. Res., 97, 6023-6036 (1992).

Staubes-Diederich, R., Verteilung von Dimethylsulfid, Carbonylsulfid und Schwefel-
kohlenstoff in Ozean und mariner Atmosphdre, Dissertation, Ber. Inst. f. Meteorologie
u. Geophysik, 93, Univ. Frankfurt/M. (1992).

Staubes, R. and H.W. Georgii, Biogenic sulfur compounds in seawater and the atmosphere
of the Antarctic region, Tellus, 45B, 127-137 (1993).

Staubes, R., HW. Georgii, and G. Ockelmann, Flux of COS, DMS and CS, from various
soils in Germany, Tellus, 41B, 305-313 (1989).

Stickel, R.L., Zhao, Z., and Wine, P.H., Branching ratios for hydrogen transfer in the
reactions of OD radicals with CH;SCH, and CH,SC,H;, Chem. Phys. Lett., 222, 312-318
(1993a).

Stickel, R.E., Chin, M., Daykin, E.P., Hynes, A.J., and Wine, P.H., Mechanistic studies of the
OH-initiated oxidation of CS; in the presence of O,, J. Phys. Chem., 97, 13653-13661

(1993b).

Stith, J.L., P.V. Hobbs, and L.F. Radke, Airborne particle and gas measurements in the
emissions from six volcanoes, J. Geophys. Res., 83, 4009-4017 (1978).

Stoiber, R.E., Williams, S.N., and Huebert, B., Annual contribution of sulfur dioxide to the
atmosphere by volcanoes, J. Volcanol. Geotherm. Res., 33, 1-8 (1987).

Stoiber, R.E., and G. Bratton, Airbome correlation spectrometer measurements of SO, in
eruption clouds from Guatemalan volcanoes, EOS (abstract), 59, 1222 (1978).

Stoiber, R.E., and G.B. Malone, SO,-emission at the crater of Kilauea, at Mauna Ulu, and at
Sulfur Banks, Hawaii, EOS (abstract), 56, 461 (1975).

Stoiber, R.E., and A. Jepsen, Sulfur dioxide contributions to the atmosphere by volcanoes,
Science, 182, 577-578 (1973).

Talbot, R.W., M.O. Andreae, H. Berresheim, P. Artaxo, M. Garstang, R.C. Harriss, K.M.
Beecher, and S.M. Li, Aerosol chemistry during the wet season in central Amazonia:
The influence of long-range transport, J. Geophys. Res., 95, 16955-16969 (1990).

Taylor, P.S., and R.E. Stoiber, Soluble material on ash from active Central American
volcanoes, Geol. Soc. Am. Bull., 84, 1031-1042 (1973).

Thode, H.G., Sulphur isotopes in nature and the environment: An overview. In: Stable

199



Isotopes. Natural and Anthropogenic Sulphur in the Environment, H.R. Krouse and V.A.
Grinenko (eds.), pp. 1-26, Wiley, Chichester (1991).

Thornton, D.C., A.R. Bandy, B.W. Blomquist, D.D. Davis, and R.W. Talbot, Sulfur dioxide
as a source of condensation nuclei in the upper troposphere of the Pacific Ocean,
J. Geophys. Res., 101, 1883-1890 (1996).

Thomton, D.C., A.R. Bandy, R.G. Ridgeway, A.R. Driedger III, and M. Lalevic, Determin-
ation of part-per-trillion levels of atmospheric dimethyl sulfide by isotope dilution gas
chromatography/mass spectrometry, J. Armos. Chem., 11, 299-308 (1990).

Thomton, D.C., A.R. Driedger III, and A.R. Bandy, Determination of part-per-trillion levels
of sulfur dioxide in humid air, Anal. Chem., 58, 2688-2691 (1986).

Tsuya, H., Geological and petrological studies of volcano Fuji, 5, Tokyo Daigaku Jishin
Kenkyusho Tho, 33, 341-382 (1955).

Tumipseed, A.A., and A.R. Ravishankara, The atmospheric oxidation of dimethyl sulfide:
Elementary steps in a complex mechanism. In: Dimethylsulphide: Oceans, Atmosphere,

and Climate, G. Restelli and G. Angeletti (eds.), pp. 185-196, Kluwer, Dordrecht
(1993).

Twomey, S.A., Aerosols, clouds and radiation, Atmos. Environ., 25A, 2435-2442 (1991).

Twomey, S.A., Atmospheric Acrosols, Elsevier, Amsterdam (1977).

Twomey, S.A., Pollution and planetary albedo, Atmos. Environ., 8, 1251-1256 (1974).
Twomey, S.A., The composition of cloud nuclei, J. Atmos. Sci., 28, 377-381 (1971).

Twomey, S.A., M. Piepgrass, and T.L. Wolfe, An assessment of the impact of pollution on
global cloud albedo, Tellus, 36B, 356-366 (1984).

Ulshofer, V.S., G. Uher, and M.O. Andreae, Evidence for a winter sink of atmospheric
carbonyl sulfide in the northeast Atlantic Ocean, Geophys. Res. Lett., 22, 2601-2604
(1995).

U.S. Navy, Marine Climatic Atlas of the World, Vol. VII, Antarctic, Washington, D.C.
(1965).

Van Valin, C.C., H. Berresheim, M.O. Andreae, and M. Luria, Dimethyl sulfide over the
western Atlantic Ocean, Geophys. Res. Lett., 14, T15-718 (1987).

Wang, N.S., and C.J. Howard, Kinetics of the reactions of HS and HSO with O,, J. Phys.
Chem., 94, 8787-8794 (1990).

Wamneck, P., Chemistry of the Natural Atmosphere, International Geophysics Series, vol. 41,

200



Academic Press, San Diego (1988).

Weiss, P.S., J.E. Johnson, R.H. Gammon, and T.S. Bates, Reevaluation of the open ocean
source of carbonyl sulfide to the atmosphere, J. Geophys. Res., 100, 23083-23092

(1995).

Wigley, TM.L., Possible climate change due to SO,-derived cloud condensation nuclei,
Nature, 339, 365-367 (1989).

Wigley, T.M.L., Could reducing fossil-fuel emissions cause global warming?, Nature, 349,
503-506 (1991).

Wolz, G., Meridionale Vertikalverteilung des atmosphdrischen Schwefeldioxids in der
Troposphire, Dissertation, Ber. Inst. f. Meteorologie u. Geophysik, 94, Univ.
Frankfurt/M. (1992).

Yin F., D. Grosjean, and J.H. Seinfeld, Photooxidation of dimethyl sulfide and dimethyl
disulfide, J. Atmos. Chem., 11, 309-399 (1990).

Yvon, S.A., and E.S. Saltzman, Atmospheric sulfur cycling in the tropical Pacific marine
boundary layer (12°S, 135°W): A comparison of field data and model results. 2. Sulfur
dioxide, J. Geophys. Res., 101, 6911-6918 (1996).

Yvon, S.A., D.J. Cooper, V. Koropalov, and E.S. Saltzman, Atmospheric hydrogen sulfide
over the equatorial Pacific (SAGA 3), J. Geophys. Res., 98, 16979-16984 (1993).

Zepp, R.G., and M.O. Andreae, Factors affecting the photochemical production of carbonyl
sulfide in seawater, Geophys. Res. Lett., 21, 2813-2816 (1994).

Zettwoog, P., and R. Haulet, Experimental results on the SO, transfer in the Mediterranean
obtained with remote sensing devices, Atmos. Environ., 12, 795-796 (1978).

Zhao, Z., R.E. Stickel, and P.H. Wine, Quantum yield for carbon monoxide production in the
248 nm photodissociation of carbonyl sulfide (OCS), Geophys. Res. Lett., 22, 615-618

(1995).

201



DANKSAGUNG

Herm Prof. D. Méller mochte ich an dieser Stelle meinen besonderen Dank aussprechen fiir
sein Vertrauen und seinen ermutigenden Zuspruch zum Niederschreiben der vorliegenden
Arbeit sowie seine hilfreiche Betreuung in der Durchfiihrung des Habilitationsverfahrens.

Weiterhin méchte ich meinen friiheren wissenschaftlichen Lehrem, Prof. H.-W. Georgii, Prof.
W. Jaeschke und Prof. M. O. Andreae danken, Hermn Prof. Georgii insbesondere auch fiir die
mehrmalige Durchsicht der Habilitationsschrift und entsprechende Anmerkungen und
Diskussionen, die wesentlich zur Qualitdt der vorliegenden Arbeit beigetragen haben. Ihr
sachverstdandiges Geleit iiber viele Jahre der Zusammenarbeit férderte und formte in
erheblichem Masse meine intuitiven und methodischen Fahigkeiten zur wissenschaftlichen
Arbeit. Die Vielseitigkeit meiner Forschungen auf dem Gebiet der atmosphérischen
Schwefelchemie, den Mut und die Sachkenntnis zur eigenstindigen Auseinandersetzung mit
den damit verbundenen gesellschaftspolitischen Fragen und nicht zuletzt die Freude an
schopferischer wissenschaftlicher Tétigkeit habe ich zum grossen Teil diesen Herren zu
verdanken.

Auch meinen amerikanischen Kollegen an der Florida State University, am Georgia Institute
of Technology und am National Center for Atmospheric Research, mochte ich hier fiir die
vielen Jahre enger und freundschaftlicher Zusammenarbeit meinen tiefen Dank aussprechen.
Dies gilt insbesondere fiir Dr. Fred Eisele, Prof. Paul Wine, Prof. W. Chameides und Prof.

Doug D. Davis.

Nicht zuletzt gilt mein Dank meiner Frau Mariamma, die mir durch ihre Geduld und
seelische Unterstiitzung in all den Jahren meiner bisherigen Forschungstitigkeit immer wieder
eine Quelle neuen Mutes war, was auch fiir das Niederschreiben der vorliegenden Arbeit gilt.
Erst durch ihre Liebe ist das Vielféltige zu einem Ganzen, zu einer Einheit gewachsen.

202



	 
	Impressum 
	Seite 2

	Inhaltsverzeichnis
	Seite 3
	Seite 4

	1. Einleitung
	Seite 5
	Seite 6
	Seite 7
	Seite 8
	Seite 9
	Seite 10
	Seite 11
	Seite 12
	Seite 13
	Seite 14
	Seite 15
	Seite 16
	Seite 17

	2. Problemstellungen und Fortschritte in der atmosphärischen Schwefelforschung - eine Übersicht  
	Seite 18
	Seite 19
	Seite 20
	Seite 21
	Seite 22
	Seite 23
	Seite 24
	Seite 25
	Seite 26
	Seite 27

	3. Entwicklung und Anwendung von Messverfahren 
	Seite 28
	Seite 29
	Seite 30
	Seite 31
	Seite 32
	Seite 33
	Seite 34
	Seite 35
	Seite 36
	Seite 37
	Seite 38
	Seite 39
	Seite 40
	Seite 41
	Seite 42
	Seite 43
	Seite 44
	Seite 45
	Seite 46
	Seite 47
	Seite 48
	Seite 49
	Seite 50
	Seite 51
	Seite 52
	Seite 53

	4. Messungen atmosphärischer Schwefelverbindungen über natürlichen Quellgebieten 
	Seite 54
	Seite 55
	Seite 56
	Seite 57
	Seite 58
	Seite 59
	Seite 60
	Seite 61
	Seite 62
	Seite 63
	Seite 64
	Seite 65
	Seite 66
	Seite 67
	Seite 68
	Seite 69
	Seite 70
	Seite 71
	Seite 72
	Seite 73
	Seite 74
	Seite 75
	Seite 76
	Seite 77
	Seite 78
	Seite 79
	Seite 80
	Seite 81
	Seite 82
	Seite 83
	Seite 84
	Seite 85
	Seite 86
	Seite 87
	Seite 88
	Seite 89
	Seite 90
	Seite 91
	Seite 92
	Seite 93
	Seite 94
	Seite 95
	Seite 96
	Seite 97
	Seite 98
	Seite 99
	Seite 100
	Seite 101
	Seite 102
	Seite 103
	Seite 104
	Seite 105
	Seite 106
	Seite 107
	Seite 108
	Seite 109
	Seite 110
	Seite 111
	Seite 112
	Seite 113
	Seite 114
	Seite 115
	Seite 116
	Seite 117
	Seite 118
	Seite 119
	Seite 120
	Seite 121
	Seite 122
	Seite 123

	5. Abschätzung des Beitrags natürlicher Quellen zum globalen atmosphärischen Schwefelhaushalt 
	Seite 124
	Seite 125
	Seite 126
	Seite 127
	Seite 128
	Seite 129
	Seite 130
	Seite 131
	Seite 132
	Seite 133
	Seite 134
	Seite 135
	Seite 136
	Seite 137

	6. Untersuchungen zum Mechanismus der DMS-Oxidation in der marinen Hintergrundatmosphäre 
	Seite 138
	Seite 139
	Seite 140
	Seite 141
	Seite 142
	Seite 143
	Seite 144
	Seite 145
	Seite 146
	Seite 147
	Seite 148

	7. Mögliche Auswirkungen auf das Globalklima 
	Seite 149
	Seite 150
	Seite 151
	Seite 152
	Seite 153
	Seite 154
	Seite 155
	Seite 156
	Seite 157
	Seite 158
	Seite 159
	Seite 160
	Seite 161
	Seite 162
	Seite 163
	Seite 164
	Seite 165
	Seite 166
	Seite 167
	Seite 168
	Seite 169
	Seite 170
	Seite 171
	Seite 172
	Seite 173

	8. Zusammenfassung und Ausblick  
	Seite 174
	Seite 175
	Seite 176
	Seite 177
	Seite 178
	Seite 179
	Literaturverzeichnis
	Seite 180
	Seite 181
	Seite 182
	Seite 183
	Seite 184
	Seite 185
	Seite 186
	Seite 187
	Seite 188
	Seite 189
	Seite 190
	Seite 191
	Seite 192
	Seite 193
	Seite 194
	Seite 195
	Seite 196
	Seite 197
	Seite 198
	Seite 199
	Seite 200
	Seite 201

	Danksagung
	Seite 202



