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Die blauen bzw . roten Linien sind Isother¬
men im Abstand von 10 Grad , vom Kälte¬
gebiet über Nordsibirien mit — 80°C bis zum
Wärmegebiet über Grönland mit 0°C . (s. a.
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Thema des Heftet:
Meteorologie der Mittleren Atmosphäre

Zur Einführung

Zum ersten Mal widmetsich die Zeitschrift Promet der “Mittleren A tmosphäre “
. Es sind zwar des öfteren Themen behandelt worden,

in denen stratosphärische Verhältnisse eine Rolle spielen, wie Fernerkundung, Ozon, klimarelevante Spurenstoffe und Aerosole, aber
die zunehmende Kenntnis über die oberen Atmosphärenschichten drängten eine zusammenfassende Betrachtung geradezu aff.
Liegt es nun daran , daß dieses Thema so aktuell ist - immerhin ist die “Mittlere Atmosphäre "jetzt Bestandteil des Weltklimafor¬
schungsprogramms (WCRP) mit SPARC = Stratospheric Processes And their Rote in Climate - oder liegt es daran , dqß die drei
Herausgeberinnen in Berlin das Thema nicht straffen konnten , oder wollten? Jedenfalls haben wir schon am Affang der Planung
gemerkt, daß wir das um gegebeneThema beim besten Willennicht in einemHeftund auch nicht in zwei Heften zufriedenstellend dar¬
stellen können . Damm jetzt ein Dreifachheft, das ja bei Promet die Ausnahme sein soll.
Wir haben uns bemüht, eine gewisse Gliedemng in den interessanten Wissensstoffzu bringen, so daß jetzt die GebieteKHmatoiafpe
(2 Beiträge), Periodische Schwankungen (5 Beiträge), Stratosphärische Erwärmungen (3 Beiträge) , Arktisches Chon (1 Beitrag),
KieinskaiigePhänomene(2 Beiträge) undBeobachtungenaus derMesosphäre(1 Beitrag) behandeltwerden. Abschließendwird über
Klimatrendsaus der Stratosphäre berichtet.
Das vorliegende Dreifachheft besteht daher im Rahmen dieser Gliederung am 15 Einzelbeiträgen. Die bekannte Problematik der
Ozonzerstörung in der unteren Stratosphäre über der Antarktis ( Ozonloch) haben wirhier nicht behandelt , weilaff den umfassenden
Artikel von P . Grützen (1988/4) hingewiesenwerden kann ; dagegen erschien es uns wichtig, das Verhalten des arktischen Ozons zu
beschreiben, das in zahlreichen europäischen Forschungsprojekten untersucht wird.

Wir hoffen, daß die Leser bei der Lektüre erkennen werden, wie interessant unsere Wissenschaft oberhalb der Tropopause ist und
sie es uns verzeihen, daß von 15 Beiträgen 8 aus Berlin kommen.
Ganz besonders möchten wiran dieser Stelle auch den drei Autoren aus demAusland , nämlich H . vanLoonundR . Madden aus den
USA sowie E. Throne aus Norwegen für ihre Mitarbeit danken.

K Labitzke
B. Natyokat
K. Petzoldt

K. LABITZKE , H . van LOON

Klimatologie der Mittleren Atmosphäre:
Beobachtungen bis 80 km Höhe

1 Einleitung

Die Kenntnis über die Zustandsgrößen der Mittleren
Atmosphäre nahm in den Jahren nach dem 2. Weltkrieg
durch die Einführung neuer Meßmethoden langsam aber
beständig zu . Besonders über der Nordhemisphäre kann
man die Radiosondendaten noch bis in Höhen von 10 hPa
(etwa 30 km ) zur Analyse hemisphärischer Karten benut¬
zen ; für die Schichten darüber hat man von einzelnen
Stationen Beobachtungsdaten von Raketensondierungen,
allerdings im allgemeinen nicht sehr häufig ; inzwischen
werden an einigen wenigen Stationen LIDAR -Geräte
benutzt , die für diese Orte eine außerordentliche Dichte von
sehr genauen Meßwerten liefern . Seit etwa 1969 erhalten wir
allerdings die meisten Daten von den verschiedenen Gerä¬
ten an Bord der Satelliten . Diese Instrumente liefern globale
Felder von Beobachtungen , mit unterschiedlicher vertikaler
und horizontaler Auflösung . Durch diese neuen Beobach¬
tungen haben wir in den letzten Jahren unser Wissen über
die Klimatologie der Mittleren Atmosphäre sehr vervoll¬
ständigen können . Die in diesem Kapitel dargestellten

Ergebnisse basieren zum Teil auf den täglichen Stratosphä¬
renkarten , die im Institut für Meteorologie der FU Berlin,
Abteilung Stratosphäre , seit 1958 analysiert werden ; außer¬
dem wird eine Klimatologie der Südhemisphäre benutzt , in
der Monatsmittelwerte von 5 Jahren veröffentlicht sind , und
es werden Satellitendaten gezeigt , die die Grundlage für die
neue CIRA (COSPAR International Reference Atmo-
sphere ) bildeten.

2 Mittlere Temperatur - und Windverhältnisse

2.1 Meridionalschnittc

Die Meridionalschnitte der Monatsmitteltemperaturen für
Januar und Juli (Bild la und b) zeigen die niedrigsten Tem¬
peraturen der Stratosphäre an der äquatorialen Tropopause
und zwischen 50 und 30 hPa im winterlichen Polargebiet.
Allerdings ist es über der Antarktis 20°C kälter als über der
Arktis , während es im Sommer im gleichen Höhenbereich
über der Antarktis 10°C wärmer als über der Arktis ist.

45



a ) ■' *’ Januar b) Juli
~~~200

. . . f!g
60N BONSOS SOS 30N 60N BONSOS' SOS 30$ ' 0 ’

Bild 1: Meridionalschnitte der zonal
gemittelten Temperatur (K) für
(a) Januar und (b) Juli . (BAR¬
NETT und CORNEY 1985).
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Bild 2 : Meridionalschnitte des zonal
gemittelten zonalen Windes
(m/sec ) für (a) Januar und (b)
Juli . (FLEMING et al . 1988) .

Die Temperatur nimmt in der Stratosphäre mit der Höhe zu
und erreicht ein Maximum ander Stratopause , die über dem
Winterpol höher liegt und kälter ist als über dem Sommer¬
pol . In der Mesosphäre nimmt die Temperatur mit zuneh¬
mender Höhe wieder ab und erreicht ihr Minimum im Som¬
mer über den Polen.

Bild 2 zeigt die Meridionalschnitte des mittleren zonalen
Windes oberhalb von 100 hPa . Die Winterzirkulation wird
von Westwinden bestimmt , wobei diese über der Südhemi¬
sphäre fast überall deutlich stärker sind und das Maximum
des Jetstreams tiefer liegt als über der Nordhemisphäre . Im
Sommer herrschen Ostwinde vor.
In den Tropen bestimmt die Quasi-Biennial Oscillation
(QBO) die Windrichtung , so daß eine mittlere Windrich¬
tung schlecht zu definieren ist (vgl. Beitrag 4) .

22 Hemisphärische Verteilungen
Zur Beschreibung der Klimatologie der Stratosphäre wur¬
den 30-hPa -Karten ausgewählt , weil wir für dieses Niveau
für beide Hemisphären noch ausreichend zuverlässige
Radiosondendaten zur Verfügung haben und weil dieses
Niveau die Stratosphäre recht gut repräsentiert. :

Beim Betrachten der Winter -Karten (Bild 3) fallen zwei Tat¬
sachen sofort auf und verdeutlichen die Unterschiede zwi¬
schen den Hemisphären:
— Der südhemisphärische Polarwirbel ist kälter und tiefer

als der nordhemispharische , während gleichzeitig die
südlichen Tropen wärmer als die nördlichen sind . Daraus
resultiert über der Südhemisphäre ein doppelt so starker
Gradient zwischen Tropen und Pol wie über der Nord¬
hemisphäre.

Bild 3 : Monatsmittelkarten der 30-hPa -FISche (Höhen in 'geopot
Dekametern und Temperatur in °C) im Winter : (a) Juli/
Südhemisphäre aus KNITTEL (1976) ; (b) Januar/Nord¬
hemisphäre aus LABITZKE et al, (1972) .

- Die Zirkulation ist über der Südhemisphäre sehr zonal,
und das Zentrum des Polarwirbels und des Kältepols
liegen fast am Südpol , während sie auf der Nördhemi-
sphäre um 10° Breite nach Spitzbergen verschoben sind.
Außerdem reicht der Keil des Alöutenhochs in die
Arktis hinein , während das entsprechende Hoch über
der Südhemisphäre , das über dem tropischen westlichen
Pazifik liegt , vollkommen zonal ausgerichtet und kein
Keil polwärts ausgeprägt ist . Auf diese Unterschiede in
den sogenannten Planetarischen Wellen wird in Ab¬
schnitt 3 genauer eingegangen.

Im Frühjahr bestehen während der Umstellung von der
Winter - : ztxr Sommerzirkutetion , d; h , während der soge¬
nannten Final Warmings,große Unterschiede zwischen den
Hemisphärcii . Bild 4 zeigt eineh VergLelebder Temperatur¬

en Juli S.H. bl Januar N.H
H 30 hPa '30 hPa

Winter

30 hPa 30hPa
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Bild 4: 30-hPa -Monatsmitteltemperaturen (K.) für (a) März/Nord-
hcmisphäre und (b) September/Südhemisphäre ; 1-hPa-
Monatsniitteltemperaturen entsprechend , (c) und (d) .
(LABITZKE et al . 1985) .

-minimum entsprechend der Neigung der planetarischen
Wellen westwärts verschoben . Über der Antarktis hat sich
der Kältepol von Juli bis September im Mittel nur wenig
erwärmt und liegt immer noch am Südpol . Weil es im

. . Südwinter keine großen Stratosphärenerwirmungen gibt,
die zu einem Zusammenbruch des Polarwirbels fuhren
(vgL Beitrag 8), bleibt der Wirbel stets bis mindestens
Oktober stabil und die Final Warmings fangen viel später
an als in der Arktis . Dies ist aus meteorologischer Sicht
der Hauptgrund dafür , daß man in der Arktis kein ent¬
sprechendes Ozonloch findet . Die Ausbildung von polaren
stratosphärischen Wolken (PSCs ) ist nur bei extrem niedri¬
gen Temperaturen möglich , die man in der Arktis allen¬
falls im Dezember , Januar oder Februar antrifft . Im März
sorgen die Final Warmings bereite für den Übergang zum
Sommer mit hohen Temperaturen.
Interessant ist Bild 4d, weil hier , im 1-hPa -Niveau , der Über¬
gang zum Sommer bereits vollendet ist . Die späten Fin al
Warmings sind somit ein Phänomen der unteren Strato¬
sphäre und an den troposphärischen Polarwirbel gekoppelt.
Im Sommer (Bild 5) sind die Temperaturen über den Polen
am höchsten , die Zirkulation wird von einem Hoch mit
Zentrum über den Polen bestimmt , und die Unterschiede
zwischen den Hemisphären sind in dieser Jahreszeit gering.

Verhältnisse für das 30- und das 1-hPa -Niveau zwischen
März/Nordhemisphäre und September/Südhemisphäre,
Auf der Nordhemisphäre beginnt die Umstellung zum
Sommer im Mittel im März ; z . T . fuhren die Mittwinter¬
erwärmungen (vgl . Beitrag 8) gleich in den Sommer , z , T.
bringen sehr starke Final Warmings einen raschen Über¬
gang . Daher zeigt die Monatsmittelkarte der 30-hPa-
Temperaturen , repräsentativ für die untere und mittlere
Stratosphäre , einen stark abgeschwächten Kältepol und
ein ausgeprägtes , zum Aleutenhoch gehörendes Wärme¬
gebiet , das in Einzeljahren im März schon am Pol liegen
kann . Im 1-hPa -Niveau liegen Temperaturmaximum und

al Januar S.H. bj Juli N.tf.

'30 hPa30 hPa

30hPa 30 hPa

3 Monatsmittelwerte der Phnetarischen Wellen 1 und 2
Die aus der harmonischen Analyse der Monatsmittel ent¬
lang der Breitenkreise resultierenden Amplituden und
Phasen der Wellen 1 und 2 , der sogenannten Planetarischen
Wellen 1 und 2, werden in Bild 6 für die Temperatur und in
Bild 7 für die Höhen gezeigt Die Phase gibt die Lage des
Maximums , bei Welle 2 des ersten Maximums , an . Beide
Wellen , die sich mit der Höhe westwärts neigen , sind im
Winter auf der Nordhemisphäre viel stärker als auf der Süd¬
hemisphäre . Dies spiegelt die Asymmetrie der bereits be¬
sprochenen Monatsmittelkarten wider . Im Sommer ist die
Amplitude beider Wellen über beiden Hemisphären sehr
klein.

In Bild 8 vergleichen wir den Gang der Amplitude der
Welle 1 der 30-hPa -Höhen in 60°N und 60°S . In 60°N
erreicht die Weile 1 ihr Maximum im Winter , Dezember bis
Februar , d . h . in Verbindung mit den Mittwintererwärmun¬
gen . In 60°S wird das Maximum erst im Frülyahr , Septem¬
ber/Oktober erreicht , d . h . in Verbindung mit den Final
Warmings (vgl. Diskussion von Büd 4).

4 Variabilität

Die Variabüität von Jahr zu Jahr (interannual variability)
wird in Bild 9 an Hand der Standardabweichungen der
30-hPa -Monatsmitteltemperaturen , von 90° bis 10°N , dar¬
gestellt . In den Tropen ist die Variabilität während des gan¬
zen Jahres sehr klein , aber je weiter nordwärts man geht,
umso markanter wird der Jahresgang der Variabilität : gering
im Sommer , sehr stark im Winter , besonders in der Arktis.
In Bild 10 zeigen wir Häufigkeitsverteilungen von 30-hPa-
Monatsmitteltemperaturen für den Nordpol (Schnitt-

Büd 5 : Wie Büd 3, aber für den Sommer.
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WELLE 1 , WELLE 2
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Bild 6 : Meridionalschnitte der Ampli¬
tuden (K) und Phasen (geogra¬
phische Länge, über Ost) der
quasistationären planetarischen
Temperatur -Wellen 1 und 2 im
Januar und Juli; (nach BAR¬
NETT und CÖRNEY 1985) .

WELLE 1 Januar WELLE 2

SON BONSOS SOSSOS SOS

IhPal
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Bild 7; Wie Bild 6, aber für die quasi-
stationären Höhen -Wellen 1
und 2; Amplituden in Deka¬
metern.

Juli

Nordhemisphäre

60
*
S —

400-

360-

320-

E 240-

a 200-
30 hPa

5 160-

Monate Südhemisphäre

punktswerte aus den Berliner Analysen ) und für den Südpol
(Radiosondenstation ) . Im Sommer ist die Variabilität über
beiden Polen gering . Aber im Winter ist die Variabilität
wegen des Auftretens der Stratosphärenerwärmungen über
der Arktis sehr stark , üian vergleiche z . B . den arktischen
Februar (o = 10,6) mit dem antarktischen August (o = 1,3).
Über dem Südpol ist die Variabilität erst im Oktober und
November groß, wenn die Final Warmings den Übergang
zur Sommerzirkulation bringen (vgl .Diskussion der Büder 4
und 8) .
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der Jahre ist 34 . (LABITZKE und van LOON 1991) .
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U . LANGEMATZ , S . PAWSON

cL Klimatologie der Mittleren
1 Einleitung

Die numerische Simulation des Klimas der Mittleren
Atmosphäre erfordert ein Modell , in dem die für den meß¬
baren Mimatologischen Zustand der mittleren Atmosphäre
verantwortlichen fundamentalen physikalischen Prozesse
und deren Wechselwirkungen in ihrer räumlichen und zeit¬
lichen Variation vollständig beschrieben sind.

Prozesse von primärer Bedeutung für den Mimatologischen
Zustand der Mittleren Atmosphäre sind die Erwärmung
infolge Absorption von kurzwelliger Sonnenstrahlung und
Abkühlung infolge Emission von langwelliger Strahlung.
Ist die lokale Bilanz aus Erwärmung und Abkühlung unaus¬
geglichen , d . h . kommt es zu einer diabatischen Nettoer¬
wärmung bzw . -abkühlung , wird eine Zirkulation in Gang
gesetzt , die die entstandenen lokalen Wärmeüberschüsse
bzw . -defizite ausgleieht Während die Troposphäre ein
Strahlüngsbilanzdefizit aufweist , das vor allem durch verti¬
kale Flüsse fühlbarer und latenter Wärme vom Erdboden in
die Atmosphäre , so z . B . bei der hochreichenden tropischen
Konvektion , ausgeglichen wird , befinden sich die Strato¬
sphäre und die Mesosphäre im globalen Mittel in jeder
Schicht ungefähr im Strahlungsgleichgewicht . Die Tempe¬
raturstruktur wird hier im wesentlichen bestimmt von der
Absorption solarer Strahlung durch die Gase Ozon (0 3)
und molekularen Sauerstoff (0 2) sowie von der Absorption
bzw . Emission langwelliger Strahlung durch Kohlendioxid
(C0 2), Ozon und Wasserdampf (H20 ) . Neben diesen domi¬
nierenden strahlungsaktiven Gasen gewinnen aber auch
weitere , nur in geringen Konzentrationen in der Atmo¬
sphäre vorhandene Spurengase , wie z . B . Methan (CH4)
oder die Chlorfluorkohlenwasserstoffe (CFC ), zunehmend
an Bedeutung für den Strahlungshaushalt der Mittleren
Atmosphäre . Konzentration und Verteilung der strahlungs¬
aktiven Bestandteile wiederum sind von chemischen , bzw,
photochemischen Reaktionen , dynamischen Verlagerun¬
gen und über die stark temperaturabhängigen Reäktionsra-
ten vom Strahlungshaushalt selbst abhängig.
Trotz der global ausgeglichenen Strahlungsbilanz der Mitt¬
leren Atmosphäre werden , dynamisch bedingt , lokal vom
Strahlungsgleichgewicht abweichende Temperaturen
beobachtet . In der polaren Stratosphäre im Winter sowie in
der Mesopausenregion (ca . 80 km Höhe ) sorgen großräu¬
mige planetarische Wellen und Meinskalige interne Schwe¬
rewellen durch meridionale und vertikale Wärme - und
Impulstransporte für die Aulrechterhaltung der beobachte¬
ten Temperaturstruktur . Die planetarischen Wellen entste¬
hen in der Troposphäre an Gebirgen oder als Folge sich
unterschiedlich erwärmender Land - und Meeresoberflä¬
chen ; Schwerewellen werden ebenfalls beim Überströmen
von Gebirgen , bei konvektiven Prozessen oder Windsche¬
rungen in der Troposphäre angeregt . Beide Wellentypen
breiten sich in Abhängigkeit von der Zirkulation in der Stra¬
tosphäre in die Mittlere Atmosphäre aus.

In Anbetracht dieser grundlegenden Zusammenhänge las¬
sen sich die Anforderungen an ein ‘optimales ’ Modell der

Atmosphäre - Modelle

Mittleren Atmosphäre klar definieren : Das Modell sollte
die Modellvariablen global und dreidimensional aus den
hydro -thermodynamischen Grundgleichungen für den
großräumigen Scale (‘primitiven ’ Gleichungen ) prognosti¬
zieren . Das Modell sollte über ein exaktes Strahlungsüber¬
tragungsschema verfugen , das die Nettoerwärmungsraten
durch die wichtigsten strahlungsaktiven Gase berechnet.
Änderungen der chemischen Zusammensetzung der Luft
durch Transporte oder Quellen und Senken sollten berück¬
sichtigt werden . Das Modell sollte darüber hinaus in der
Lage sein , Wechselwirkungsmechanismen zwischen Strah¬
lung , Dynamik und chemischen Prozessen zu simulieren.
Um die dynamische Kopplung zwischen Troposphäre und
Stratosphäre adäquat zu simulieren , sollte das ‘optimale’
Modell troposphärische Prozesse einbeziehen.
Die umfassendsten , gegenwärtig verfügbaren Modelle sind
die allgemeinen Zirkulationsmodelle der Atmosphäre
(General Circulation Models, GCMs) . Diese simulieren auf
der Basis der hydro -thermodynamischen Grundgleichun¬
gen die zeitliche EntwicMung der großräumigen atmo¬
sphärischen Strukturen . Kleinräumige dynamische und
physikalische Prozesse , wie z . B. die Ausbreitung von
Schwerewellen oder die Strahlungsübertragung , werden in
parametrisierter Form berücksichtigt . Tabelle 1 gibt einen
Überblick über die zur Zeit existierenden allgemeinen
Zirkulationsmodelle der Mittleren Atmosphäre und deren
charakteristische Merkmale . Der Vollständigkeit halber sei
hinzugefügt , daß die Tabelle nur Modelle enthält , deren
Modellbereich sich von der Erdoberfläche bis in die obere
Mesosphäre erstreckt und die detaillierte Behandlungen
der physikalischen Prozesse enthalten . Dazu gehören eine
möglichst exakte Strahlungsparametrisierung auch in der
Mittleren Atmosphäre und eine vollständige Simulation
troposphärischer Prozesse , einschließlich des hydrologi¬
schen Zyklus.
Im folgenden Abschnitt 2 wird am Beispiel des am Institut
für Meteorologie der Freien Universität Berlin entwickel¬
ten Modells ECBER1 (PAWSON et al . 1991) näher auf die
Struktur der allgemeinen Zirkulationsmodelle der Mittle¬
ren Atmosphäre eingegangen . Eine Diskussion der Fähig¬
keiten und der Schwachstellen allgemeiner Zirkulations¬
modelle in Bezug auf die Simulation des klimatologisehen
Zustands der Mittleren Atmosphäre anhand von Modell¬
ergebnissen folgt in den Abschnitten 3 und 4 . Der Begriff
Modell-Klimatologie wird in diesem Zusammenhang im
Sinne eines statistischen zeitlichen Mittels der Modell¬
variablen über einen repräsentativen Modellzeitraum ver¬
standen . Einige Gesichtspunkte zu den Anforderungen an
zukünftige Modelle werden in Abschnitt 5 angesprochen.

2 Struktur der Modelle

Das Modell ECBER1 basiert , wie die Mehrheit der allge¬
meinen Zirkulationsmodelle , auf den ‘primitiven ’ Glei¬
chungen . Dieses Grundgleichungssystem für die Modellie¬
rung globaler atmosphärischer Strömungen auf einer Kugel
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Tabelle 1 : Zusammenfassungder GCMs , die die Stratosphäreauflösen :

Modell Anzahl der Ander Oberer Veit Auflösung Horiz. Horiz. Literatur
Heben Flächen Rand inderM . A. Formulierung Auflösung

ECBER1 (D) 30 hybrid O. OlhPa - 410». - spektral 121 ! S . 6*5 . 6° PÄWEQHat al . ( 1991)

EBeraude (F) 30 hybrid O. OObPa • I,5 - 61a» spektral
' T21: 5 . 6*5 . 6° CASIOLLE et al . (1990)

6FDL- SI« HI (USA) , 40 <5TP»350hEa) O. Olbl»» . .. „l,5 - 4ka Gittarpunkt Ml : 8 . 0*10, ® FELS stal . (-1930)

;p (ptl50hP * ) -, .• ,5. 0*6 . 0° *» REKS et al , ( 1983)

. .. . • ; . »3p ; . 3,-0*3, «? .- . MDMMSA '. efc. al . (1886)

. , ■■ - ' »90i .1 . 0*1-,2,4 - -HAIASHI . et .al . ( 1889)-.

GISS p » äji „ 23 ff| p>10OÜPa) 0 . 004ÖP® - - 5,3km . .

p (p<lOOhPa)

NCAE CCM <ÜSÄ) ' -33 • ' er O; lÜFa - 3 . 5k» '''

30 hybrid 0 . 0251^ » * - 2 . 8km

am. (Japan) 23' tr o . eshJPa 2- 3km :

6km(p<i . 5hPa)

UGAHP 40 hybrid . ; o . oibpa -2 .5km

setzt sich zusammen tos der Beweguügsgleichung , dem 1.
Hauptsatz der Thermodynamik , der Köntmmitätsgleiehüng
und , in einer feuchten Atmosphäre , der Erhaltungsglei-
chung für die Feuchte (PHILLIPS 1973). Es enthält als
Approximationen lediglich die hydrostatische Approxima¬
tion für die VertäÄomponente der Bewegungsgleichun%
die Vernachlässigung des dmch die horizontale Kompo¬
nente der Erdrotation .verureachten Jtotefls der Coriolis¬
kraft sowie die Einführung des Erdradius für den Abstand
eines Punktes innerhalb der Atmosphäre vom Erdmittel¬
punkt .

' ' '■

Unter Vorgabe geeigneter Anfangs - und Randbedingungen
und der vom Modell nicht aufgelösten , zu parametiisieren-
den Terme ermöglicht die Integration der ‘primitiven’
Gleichungen die Bestimmung der räumlichen .und .zeitli¬
chen Entwicklung der prognostischen

’
Modellyariablen

Divergenz , Vorticity , Temperatur , spezifische Feuchte und
Bodendruck . Wie bereits angesprochen , gewinnt die
Prognose chemischer Bestandteile in den allgemeinen Zir-
kulationsmodeten zunehmend an Gewicht . So wird im
GFDL -SKYHI -ModclJ zusätzlich die Konzentration von
Distickstoffoxid (N20 ) berechnet (HAMDLTON Und
MAHLMANN 1988) . Das allgemeine Zirkulationsmodell
EMERAUDE des Centre National de Recherches Meteö-
rologiques in Frankreich enthalt eine prognostische Glei¬
chung für Ozon , in der auch der verstärkte Ozonabbau in
polaren Breiten der winterlichen Stratosphäre durch hete¬
rogene chemische Prozesse (Ozonloch) mittels einer einfa¬
chen Parametrisierung berücksichtigt wird (CARTOLLF. et
al . 1990) .

'
.-:v - ;

,. -

Die vertikale Struktur der Modellvariablen wird allgemein
auf einer begrenzten Anzahl von Modellflächen dargestellt.
ECBF.R1 , das aus dem WettervorheisagemodeU des
EZMW hervorgegangen ist, verfügt über 30 Prognoseflä-

Gltterpcnkt ' Nil ! 8 . 0* 10 . ° RI» et al . ( 1988a,b)

spektral RISS 4,5 *7 . 5° SOFILLS (1986 )
' ”

spektral T21 : S . 6*5 . 6° 1OTILLE und BAraHEPMER ( 1990)

spektral
' ' Rill 5 . 5*7 . 5° ‘ 5HIÖMÄ «na ' eaiBA (1990)

spektral - , T21 : 5 . 6 *5,6 ° . 68AI et al . ( 1992)

cheh zwischen der Erdoberfläche und feiner Höhe von ca . 80
km (OM hPa) : Die Koordfaatenflächen gehen von reinen,
der Orographie ängepaßten b -Flächen in der unteren Tro-
pösphäife 'aämäilich übef in isöbäre Flächen in der Mittle¬
ren Atmosphäre (hybrides Xakjfdintiiemystem) (SIMMONS
und STRÜFING 1983 ) . Die vertikale Auflösung in der
Mittleren Atmosphäre beträgt ca. 4 kmZ

Bei der horizontalen Diskrelisierung Unterscheidet man
zwischen Gitterpunktmodellen , in denen die Modell variab¬
len an diskreten Punkten eines dem Verwendungszweck
angepaßten Gitters bestimmt werden , und den spektralen
Modellen , in denen die prognostischen Modellvariablen in
Form von endlichen Reihen von Kugeiflächenfünktionen
dafgestellt werden : ECBER1 ist ein spektrales Modell , des¬
sen Variablen in zönalerRichtuhg in Fourier -Reihen und in
meridiönaler Richtung in Legendre -leihen entwickelt wer¬
den . Die horizontale Auflösung der gegenwärtigen Modell¬
version beträgt in zonaler Richtung M—21 Wellenzahlen;
die meridionale Auflösung N(m) ist von der zonalen
Wellenzahl und der Art der gewählten Beziehung zwischen
maximal aufgelöster zonaler und meridionaler Wellenzahl
abhängig (in .ECBERl ‘dreieckig ’). Um jedoch die rechen¬
zeitaufwendige Bestimmung der nichtlinearen Wechsel¬
wirkungsanteile der EntWickfungspöljriörne beteiligter
Variablen zu umgehen , werden die mehtlinearen Terme
sowie die physikalischen Parametrisierungen irrt Gitter-
punktsraüm mit einer Auflösung von 5 .625° x5 .625° herge-
leitet . ' '

Allgemeine Zirkulationsmodelle der Mittleren Atmo¬
sphäre mit ähnlichen Auflösungen sind z . B . das GFDL-
SKYHI-Modei mit 40 Modellflächen von der Erdober¬
fläche bis 0 .01 hPa mit einer horizontalen Auflösung von
8° x l0° (FELS et aL 1980) . Weitere Versionen verfügen
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über feinmaschigere ' Gitter von 5° x6 ° (ANDREWS et al.
1983) bzw . l ° xU5 ° (HAYASHI et al . 1989) . Das GISS-
Modell (RIND et al. 1988a) verfügt über 23 Flächen zwi¬
schen Erdoberfläche mit4al 8Ö km Höhe mit einer horizon¬
talen Auflösung von 8x10 ° . Weitere Modelle sind in
Tabelle 1 aufgeführt.
Die Parametrisierungen physikalischer Prozesse variieren
beträchtlich zwischen den verschiedenen allgemeinen Zir¬
kulationsmodellen . Zum einen sind die Beobachtungen
und die theoretischen Erkenntnisse subskaliger Phäno¬
mene und ihrer Auswirkungen auf die von den Modellen
aufgelösten Phänomene hoch lückenhaft . Zum anderen
zwingen nicht ausreichende Computerkapazitäten oder
spezielle Zielsetzungen der Modelle zu mehr oder weniger
einschneidenden Vereinfachungen in den notwendigen
Parametrisierungen . Aus diesem Grund muß hier auf eine
umfassende Beschreibung der Parametrisierungen der ein¬
zelnen GCMs verzichtet werden . Stellvertretend werden
die in ECBER1 verwendeten Parametrisierungen kurz
erläutert.

Strahlungsübertragung im langwelligen Spektralbereich
erfolgt mit dem von SH1NE (1987) entwickelten Strah¬
lungsschema . Die Methode beruht auf der Berechnung von
CURTIS -Matrizen für die Strahlungsübertragung durch die
15-pm -Bande des C0 2 und die 9.6-pm -Bande des 0 }. Die
Transmissionsfünktionen der C0 2-Matrizen wurden von
FELS und SCHWARZKOPF ( 1981) und SCHWARZ-
KOI*F und FELS (1985 ) in einem detaillierten Linienmo¬
dell für drei Referenz -Temperaturprofile berechnet und für
das aktuelle Temperaturprofil jeweils interpoliert . Die
verwendeten O^-Transmissionsfunktioncn gehen auf
RODGERS (1968) und FELS (1979) zurück und berück¬
sichtigen räumliche und zeitliche Variationen der 0 3-Kon-
zentration sowie die Änderung der Form der Absorptions¬
linien mit der Höhe (Vpgf -LimenformX JtbWihltpig :durch
Wasserdampf ist relativ unbedeutend , in der Mittleren
Atmosphäre , weshalb die H20 -Strahlungsübertragung
durch ein einfaches Anpassungsverfahren in Abhängigkeit
von der Temperatur approximiert wird . Non -LTE (non
local themiodynamic equüibrium )rProzesse , die in der
Mesosphäre aufgrund der mit der Höhe abnehmenden
Dichte an Bedeutung gewinnen , werden in dem SHINE-
Strahlungsschema für die 15-pm Bande des C0 2 paramelri-
siert.
Eine andere Möglichkeit der Parametrisierung langwelliger
Strahlungsübertragung besteht in der Verwendung appro¬
ximierter , aus Bandenmodellen hergcleiteter Transmis-
sionsfimktionett , wie z<B . im NCAR -Community -Climate-
Model (CCM ) (KIEHL und BOVILLE 1988) .

Absorption solarer Strahlung wird mit Hilfe einfacher ana¬
lytischer Formeln nach der Methode von STROBEL ( 1978)
für Oj und von S1IINE und RICKABY ( 1989 ) für 0 3 ermit¬
telt . Beide Verfahren berechnen die Schwächung des an 4er
Atmosphärenobergrenze ankommenden spektralen sola¬
ren Strahlungsflusses in der Atmosphäre durch die Haupt¬
absorberbanden der Gase in Abhängigkeit von der Absor¬
berkonzentration und dem Sonnenstand . Streuung solarer
Strahlung in der unteren Stratosphäre wird einbezogen . Ein
alternatives Verfahren zur Berechnung der (^ -Absorption
in der Stratosphäre entwickelten LACIS uni HANSEN

(1974). Die ebenfalls sehr ökonomische Methode ermög¬
licht die Berechnung von Erwärmungsraten aus analyti¬
schen Formeln , die durch Anpassung an ‘exakte ’

, aus
einen ) genaueh §trahlungsmodell gewonnene Profite her-
gelei&t wurden . Dieses Veifahren wird im GISS Global
Climate -Middle Atmosphere Modell von RIND et al.
(1988a) eingesetzt , wobei anstatt der analytischen Formeln
sogenannte Ar-Funktionentabellen benutzt werden (HAN¬
SEN et al . 1983).
ECBER1 verfügt zusätzlich über ein den troposphärischen
Verhältnissen angepaßteres Strahlungsschema , das aus
dem EZMW -Wettervorhersagemodell übernommen
wurde und ein einfaches Wolkenmodell enthält (GELEYN
und HOLLINGSWORTH 1979).
Die Wirkung kleinskaliger Dissipation kinetischer Energie
in der Mittleren Atmosphäre wird in ECBER1 zur Zeit
durch einen linearen Reibungsansatz (Rayleigh -friction)
approximiert . Kleinskalige Dissipation wird allgemein dem
Auftreten von Schwerewellen zugeschrieben , die , in der
Troposphäre angeregt , sich vertikal in die Mittlere Atmo¬
sphäre ausbreiten , oberhalb eines bestimmten Niveaus
‘brechen ’ und zu einer Abscbwäehung der zonal gemittel¬
ten Grundströmung führen . Die Implementierung einer
Schwereweltenparametrisierung nach LINDZEN (1981) in
dasGISS -Modell (RIND et al . 1988a , b) zeigte , daß sich eine
genauere Berücksichtigung verschieden angeregter Schwe¬
rewelten positiv auf die Simulation der oberen Mesosphäre
und die polare Stratosphäre , im Winter auswirkt.

3 Zonal gemittelter Zustand

In diesem Abschnitt wird der ‘klimatologische ’ Zustand in
ECBBR1 tür Januar in Form Von Breiten -Höhen -Schhitten
vorgestcllt . Alle Abbildungen zeigen über einen repräsenta¬
tiven Modellzeitraum zeitlich gemittelte Felder (600 Tage).
Die Darstellung der meteorologischen GruntlgrÖßun Tem¬
peratur und Zonaiwindkomponente als zonale Mittel läßt
erkennen , inwieweit ein Modell die markanten vertikalen
Strukturen in der Atmosphäre wiedtefzügeben vermag.
Bild 1 zeigt die Temperaturverteifüniin ECBER .1 . Im Ver¬
gleich mit der aus Satellitenmessungen hergeleiteten Tem¬
peraturklimatologie für Januar von BARNETT und COR-
NEY ( 1985) (s . Bild 1 in Beitrag 1) ist deutlich erkennbar,

IhPal
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Bild 1 : Zonal gemittelte Temperaturverteilung [°C] für Januar

in EGBER1 ftsolinienabstand : 10°G)
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daß das Modell in der 'tage ist, die charakteristische verti¬
kale Temperaturstruktur der Mittleren Atmosphäre mit
einer kalten Tropopause , der warmen Stratopause und der
Temperaturabnahme mit der Höhe in der Mesosphäre zu
simulieren . Höhe und Temperatur (nahe 1 hPa , 20°C) der
Sommerstratopause stimmen gut mit der beobachteten Kli¬
matologie überein.

Die untere Stratosphäre ist insgesamt kälter als beobachtet,
die tropische Tropopause liegt etwas zu hoch , beides mögli¬
cherweise ein Resultat der StrahhingSparämetrisiehing
(HECKLEY 1985 ; MORCRETTE 1990) . Das Problem der
im Modell zu kalten polaren Stratosphäre im Winter tritt in
verschiedenen Zirkulationsmodellen der Mittleren Atmo¬
sphäre auf . Auch Experimente mit dem GFDL -SKYI11-
Modell , das über eine hohe vertikale Auflösung verfugt,
zeigen das gleiche Phänomen . Modifikationen an der Strah¬
lungsparametrisierung in einer Version des NCAR -CCM-
Modells (oberer Rand in 10 hPa) führten zwar zu einer reali¬
stischeren Simulation in diesem Bereich der Atmosphäre
(RAMANATHAN et al, 1983) , jedoch scheinen dynami¬
sche Ursachen zu dominieren . Die Tatsache , daß die Strato¬
sphäre im Modell zu kalt ist, sich also zu nahe am Zustand
des Strahlungsgleichgewichts befindet , zeigt, daß der Ein¬
fluß von planetarischen Wellen oder von kleinskaligen
Schwerewellen auf die mittlere Strömung (‘eddy -forcing ’)
in den Modellen unterschätzt wird . Auswirkungen höherer
horizontaler Modellauflösungen auf die Ausbreitung von
Wellen diskutieren HAYASHI et al . ( 1989) und TIBALDI
et al. (1990) . PALMER et al . (1986) , McFARLANE (1987)
und RIND et al. (1988a) zeigten , daß die Implementierung
einer Parametrisierung topographisch erzeugter Schwere¬
wellen zu einer verbesserten Modellierung der polaren
Stratosphäre im Winter fuhrt.

In Übereinstimmung mit dem zu starken meridionalen
Temperaturgradienten treten zu hohe Zonalwindgeschwin¬
digkeiten in der unteren Stratosphäre im Winter auf (Büd
2) . Zwar werden die einzelnen Starkwindzonen mit West¬
windjets in der Winterhemisphäre der Stratosphäre und in
beiden Hemisphären der Troposphäre sowie einem starken
östlichen Mesosphärenjet im Sommer im Modell wieder¬
gegeben , jedoch treten Abweichungen zwischen Modell
und Beobachtungen bezüglich der Lage und Intensität des
Polamachtjets auf.

Der Einfluß dynamischer Prozesse auf den zonal gemittel¬
ten Zustand , in verschiedenen Regionen der Mittleren
Atmosphäre läßt sich unter Zuhilfenahme des transfor¬
mierten Eulerschen Gleichungssystems näher untersu-

*. chen . Die Auswertung der einzelnen Terme der transfor¬
mierten Eulerschen Bewegungsgleichung zeigt , welche
Prozesse für die Aufrechterhaltung der zonal gemittelten
Impulsbilanz im Modell verantwortlich sind . Sie lautet
unter Vernachlässigung sphärischer Geometrie:

3u/0t = fv* — v* 0ü/9y — w* 0ü/0z + F + X (1)

(ANDREWS et al , 1987) . Darin bedeuten u die Zonalwind¬
komponente , v *,w* die Meridional - bzw . die Vertikalkom¬
ponente der transformierten Eulerschen Meridionalzirku-
lation und f den Coriolisparameter . F ist die durch dissipa¬
tive oder transiente , nichtlineare planetarische Wellen auf
die zonale Strömung äusgeübte Kraft und X die entspre¬
chende durch kleinräumige , vom Modell nicht aufgelöste
Wellen ausgeübte Kraft . Zonale Mittel sind durch einen
Querstrich gekennzeichnet . Bild 3 zeigt schematisch die
dominierenden Terme in ECBER1 bei stationären Verhält¬
nissen (du/dt =t 0), In der Stratosphäre der Sommerhemi¬
sphäre sind die verschiedenen Anteile in Gleichung 1 rela¬
tiv unbedeutend . Ehe Atmosphäre befindet sich nahe am
Strahlungsgleichgewichtszustand ; die Temperaturstruktur
gleicht der Strahlungsgleichgewichtstemperatur , die sich
allein als Folge von Strahlung - und photochemischen
Prozessen einstellen würde . In der Stratosphäre der Winter¬
hemisphäre t und zwar stärker ausgeprägt im Nordwinter -
treten dagegen Impuls - und Wärmeflüsse durch dissipative
und transiente planetarische Wellen auf (F =1= 0) . Sie
führen maßgeblich zu der beobachteten Abweichung die¬
ses Bereiches der Atmosphäre vom Strahlungsgleichge¬
wicht : Die Stratosphäre auf der Winterhalbkugel ist im
zonalen Mittel bedeutend wärmer als sie allein aufgrund
von Strahlungsvorgängen wäre ; die Westwinde sind auf¬
grund des geringeren meridionalen Temperaturgradienten
entsprechend schwächer . Oberhalb der Stratopause nimmt
in beiden Hemisphären die Impulsübertragung durch
kleinräumige Wellen (X) an Bedeutung zu . Die durch den
Einfluß der Wellen induzierte mittlere Meridionalzirkula-
tion sorgt für die Aufrechterhaltung der Balance des ther¬
mischen Windes und über die Corioliskraft für eine ausge¬
glichene Impulsbilanz . Die Bilder 4a, b zeigen die Meridio-
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inECBERl (Isolinienabstand: 10 m/s]

Büd 3 : Schematische Barsteüung der dominierenden Terme der
zonal gemittelten Impulsbüanz in ECBER1
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nal - und Vertikalkomponente der transformierten mittle¬
ren MeridionaMrkulätion in ECBERL Diese ist gekenn¬
zeichnet durch eine starke nordwärts gerichtete Strömung
mit Geschwindigkeiten bis zu 5 ms- 1 im Bereich der oberen
Mesosphäre und starkes Absinken (bis zu 3 cmsH) in
hohen Breiten der Mittleren Atmosphäre im Winter ; beide
Komponenten zusammen ergeben das aus Beobachtungen
bekannte Bild einer großräumigen Zirkulationszelle vom
Sommerpol zum Winterpol mit Aufsteigen über dem Som¬
merpol und Absinken über dem Winterpol in der Meso¬
sphäre ; in der Stratosphäre existieren zwei Zehen mit auf¬
steigender Luft in den Tropen und Absinken in polaren
Breiten , wobei die nordhemisphärische Zelle stärker ausge¬
prägt ist.

4 Modellanalysen auf Hauptdruckflächen
Die Bilder 5a, b zeigen die globale 100 hPa -Temperaiurver-
teilung für Januar aus ECBER1 im Vergleich mit der aus
Beobachtungsdaten hergeleiteten Klimatologie von DORT
(1983) . Wie bereits bei der Diskussion der zonal gemittelten
Temperaturstruktur erwähnt , wird das in den Tropen
gemessene Minimum mit Temperaturen kälter als —80°C
im Modell erst in höheren Schichten erreicht Eine Ursache
für die zu hohen Modelltemperaturen in tropischen Breiten
liegt in der EZMW -Strahlungsparametrisierung (GELEYN
und HOLLINGSWORTH 1979), die, wie HECKLEY
(1985) anhand eines Vergleiches von prognostizierten Tem¬
peraturverteilungen mit EZMW -Analysen aufzeigt , eine

Tendenz zur Erwärmung unterhalb und an der äquatoria¬
len Tropopause hat Die damit verbundene höhere Stabili¬
tät der oberen tropischen Troposphäre führt zu einer redu¬
zierten Hadley -Zirkulation mit einer abgeschwächten adia-

. . batischen Abkühlung , ein Effekt , der bei Vorhandensein
' von Wolken noch verstärkt in Erscheinung tritt . Das mit

Werten um —50°C gemessene Temperaturmaximum in
mittleren Breiten der Winterhemisphäre wird im Modell
nur unzureichend wiedergegeben . Die polaren Breiten sind
im Modell , wie die gesamte Stratosphäre in der Polarnacht
mit Temperaturen unter - 85°C um bis zu 20°C zu kalt.

Insgesamt ist jedoch eine güte Übereinstimmung der geo¬
graphischen Position der Temperaturextrema mit den käl¬
testen Gebieten über Indonesien und dem Westpazifik
sowie dem Wärmegebiet über dem Nordpazifik in Modell
und Beobachtungsdaten erkennbar.

Auf der Südhalbkugel treten in mittleren und hohen Brei¬
ten des Modells generell zu niedrige Temperaturen auf . Ein
Vergleich der Simulation der Südhemisphäre zu den Solsti-
tienjahreszeiten hi vier spektralen Modellen mit geringer
horizontaler Auflösung ergab , daß generell Schwierigkeiten
in der Modellierung der Südhemisphäre bestehen und Ver¬
besserungen der physikalischen Parametrisierungen erfor¬
derlich sind (XU et al , 1990) . Weil die im Januar dynamisch
aktivere Nordhemisphäre von größerem Interesse ist, soll
im Rahmen dieses Überblickes nicht näher auf die Simula¬
tion der Südhemisphäre eingegangen werden.
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Bild 4 : Mittlere Residualzirkulation für Januar in ECBER1
(a) : Meridionalkomponente [m/s]
(b) : Vertikalkomponente [KT2 m/s]
(Isolinienabstand : 2 m/s bzw . 2 • 10 3 m/s)
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Bild 5 : Temperaturverteilung der 100-hPa -Eläche [°C] für Januar
(a) : in ECBER1
(b) : klimatologische Beobachtungen nach OORT (1983)
(Isolinienabstand : 5°C)
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Die in den vorigen Abschnitten beschriebene Temperatur¬
verteilung in der unteren Stratosphäre spiegelt sich in der
Höhe der 10 hPa -Druckfläche wieder . Bild 6a zeigt eine
polarstereographische Projektion der Verhältnisse im Win¬
ter der Nordhemisphäre aus ECBER1 , Bild 6b zum Ver -*
gleich die aus Daten angefertigte Analyse von Januar 1965,
einem Monat , der durch eine ungestörte Zirkulation ohne
eine große Stratosphärenerwärmung (major warming)
gekennzeichnet war (LABITZKE 1972) . Die Analyse des
‘kalten ’ Januar 1965 wurde deshalb herangezogen , weil sich
auch im Modell während der gesamten Simulation keine
major warmings entwickeln . Gelegentlich in Verbindung
mit verstärkten planetarischen Wellen auftretende minor
warmings führen zwar zu der im zeitlichen Mittel sichtbaren
Verschiebung des Polarwirbels in Richtung des eurasischen
Kontinents ; die Aktivität planetarischer Wellen ist im
Modell jedoch insgesamt zu schwach ausgeprägt , so daß es
nicht zu einem Zusammenbruch des Polarwirbels mit einer
starken Erwärmung der Stratosphäre kommt.
Beide Darstellungen zeigen , qualitativ gut übereinstim¬
mend , einen intensiven Polarwirbel mit einem vom Pol ver¬
schobenen Zentrum und ein Hochdruckgebiet über dem
Nordpazifik , das Aleutenhoch . Während die Höhe und
Position des Hochdruckzentrums im Modell gut mit der
Situation im Januar 1965 übereinstimmen , liegt das Zen¬
trum des Polarwirbels mehr als 1 km niedriger als beobach¬
tet und ist nach Osten verschoben . Infolge der zu kalten
polaren unteren Stratosphäre liegt die 10 hPa -Druckfläche
in hohen und mittleren Breiten insgesamt zu tief.

5 Anforderungen an zukünftige Modelle

Obwohl die heutigen allgemeinen Zirkulationsmodelle , wie
am Beispiel von ECBER1 gezeigt , in der Lage sind , den kli-
matologischen Zustand der Mittleren Atmosphäre qualita¬
tiv gut zu simulieren , zeigen jedoch die meisten Modelle
übereinstimmend bestimmte Schwachstellen . Dafür Sind
mehrere Ursachen verantwortlich . Zum einen sind die
physikalischen Prozesse , die den aus Messungen hergelei¬
teten klimatologischen Zustand der Mittleren Atmosphäre
herbeiführen , teilweise noch nicht vollständig bekannt oder
verstanden . Zum anderen zwingen das Spektrum und die
Komplexität der beteiligten Prozesse trotz der heute verfüg¬
baren Computerkapazitäten immer noch zu der Verwen¬
dung von Approximationen.
Die Bedeutung der in der Troposphäre angeregten , klein-
skaligen Schwerewellen für die großräumige Zirkulation in
der Mesosphäre wurde z . B. schon in den 60er Jahren
erkannt (z. B . HAURWITZ 1961), Auswirkungen auf die
untere Stratosphäre jedoch erst in den 80er Jahren (z . B.
PALMER et al . 1986) . 1981 entwickelte LINDZEN ein
Modell der Wirkung brechender Schwerewellen , das er in
eine lineare Parametrisierung umsetzte . Zur Zeit existiert
lediglich ein allgemeines Zirkulationsmodell , in das die
LINDZEN -Parametrisierung implementiert wurde (RIND
et al . 1988a, b) . Zwar führte dieser Schritt zu einer Verbesse¬
rung der Temperaturstruktur und der Strömung in der obe¬
ren Mesosphäre und der Stratosphäre im Winter , jedoch ist
die Genauigkeit der Parametrisierung stark von den vorzu¬
gebenden Annahmen über die Anregungsmechanismen
sowie über die Eigenschaften und die geographische Vertei-
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Bild 6 : Höhe der 10-hPa -Druckfläche [dam ] für Januar
(a) : ECBER1
(b) : Januar 1965 , Beobachtungen nach LABITZKE (1972)
(Isolinienabstand : 32 dam)

lung der Schwerewellen abhängig . Nebert der Weiterent¬
wicklung der Parametrisierung selbst besteht deshalb die
Notwendigkeit , aus Turbulenzmessungen in der Mittleren
Atmosphäre gewonnene Erkenntnisse , z . B . in Form einer
Schwerewellenklimatologie , direkt in die Modellsimulatio¬
nen einfließen zu lassen.
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Wie in Abschnitt 3 näher erläutert , ist die den meisten allge¬
meinen Zirkulationsmodellen eigene ungenügende Simu¬
lation der Stratosphäre im Winter möglicherweise auch ein
Resultat der groben horizontalen und vertikalen Auflösung
der Modelle . Insbesondere neigen die Modelle zu einer
Unterschätzung der Impuls - und Wärmeflüsse durch die
planetarischen Wellen . Vergleichsstudien mit höherauflö-
senden Modellversionen unter Ausnutzung der heutigen
Computerresourcen könnten hier weiteren Aufschluß brin¬
gen.

Die längerfristige Aufgabe allgemeiner Zirkulationsmo¬
delle besteht in der Untersuchung anthropogen verursach¬
ter Störungen in der Mittleren Atmosphäre und möglicher
Rückwirkungen auf das Klima . Diese Zielsetzung erfordert
Modelle mit exakten Strahlungsschemata , die neben den
hauptsächlich absorbierenden Gasen auch die Auswirkun¬
gen klimarelevanter Spurengase auf den Strahlungshaus¬
halt in der Mittleren Atmosphäre voll berücksichtigen . Der
Einfluß von Wolken muß in diesem Zusammenhang weiter
geklärt werden . Chemische Prozesse und ihre Wechselwir¬
kungen mit dynamischen und Strahlungsprozessen dürfen
nicht unberücksichtigt bleiben.

Bisherige Modellstudien auf diesem Gebiet untersuchten
die Folgen geänderter 0 3- bzw . COr Konzentrationen für
den klimatologischen Zustand der Mittleren Atmosphäre.
Ergebnisse der GFDL -SKYHI -Modells zeigen sowohl bei
einer Verdopplung des C0 2-Gehaltes als auch bei einer
50%igen Reduktion des Oj -Gehaltes eine Abnahme der
Jahresmitteltemperatur in der Mittleren Atmosphäre mit
Maxima jeweils im Stratopäusenbereich bis zu —10 K
(2 xC 0 2) bzw . - 24 K (50% 0 3) (FELS et al . 1980) . HEHL
und ßO VILLE (1988) zeigten im NCAR -CCM -Modell , daß
erst eine gleichmäßige 0 3-Reduktion von mehr als 50% eine
Änderung der Windstruktur in der Nordhemisphäre im
Winter herbeiführt . Simulationen mit dem GISS -Modell
ergaben für eine Verdopplung des COj -Gehaltes eine
Temperaturzunahme in der Troposphäre und eine Tempe¬
raturabnahme in der Stratosphäre . Dies fuhrt , zu einer
erhöhten Stabilität der Tropopausenregäon einerseits und
zu einer relativen Destabilisierung der Mittleren Atmo¬
sphäre mit einer verstärkten Wellenaktivität andererseits.
Die gelinderte Temperaturstruktur und Dynamik zusam¬
men könnten sich wiederum auf die Chemie der Atmo¬
sphäre auswirken (RIND et al. 1990).

Auch die Ozeane haben in ihrer Funktion als Wärme-
speicher und -umverteiler einen Einfluß auf mögliche
Klimavariationen und sollten deshalb in Modellsimulatio¬
nen nicht vernachlässigt werden . Im Vergleich zu Modell-
ergebnissen , die ohne Berücksichtigung der Ozeane oder
unter Verwendung grober Parametrisierungen der Ozeane
erzielt wurden , zeigten verschiedene COj -Experimente
mit dem gekoppelten Ozean -Atmosphären -Modell des
Max-Planck -Instituts für Meteorologie in Hamburg deutli¬
che Unterschiede in den regionalen Auswirkungen einer
C0 2-Zunahme auf die Temperaturverteilung - und damit
auf die Ausgangsbedingungen fiir die Entstehung sich ver¬
tikal in die Mittlere Atmosphäre ausbreitender Wellen
(CUBASCH et al . 1991) .
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K . LAÄfTZKE , H . van LOON

Die 10 - 12jährige Schwingung in der Stratosphäre
1 Einleitung '

Man hat erst vor wenigen Jahren entdeckt , daß die Strato¬
sphäre , inklusive der Tropopausenregion , mit einer Periode
von etwa 10 - 12 Jahren schwingt (LABITZKE1987 ) . In den
vergangenen 40 Jahren , in denen ausreichend Beobachtun¬
gen zur Beschreibung der Schwingung zur Verfügung
stehen , war sie in Phase mit dem 11-jährigen Sonnen¬
fleckenzyklus (SFZ) . & ist aber noch nicht möglich , eine
physikalische Erklärung für den Zusammenhang zwischen
den beiden Zyklen zu finden , und die Länge der Daten¬
reihen mit maximal 4 Zyklen reicht nicht aus , um den Zu¬
sammenhang statistisch abzusichem . Dennoch soll die TTO
(Tee -to -Twelve Year Oscülation ) im folgenden im Zusam¬
menhang mit dem SFZ behandelt werden.

2 Die TTO im Sommer

In Bild 1 werden die Korrelationen zwischen der Höhe der
30-hPa -Fliche und der Sönnenaktivität für die Nordhemi-
sphire im Verlauf eines Jahres für jeweils zwei Monate
gemittelt dargestellt . Als Maß für die Sonnenaktivität wird
der 10. 7cmSolarFlux genommen , d . h . die Intensität dieser
Radiowelle , die zwar selbst keinen Einfluß auf die Atmo¬
sphäre hat , die aber sehr hoch nüt dem Sönnenfieckzyklus
korreliert ist . Im Januar/Febraar sind die Korrelationen
schwach (Bild la ), aber sönst im allgemeinen hoch , am
höchsten im Sommer . Die Gebiete mit den höchsten Korre¬

lationen liegen im ganzen Jahr über dem westlichen , ozeani¬
schen Teil der Nordhemisphäre mit dem Schwerpunkt bei
30 °N (van LOON and LABITZKE 1990 ) . Die Korrelations¬
karten in Bild 1 kann man so interpretieren , daß sich die
Höhen der 30-hPa -Flächc in den letzten 35 Jahren über
großen Teilen der Nordhemisphäre in Phase mit dem SFZ
änderten . Eine solche Schwingung einer stratosphärischen
DruckfläcHe wird durch eine entsprechende Schwingung
der Temperatur unterhalb der Druckfläche hervorgerufen.
Dies wird für den Sommer in zwei Vertäkalschnitten gezeigt,
in denen die Differenzen von Temperatur und geopotentiel-
len Höhen zwischen den Maxima und den Minima im SFZ
dargestellt werden (Bild 2) , Diese Differenz ist positiv in der
Troposphäre , speziell in der oberen Troposphäre , und
besondere in den Breiten , in denen die Korrelationen in Bild
Id hoch sind . An der Tropopause selbst ist die Temperatur¬
differenz (Bild 2a) praktisch null , aber in der Stratosphäre
nimmt die positive Differenz zwischen den Maxima und
den Minima des SFZ wieder zu ,jedenfalls südlich von 45 “N
(LABITZKE und van LOON 1992).
Die Höhen der Druckflächen zeigen im Sommer in der
untersten Troposhäre kernen Unterschied zwischen
Maxima und Minima (Bild 2b), aber ab Ergebnis der
Temperaturunterschiede (Bild 2a) nehmen die Höhenun¬
terschiede mit der Höhe zu.
An Hand von Zeitreihen verschiedener Elemente der
Radiosondenstation Charleston in 33 °N an der US -AÜan-

M + A

Bild 1 : Linien gleicher Korrelation zwischen den Höhen der 30 -hPa -Fläche und der Sönnenaktivität ; jeweils über zwei Monate gemittelt,
d . h , (a) ist Januar/Februar , usw . Anzahl der Jahre = 30. (van LOON und LABITZKE 1990) .
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Bild 2 : Meridionalsctmitt von Kanada ( Resolute ) nach Südameri¬
ka (Curacao ), vom Boden (1000 hPa ) bis in die Stratosphäre
(30 hPa , etwa 24 km Höhe ) : dargesteiitsmd Linien glei¬
cher Differenzen zwischen dem Solarmaximum und dem
Minimum , a) der Temperaturen , b) ; der Höhen der ent¬
sprechenden Druckflächen : das Vorzeichen ist so gewählt,
daß man 1erkennt , daß dleÄttnosphlre 'im 'Sonnenfleeken-
maximim wärmer ist als im Minimum ; (LABiTZKB und
van LOON1992 ) .

tikküste soll der Zusammenhang zwischen Temperatur,
geopotentieher Höhe und dem SFZ gezeigt werden (Bild 3 ) .
Diese Station liegt in einem Gebiet hoher Korrelationen im
Sommer (Bild ld ) . Bei den 200-hPa -Temperaturen kann
man die TTO bis 1951 zurückverfolgen . Aber je höher man
geht , desto kürzer werden die aus Veröffentlichungen zur
Verfügung stehenden Datenreihen : Für WO hPa beginnt die
Reihe 1957, für 30 hPa 1964 . In diesen beiden Flächen ist die
TTO in den Höhen deutlich ausgeprägt , und nach der
hydrostatischen Grundgleichung kann man davon aus¬

gehen , daß die TTO auch im WO- und 30-hPa -Niveau schon
solange existiert hat wie im 200-hPa -Niveau , d . h . seit 1951.

Das Vorhandensein einer solchen Schwingung erschwert
natürlich die Analyse von „Trends “ in der Stratosphäre , wie

X im Beitrag 15 gezeigt wird.
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2420

1990

HEIGHTS

1950 1975 1980 1990

200 mbar _

250 -

» 130

Bild 3 : Zeitreihen der eijährigen Sonnenaktivität und der Höhen
der 30- und fQÖ-hPa -Fiächen (geopotentielle Dekameter,
oben und Mitte ) sowie der Temperaturen der 200-hPa-
Eläche (°C, unten ) , jeweils für Juli/August . Dünne Linien

1- = Einzelsommer ; dicke Linien = übergreifend gemittelte
Werte . (LABITZKE und van LOQN 1992).

59



Solar Flux and 30 - mbar North Pole

{Jan * Feb ) /2 Temperatur e

i j| ! r>
i I l

70

WEST

EAST "

Bild 4 : (a) Zeitreihen des 10.7 cm Solar Flux , (Januar + Febroar )/2
und der 30-hPa -Monatsmitteltemperaturen am Nordpol,
ebenfalls (Januar + Februar )/2 ; Vierecke markieren West¬
wind -Winter , vergl . (b) ; Sterne markieren „jnajor mid-
winter warmings “

; n = Anzahl der Winter , r = Korre¬
lationskoeffizient , Zeitraum 1956-1990 ; (LABITZKE und
van LOON 1988 , ergänzt ) .
(b) wie (a) , aber nur für Westwindwinter der QBO , in¬
klusive 1991;
(c) wie (a), aber nur für Ostwindwinter der QBO,

3 Die TTO im Winter

Die Korrelationen zwischen der Sonnenaktivität und den
Höhen der 30-hPa -Fläche sind im Winter klein (Bild la ).
Aber LABITZKE zeigte 1987 , daß man auch im Winter
große Korrelationen erhält , wenn man die Winter nach der
Quasi-Biennial OscUlatian (QBO), vgl. Beitrag 4, in West-
bzw . Ostwind -Winter einteilt . Dies zeigt Bild 4, in dem die
30-hPa -Temperaturen am Nordpol im Januar/Februar mit
der Sonnenaktivität korreliert wurden , besonders deutlich:
Obwohl die vollständige Datenreihe keine Korrelation zeigt

(Bild 4a) , erhält man hohe Korrelationen in den West - bzw.
Ostwind -Wintem , jeweils mit entgegengesetztem Vorzei¬
chen (Bild 4b und c).

Der gleiche Zusammenhang wird in Bild 5 deutlich , in dem
die 30-hPa -Höhen der ganzen Nordhemisphäre mit der
Sonnenaktivität korreliert wurden , und zwar wieder für alle
Winter (Bild 5a) und für die West - bzw . Ostwind -Winter
getrennt (Bild 5b und c) . Im Falle der Westwindwinter ist die
ganze Arktis stark positiv korreliert , aber weiter südlich wer¬
den die Korrelationskoeffizienten klein . In der Ostwind¬
phase der QBO (Bild 5c) sind die 30-hPa -Höhen in der Arktis
negativ korreliert , in mittleren und niedrigen Breiten aber
stark positiv.

Nach der Theorie und auch nach Modellexperimenten (z . B.
DAMERIS und EBEL 1990) wird erwartet , daß in der West-
windphase der QBO der stratosphärische Polarwirbel kalt,
stark und stabil ist , während er in der Ostwindphase der
QBO wärmer und schwächer sein sollte mit häufigen Strato¬
sphärenerwärmungen (HOLTON und TAN 1980) . Dies
trifft jedoch nur in den Jahren mit geringer Sonnenaktivität
zu . In den Jahren hoher Sonnenaktivität treten die Major
Midwinter Warmings in der Westphase auf , während der
Polarwirbel dann in der Ostwindphase kalt ist und stabil
bleibt.

Wir schlagen die folgende Hypothese für dieses Verhalten
im solaren Maximum vor : Es ist bekannt , daß sich in der
Stratosphäre hohe und niedrige Breiten oft entgegengesetzt
ändern , d . h . wenn Temperaturen oder Druckflächen in
mittleren/niedrigen Breiten steigen , besteht eine starke
Tendenz dazu , daß sie in hohen Breiten fallen , und umge¬
kehrt . Man spricht von sogenannten „ Telekonnektionen",
Ein Beispiel für eine solche Schaukel zeigt Bild 6 . Hier wur¬
den die Höhen der 30-hPa -Fläche vom Punkt 40°N/180 ° mit
allen anderen Punkten der Nordhemisphäre korreliert , und
die hohen negativen Korrelationen im Polargebiet (bis —0 .8)
sind ein Ergebnis dieser „ Telekonnektion“.

Wenn wir annehmen , daß der direkte oder indirekte Einfluß
der Sonne dergestalt ist, daß sich im Maximum die Tempe¬
raturen bzw . Höhen in der Stratosphäre in den Subtropen
erhöhen , wie es die Korrelationen in Bild 1 andeuten , dann
kann man die Korrelation mit der Sonne in den Ostwind-
Wintem verstehen . Theoretisch sollte der Polarwirbel bei
Ostwind am Äquator ja schwach, verhältnismäßig warm und
instabil sein , wie wir dies im SFZ-Minimum beobachten:
Dann ist das Aleutenhoch nicht sehr stark ausgeprägt und
die „Telekonnektion “ führt nicht zu einem starken , kalten
Wirbel - und damit ergibt sich die Möglichkeit für ein
Major Midwinter Warming (MMW ) . Im solaren Maximum
macht die Sonne das Aleutenhoch stark (d . h . positive Kor¬
relationen in mittleren Breiten , vgl. Bild 1) und gleichzeitig
durch die „Telekonnektion “ das Polargebiet kalt und den
Polarwirbel stark , und erschwert damit die Ausbildung von
einem MMW.

Das Umgekehrte ist der Fall bei Westwind -Wintern : Dann
ist der Wirbel im solaren Minimum , der Theorie entspre¬
chend , kalt und stabil , und das Aleutenhoch existiert nur als
schwacher Keil . Im solaren Maximum dagegen stärkt der
Einfluß der Sonne das Aleutenhoch gerade soviel , daß es so
stark wird wie es sonst im Mimimum bei Ostwind ist . D . h.
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Bild 5 : Linien gleicher Korrelationen zwischen den Höhen der
30-hPa-Fläche im Januar/FebruaT und der Sonnenaktivi¬
tät;
a) für alle Winter von 1958 bis 1991;
b) fiir die 19 Westwind-Winter;
c) für die 15 Ostwind-Winter; {van LOON und LABITZ-

KE1990 ),

w v>
-« * *- & 3-

n = 3ü
( 1958 - 1991)

ccy®

( incl . 1991)

mmwM

der Einfluß der Sonne überwindet im solaren Maximum
den Einfluß der QBO-Westwindphase und schafft durch
eine leichte Verstärkung des ÄlSutenhochs die Bedingun¬
gen , die zu Stratosphärenerwärm ungen fuhren können.

Dies kann natürlich zunächst nur als qualitative Erklärung
stehen und muß mit mehr,Beobachtungen und auch theore¬
tischen Überprüfungen getestet werden . Es ist durchaus
möglich , daß die 10-12jährige Schwingung , die wir hierauf¬
gezeigt haben , nichts mit dem SFZ zu tun hat , sondern daß
es sich um eine Eigenschwingung im Atmosphären -Ozean-
System handelt . Mit einem Beobachtungsmaterial von
30-40 Jahren und weder einer Erklärung für die guten Korre¬
lationen mit der Sonnenaktivität noch einer Erklärung für
die Existenz einer 10-12jährigen Schwingung ist es zu früh,
zu gesicherten Schlüssen kommen zu wollen . Die nächsten
Jahre werden zeigen , wie es weitergeht.

1958 - 1988

Bild 6: Linien gleicher Korrelationen zwischen dem Punkt
4ü°N/180 ° mit allen anderen Punkten der Karte , für die
Höhen der 30-hPa-Fläche im Januar/Februar, in den
31 Wintern von 1958 bis 1988.
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B . NAUJOKAT , Chr . MARQUARDT

Die annähernd zweijährige Schwingung (QBO)
1 Einleitung
Die annähernd zweijährige Schwingung (Quasi-Biennial
Oscillation = QBO) der mittleren Zonalströmung in der tro¬
pischen Stratosphäre gehört zu den verhältnismäßig früh
entdeckten Phänomenen in der mittleren Atmosphäre,
obwohl die Beobachtungen zunächst nicht richtig interpre¬
tiert wurden . Nach dem Ausbruch des Vulkans Krakatau
1883 konnte aus der Verlagerung der in die Stratosphäre
gelangten Staubwolke der Schluß gezogen werden , daß in
den Tropen in Höhen zwischen etwa 25 und 35 km eine sehr
beständige , erdumspannende Ostströmung von 30 m/s
herrschte . Es folgten Jahrzehnte mit geringer Vulkanaktivi¬
tät , doch sporadische Ballonaufstiege (die ersten 1908 von
BERSON über Zentralafrika ) bestätigten diese Ostwinde,
zeigten gelegentlich aber auch Westwinde , vor allem in
Höhen zwischen etwa 17 und 24 km . Auch die Auswertung
der bei einer Atomtestserie seit 1946 über den Marshall-
Inseln gewonnenen Daten ergab ein oberes Ostwindregime
mit einem darunterliegenden Westwindregime , wobei die
Übergangszone zwischen beiden Strömungen sich mit der
Zeit verlagerte , z .B . von 27 km Höhe im Herbst 1952 abwärts
nach 21 km Höhe im Frühjahr 1954.
Alle diese Beobachtungen führten zu dem Konzept von
zwei übereinanderliegenden , quasi -permanenten , erdum¬
spannenden Windregimen in der tropischen Stratosphäre -
bestehend aus den „Krakatau ” Ostwinden in 25 bis 40 km
Höhe und den „Berson” Westwinden in etwa 20 km Höhe
(PALMER 1954) deren Übergangszone von Monat zu
Monat und von Jahr zu Jahr variierte . Erst 1957 konnte
durch die Messungen des entstehenden Radiosonden -Net-
zes die regelmäßige Umkehr der Zonalströmung und ihr
Schwingungscharakter erkannt werden (eine Zusammen¬
stellung der ersten Berichte findet man bei KRIESTER
1964) . & folgte eine Reihe beschreibender Studien , z.B . von
VERYARD und EBDON (1961), REED et al. (1961) und
ANGELL und KORSHOVER (1962) . Übersichtsartikel mit
umfangreichen Literaturangaben findet man bei REED
(1965) , WALLACE (1973) sowei DUNKERTQN und
DELISI (1985) .

2 BeobachteteStrukturen
An Hand des in Bild 1 dargestellten Zeit -Höhenschnittes
der Monatsmittel der zonalen Windkomponente in der
äquatorialen Stratosphäre (eine aktualisierte Version der
Abbildung von NAUJOKAT 1986 ; dort findet man auch
detaillierte Angaben zu dem Datensatz ) lassen sich die fol¬
genden Eigenschaften der QBO ablesen:

- Die Ost- bzw . Westwindphasen setzen sich mit der Zeit
von oben nach unten durch mit einer mittleren
Geschwindigkeit der absinkenden Scherungszonen von
etwa 1 km/Monat.

- Die Westwinde setzen sich zeitlich und räumlich schnel¬
ler durch als die Ostwinde (Asymmetrie der Scherungs¬
zonen ).

- Beim Übergang von West - zu Ostwinden wird zwischen
30 hPa und 50 hPa häufig eine zusätzliche Verzögerung
beobachtet ; dieser Übergang erfolgt in der unteren Stra¬
tosphäre bevorzugt im Sommer (Kopplung an den Jah¬
resgang ) .

- Die mittlere Periode beträgt in allen Schichten 28
Monate.

- In den oberen Schichten ist jedoch die Ostwindphase
länger als die Westwindphase , in den unteren Schichten
ist es umgekehrt.

- Das Ostwindmaximum ist stärker als das Westwindmaxi¬
mum und die Ostwinde nehmen mit der Höhe stärker zu.

- Das Maximum der Amplitude liegt bei 20 hPa und beträgt
dort im Mittel für die Ostwinde 30 m/s und für die West¬
winde 15 m/s.

Die Schwingung weist eine ausgeprägte zeitliche und räum¬
liche Variabilität vor allem in den Perioden der aufeinander¬
folgenden Zyklen auf . So kann die Periode von im Mittel
28 Monaten maximal 3 Jahre und minimal deutlich weniger
als 2 Jahre betragen . Die Ostwindphase kann in den oberen
Flächen allein fast 2 Jahre dauern , während sie in den unte¬
ren Flächen im kürzesten Fall nur ein halbes Jahr betragen

62



XVe

-ip — ■■

+10 +10
1 19581955

» -10
16-1 WO

1963
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Bild 1 : Zeit -Höhen -Schnitt der Monatsmittel der zonalen Windkomponente (m/s ) an äquatorialen Stationen : Januar 1953 - August 1967
Canton Island (3° S , 172° W) ; September 1967 - Dezember 1975 Gan/Malediven (1° S, 73° E) ; seit Januar l976.Singapur ( 1°N , 104° E ).
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hat . Die Dauer des Westwindes hingegen kann im unteren
Bereich fast der gesamten mittleren Periode entsprechen,
sie kann aber auch unter einem Jahr liegen.

Auch die in den jeweiligen Phasen erreichten maximalei\
Windgeschwindigkeiten variieren von einem Zyklus zum '

anderen . Die insgesamt schwächeren Westwinde zeigen
dabei eine einheitlichere Verteilung mit der Höhe als die
Ostwinde und erreichen Geschwindigkeiten zwischen 8 und
18 m/s in 70 hPa und zwischen 11 und 24 m/s in 10 hPa , wäh¬
rend die Ostwindmaxima in 70 hPa zwar ebenfalls zwi¬
schen 8 und 18 m/s schwanken , in 10 hPa aber Werte
zwischen 27 und 41 m/s erreichen.

Die Häufigkeitsverteilungen der Monatsmittel der zonalen

Windkomponenten für drei ausgewählte Flächen (Bild 2)
zeigen nochmals einige Charakteristika der QBO : Die grö¬
ßere Häufigkeit von Westwinden in der unteren Strato¬

sphäre und von Ostwinden in den oberen Flächen , die mit
der Höhe zunehmenden Geschwindigkeiten in beiden Pha¬

sen , die in allen Flächen einheitlichere Geschwindigkeits¬
verteilung in der Westwindphase und die höhere Geschwin¬

digkeiten in der Ostwindphase.

Wie man an diesen bimodalen Verteilungen auch sieht,
kann man für die äquatoriale Stratosphäre keine langjährige
Mittelbildung vornehmen , wie sie in der Klimatologie
üblich ist ; die Mittelwerte dieser Kollektive treten höchst
selten ein . Es ist jedoch durchaus interessant (vgl. Abschnitt
5), bei bekanntem Status der QBO Abweichungen von
einem mehr oder weniger normalen Verlauf festzustellen
oder Vorhersagen über die weitere Entwicklung zu machen.
Daher wurde durch Überlagerung gleicher Phasen der 14

Zyklen vom Januar 1953 bis zum April 1985 eine mittlere

QBO konstruiert (Bild 3 , aus NAUJOKAT1986 ) . Sie reprä¬
sentiert die wesentlichen Merkmale dieser Schwingung und
kann auch zu Vergleichen mit Modellergebnissen herange¬
zogen werden . Durch die starke Variabilität der QBO sind

Vorhersagen allerdings mit Unsicherheiten behaftet , wie die
hohen Standardabweichungen besonders in den Bereichen
der Phasenwechsel zeigen.
Mit der Schwingung des zonalen Windes ist auch eine Tem¬

peraturschwingung verbunden , die bereits von VERYARD
und EBDON (1961 ) und ANGELL und KORSHOVER

(1962) beschrieben wurde . Bild 4 zeigt für die 30-hPa -Fläche
den Temperaturverlauf am Äquator an Hand von monatli¬
chen Breitenkreismitteln zusammen mit dem Monatsmittel
der zonalen Windkomponente über Singapur seit 1981 . Die

Amplitude der Temperaturschwingung kann bis zu 5 K

betragen und sie weist eine deutliche Phasenverschiebung
zur Periode der Windschwingung auf ; die Temperaturma-
xima treten in den westlichen , die Minima in den östlichen

Scherungszonen auf.

Allerdings wird die QBO der Temperatur zusätzlich modu¬
liert von winterlichen Stratosphärenerwärmungen in pola¬
ren Breiten und der damit verbundenen Abkühlung in den

Tropen sowie von der erhöhten Aerosollast nach großen
Vulkanausbrüchen . Die sich danach schnell bildenden
Aerosole aus wäßriger Schwefelsäure führen in situ zu einer

Erwärmung durch direkte Absorption der langwelligen ter¬
restrischen Strahlung . Die Ausbrüche der Vulkane El Chi¬
chon und Pinatubo (in Bild 4 gekennzeichnet ) erfolgten bei

entgegengesetzten Phasen der QBO ; die zusätzliche Erwär-

EAST u(ms’) WEST

Jan 1953 - Apr 1991

10hPa

30 hPa
n=446

u (ms')

Bild 2 : Häufigkeitsverteilungen der Monatsmittel der zonalen

Windkomponente in 50,30 und 10 hPa für den Datensatz

von Bild 1 in Intervallklassen von 2 .5 m/s.

ZONAL WINDS [m/s]

2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24 26 28 month

STANDARD DEVIATIONS [m/s]

Bild 3 : Mittlere QBO, konstruiert aus 14 kompletten Zyklen des
Zeitraums Januar 1953 bis April 1985 ; a) mittlerer Zonal¬
wind (m/s ) ; b) Standardabweichungen (m/s ).
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Bild 4: Monatslnittel der zonalen Windkomponente
(m/s ) in 30 hPa über Singapur und monatliches
Breitenkreismittel der Temperatur (° C) in
30 hPa am Äquator (aus Analysen der Berliner
Stratosphärengruppe ) .

30 hPa

mung führte daher 1982zu einer Verstärkung des Tempera¬
turmaximums und 1991 zu einer Abschwächung des Mini¬
mums . Ungeklärt ist der Einfluß dieser zusätzlichen Erwär¬
mung auf die QBO des Windes (vgl . Abschnitt 5) .
Das Signal der QBO ist nicht nur im Wind und in der Tem¬
peratur zu finden und auch nicht auf die äquatorialen und
tropischen Breiten beschränkt , Ihr Einfluß auf die Aerosol-
und Spurengasverteilung (insbesondere Ozon ) und auf die
Dynamik der mittleren und hohen Breiten werden im
Abschnitt 5 diskutiert.

3 Theorie der Entstehung

Bald nach ihrer Entdeckung gab es eine Reihe von Ver¬
suchen , die beobachtete Zeit -Höhen -Struktur der QBO
theoretisch zu erklären . Da die beiden Phasen sich jeweils
von oben nach unten ausbreiten , nahm man als Ursache
zunächst einen Mechanismus in der mittleren oder höheren
Stratosphäre an . So wurden Variationen in der Sonnenakti¬
vität mit einer Periode von ca. zweieinhalb Jahren vermutet
(SHAPIRO und WARD 1962) . Auch die Interferenz ver¬
schiedener in der tropischen Mittleren Atmosphäre unzu¬
treffender Wellen wurde diskutiert (LANDSBERG 1962) .
Es zeigt sich jedoch , daß derartige Mechanismen die für die
Bildung der QBO benötigten Beschleunigungen des zona¬
len Windes nicht liefern können . Auch können derartige
rein periodische Mechanismen die variierende Perioden¬
dauer nicht erklären.

Die heute allgemein akzeptierte Theorie geht auf HOLTON
und LIND ZEN (1972) sowie auf PLUMB (1977) zurück . Ver¬
antwortlich für das Entstehen der Windschwankung ' sind
demnach tropische planetare Wellen , die in der Tropo¬
sphäre durch Konvektion angeregt werden und sich in die
Mittlere Atmosphäre ausbreiten . Die mit diesen Wellen ver¬
bundenen Störungen des Temperaturprofiles verursachen
eine Abstrahlung von Wärmeenergie und somit die Dissipa¬
tion der Wellen . Der Wellenimpuls wird auf den Grund¬
strom übertragen und sorgt für dessen Beschleunigung . ,
Solche tropischen Wellen werden bereits seit vielen Jahren
beobachtet ; sie sind auf den Bereich zwischen etwa 15°N
und 15°S beschränkt , Kelvin-Weilen besitzen hauptsächlich
zonale Wellenzahlen 1 und 2 und Perioden zwischen 10 und
20 Tagen (WALLACE und KOUSKY1968 ) . Ihre horizon¬
tale Phasengeschwindigkeit ist ostwärts gerichtet , ihre ther¬
mische Dissipation sorgt also für eine Beschleunigung nach
Osten . Rossby -Schwerewellen oder auch Yanai -Wellen mit
einer typischen zonalen Wellenzahl 4, Perioden von 4 bis 5
Tagen und westwärts gerichteter horizontaler Phasenge¬
schwindigkeit (YANAI und MARUYAMA 1962) liefern
dagegen eine Beschleunigung des zonalen Windes nach
Westen.

Die thermische Dissipation der Wellen und damit die
Windbeschleunigung hängen vom zonalen Gmndstrom ab.
In Westwinden werden Kelvin -Wellen besonders stark
gedämpft und sorgen für eine weitere Beschleunigung des
Westwindes , während Rossby -Schwerewellen nur schwach
absorbiert werden . Umgekehrt ist dies in Bereichen mit Ost¬
wind , in denen Rossby -Schwerewellen besonders stark und
Kelvin -Wellen kaum gedämpft werden . Die maximale
Beschleunigung findet jeweils knapp unterhalb des (vertika¬
len ) Windmaximums statt ; ist nur einer von beiden Wellen¬
typen vorhanden , nimmt der Wind der entsprechenden
Richtung solange zu , bis das weitere Anwachsen der Instabi¬
lität durch nichtlineare Prozesse (z .B . Turbulenz ) begrenzt
wird . Die Lage des Windmaximums verschiebt sieh wäh¬
renddessen langsam nach unten.

Die Schwingung des zonalen Windes bei der QBO entsteht
durch das Zusammenspiel beider Wellenarten : In einem
(beispielsweise ) bereits vorhandenen Bereich mit Westwin¬
den verstärken die Kelvin -Wellen den Westwind ; dabei
sinkt das Maximum ab . Gleichzeitig können die Rossby-
Schwerewellen das Westwindgebiet mehr oder weniger
ungehindert passieren . Erst weiter oben , wo die Kelvin-
Moden nahezu vollständig dissipiert worden sind , reicht der
zunächst geringe östliche Impulsübertrag der Rossby -Wel-
len aus , um den Westwind abzubremsen und schließlich in
Ostwind Umschlägen zu lassen . Durch die erhöhte Absorp¬
tion der Rossby -Schweremoden verstärkt Sich die damit
gebildete Ostphase , sinkt ihrerseits ab und ersetzt schließ¬
lich das darunterliegende Westwindregime . Mit dem
Abnehmen des Westwindes in der unteren Stratosphäre
werden Kelvin -Wellen dort weniger stark gedämpft , können
sich also durch die Ostphase hindurch wieder nach oben
ausbreiten und in der mittleren Stratosphäre den Einsatz
einer neuen nach unten absinkenden Westphase initiieren.

In diesem BUd hängen Amplitude und Periode der QBO
von Stärke , Wellenzahl und horizontaler Phasengeschwin¬
digkeit der sie antreibenden äquatorialen Wellen ab . Die
Periode von etwas über zwei Jahren und die detaillierte
Höhen -Zeit -Struktur ist das Ergebnis der im Mittel vorhan¬
denen Wellenaktivität in der tropischen unteren Strato¬
sphäre bzw . deren zufälligen Schwankungen.

Die beim Übergang von West - zu Ostphase oder umgekehrt
auftretenden starken vertikalen Windscheruiigen bedingen
wegen der thermische Windbilanz - die bei den hier
betrachteten langen Zeitskaleri bis nähe an den Äquator gül¬
tig ist - Temperaturanomalien in der Größenordnung eini¬
ger K. Ohne eine dynamische Erwärmung oder Abkühlung
würden diese Anomalien ;durch Wärmeabstrahlung inner¬
halb weniger Wochen gedämpft werden .-Daher ist mit der
Schwankung des Windes und der Temperatur auch eine
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adiabatische Meridiönalzirkulation verknüpft : In den Tro¬
pen treten in westlichen Scherungszonen positive Tempera¬
turanomalien und eine absinkende Bewegung , in östlichen
Scherungszonen negative Temperaturanomalien und eine
aufsteigenden Bewegung auf . In den Subtropen findet man *•
entsprechend den aufsteigendenbzw . absinkendenTeil . Als
Folge dieser von der QBO induzierten Meridionalzirkula-
tion in der unteren tropischen Stratosphäre erfolgt der
Abstieg der Westphase schneller als der der Ostphase . Dies
erklärt im Prinzip die Asymmetrie der Scherungszonen.

4 Modellierung
HOLTON und LINDZEN (1972) stützten sich bei ihrer
Theorie auf räumlich eindimensionale Modellrechnungen.
Mit jeweils einer am unteren Rand vorgegebenen Kelvin-
bzw . Rossby -Schwerewelle gelang den Autoren die Simula¬
tion der Windschwingung mit einer regelmäßigen Periode
von 26.5 Monaten und einer Phasengeschwindigkeit der
absinkenden Scherungszonen von 1 km/Monat . Im Gegen¬
satz zu den Beobachtungen ist jedoch die Amplitude der
Westphase der ModeH-QBO größer als die der Ostphase;
auch die Asymmetrie der Scherungszonen konnte nicht
modelliert werden.

Dies gelang jedoch , zumindest qualitativ richtig , in zweidi¬
mensionalen QBO -Simulationen (z .B . PLUMB und BELL
1982, DUNKERTON1985 , TAKAHASHI1987 , GRAY und
PYLE1989 ) , weil in ihnen auch die von der QBO induzierte
Meridiönalzirkulation modelliert wurde . Aber auch in die¬
sen Modellen sind die Westphasen regelmäßig stärker als
die Ostphasen , oder die zum Erreichen realistischer Ost¬
winde nötigen Amplituden der Rossby -Schwerewellen sind
unrealistisch groß . Ebenfalls imgeklärt bleibt die Frage nach
den Ursachen für die ausgeprägte Variabüität der Perioden
aufeinanderfolgender QBO-Zyklen bzw . nach der Ursache
für die Kopplung des Einsatzes der Ostphase an den Jahres¬
gang in der unteren Stratospäre.
Eine Ausnahme bildet im letzten Punkt das zweidimensio¬
nale Modell von GRAY und PYLE (1989) , das sich bis in die
obere Stratosphäre erstreckt und eine mechanistisch ange¬
triebene halbjährige Schwingung (Semi -Annual Oscillation
= SAO) enthält . Obwohl die Stärke der am unteren Rand
vorgegebenen Wellen (ebenso wie in den anderen Model¬
len) zeitlich nicht variiert , entwickelt sich in diesem Modell
eine interne Variabilität der QBO . Jeweils in einer West¬
phase der SAO ist die Einkopplung von westlichem Wellen¬
impuls durch die Kelvin-Welle und damit die Initialisierung
einer neuen Westphase der QBO besonders effektiv . Auf
diese Weise ist eine Kopplung von QBO und Jahresgang
denkbar , die sich allerdings auf die Westphase und nicht -
wie beobachtet - auf die Ostphase beziehen würde.

Die erste Simulation einer QBO-ähnlichen Schwingung des
zonalen Windes in einem dreidimensionalen Modell gelang
KLINKER bereits 1981 mit einer auf die untere tropische
Stratosphäre beschränkten Version des mechanistischen
Berliner Stratosphärenmodells . Auch in dieser Simulation
sind die Westphasen stärker als die Ostphasen ; zudem bleibt
zwischen der Tropopause und einem mit einer quasi -zwei¬
jährigen Periode oszillierenden Bereich ein lediglich in der
Stärke schwankender Westwind -Jet bestehen . Eine interne

Variabilität gibt es nicht . Ähnliche Schwierigkeiten hat auch
das globale , ansonsten aber vergleichbare Modell von
TAKAHASHI und BOVILLE (1992) .

5 Diskussion

Obwohl der fundamentale Mechanismus zur Erzeugung der
QBO verstanden zu sein scheint , gibt es eine Reihe nicht
vollständig verstandener Details . Zunächst fällt bei den
Simulationen auf , daß im Gegensatz zu den Beobachtungen
die Westphase Stärker als die Ostphase ist bzw . daß zum
Modellieren realistischer Ostphasen anomal große Wellen-
amplituden benötigt werden . Dies hat zu der Vermutung
geführt , daß es außer den beschriebenen Antriebsmechanis¬
men über die äquatorialen Kelvin - und Rossby -Schwere-
Wellen noch weitere östliche Antriebe geben muß , z .B.
durch weitere äquatoriale Wellenmoden oder durch aus
höheren Breiten zu den Tropen hin abgelenkte planetare
Wellen oder durch den Transport östlichen Drehämpulses
aus den Subtropen in die Tropen . Die natürliche Variabilität
der QBO wird - abgesehen von dem Modell von GRAY und
PYLE (1989) , deren Ergebnisse in dieser Hinsicht jedoch
nicht ausführlicher untersucht worden sind , überhaupt
nicht wiedergegeben.

Eigentliches Ziel der Untersuchung von GRAY und PYLE
war der Einfluß der QBO-induzierten Meridiönalzirkulation
(vgl. Abschnitt 3) auf die Verteüung von Ozon und anderer
Spurengase (s . auch GRAY und CHIPPERFIELD 1990) in
der Atmosphäre . Die Modellergebnisse zeigten entspre¬
chende Anomalien im (z . B .) Totalozon bis in mittlere Brei¬
ten . Bereits ANGELL und KORSHOVER (1973) und OLT-
MANS und LONDON (1982) fanden das QBO-Signal im
Totalozon bei der Untersuchung von Beobachtungsdaten
einer großen Anzahl von Stationen . Eine weitere Bestäti¬
gung erfolgte durch die Auswertung der Daten von SAGE II
(Stratospheric Aerosol and Gas Experiment ) durch
ZAWODNY und McCORMICK (1991 ) . Auch die Ausbrei¬
tung der vulkanischen Aerosole hängt nicht nur von der
Phase der QBO ab , sondern auch von der QBO-induzierten
Sekundärzirkulation , wie TREPTE und HITCHMAN
(1992) ebenfalls mit SAGE -II-Daten zeigten.
Noch nicht untersucht wurde bisher der Einfluß einer
zusätzlichen und in den einzelnen Flächen möglicherweise
unterschiedlichen Erwärmung - und der damit verknüpften
diabatischen Vertikalbewegung - der tropischen Strato¬
sphäre bei erhöhter Aerosolbelastung nach Vulkanausbrü¬
chen auf die Amplitude und Phase der QBO des Windes.
Der Ausbruch des El Chichon im April 1982 erfolgte bei Ost-
winden in der unteren und mittleren Stratosphäre , die sehr
schnell von der einsetzenden Westphase verdrängt wurden.
Zur Zeit des Pinatubo -Ausbruches im Juni 1991 befand sich
die QBO in den untersten stratosphärischen Schichten noch
in der Westphase und erst oberhalb von 50 hPa in der
Ostphase (Bild 1) . Die Grenze zwischen beiden blieb in den
Folgemonaten bei 50 hPa liegen , während sich die neue
Westwindphase in der oberen Stratosphäre kaum nach
unten durchsetzen konnte . Der verzögerte Abstieg der östli¬
chen Scherungszone in der unteren Stratosphäre kann aber
auch von der Kopplung an den Jahfesgang herrühren , deren
Ursache noch unklar ist.
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Ein anderes noch ungeklärtes Problem ist der mögliche Ein¬
fluß der QBO auf dieDynamik in der Winterhemisphäre.
Dieser wird bereits seit langem vermutet und auf die Ände¬

rung der Ausbreitungseigenschaften planetarer Wellen
durch die QBO zurückgefiihrt (HOLTON und TAN 1980,
1982 ; LABITZKE 1982 ; vgl . auch Beitrag 9) : Während der
Ostphase der tropischen QBO sollen nach diesen Vorstel¬
lungen plötzliche Erwärmungen häufiger auftreten , da
planetare Wellen aus höheren Breiten stärker in die Polar¬
kappe fokussiert werden . Die Stratosphäre über dem Win¬
terpol sollte in solchen Jahren stärker gestört und wärmer
sein als während einer Westphase . Die Untersuchung der
vorhandenen Beobachtungsdaten hat jedoch gezeigt , daß
ein derartiger Zusammenhang nur während der Minima des
elfjährigen Sonnenfleckenzyklus statistisch signifikant ist.
Während der Maxima der Sonnenaktivität wurde bislang
ein genau entgegengesetztes Verhalten beobachtet (LA¬
BITZKE und van LOON 1988 , 1992 ; vgl . auch Beitrag 3) .
Eine theoretische Erklärung für dieses Phänomen ist nicht
bekannt.

Modellstudien zum Einfluß der QBO auf die Dynamik in
hohen Breiten wurde von DAMERIS ( 1988) , DAMERIS
und EBEL ( 1990) sowie von HOLTON und AUSTIN ( 1991)
durchgeführt . Sie gaben verschiedene Zustände der tropi¬
schen QBO als Anfangsbedingung in einer Simulation einer
plötzlichen Stratosphärenerwärmung vor . Auf diese Weise
konnten sie zeigen , daß solche Erwärmungen in hohen Brei¬
ten während der Ostphase tatsächlich wahrscheinlich sein
könnten . Allerdings berücksichtigen diese Experimente
nicht einen möglichen Einfluß der Sonne.

Im Gegensatz zu den zuvor besprochenen Simulationen der
QBO ist in diesen Experimenten die QBO nicht innerhalb
des Modells selbst erzeugt , sondern lediglich als Anfangsbe¬
dingung vorgegeben worden . In der Tat konnte die annä¬
hernd zweijährige Schwingung des Windes bislang aus¬
schließlich in speziellen , in der Vertikalen hoch aufgelösten
Modellen der unteren tropischen Stratosphäre sittiuliert
werden . Die Modellierung einer QBO in einem allgemeinen
Zirkulationsmodell (General Circulation Model = GCM)
der Atmosphäre gelang noch nicht . Tatsächlich scheinen
alle GCM ’s eher die vollständige Abwesenheit einer QBO
zu simulieren (PAWSON 1992) . Da die QBO das vorherr¬
schende dynamische Signal in der tropischen Stratosphäre
darstellt , ist dies besonders unbefriedigend.
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H . van LOON , K . LABITZKE

Die Jahres - und Halbjahreswelle in der
Mittleren Atmosphäre

1 Einleitung

Die Jahres - und Halbjahreswelle sind periodische Schwan¬
kungen . Die Jahreswelle hängt überall mit dem Jahresgang
der Sonne zusammen . In den Tropen würde man eigentlich
keine Jahreswelle erwarten , sondern eine Dominanz der
Halbjahreswelle . Daß es doch eine Jahreswelle gibt , hängt
mit der Asymmetrie der beiden Hemisphären , z .B . der
immer nördlich des Äquators liegenden innertropischen
Konvergenzzone und der unterschiedlichen Intensität der
Hadley -Zirkulation zusammen.

Die Halbjahreswelle in den Tropen hängt direkt oder indi¬
rekt damit zusammen , daß die Sonne zweimal jährlich den
Äquator überquert , und hier kann die Halbjahreswelle auch
stärker als die Jahreswelle sein . In höheren Breiten be¬
schreibt die Halbjahreswelle oft die „Schiefe” eines Jahres¬
gangs , der nicht genau sinusförmig verläuft . Dies hängt mit
regionalen Wärme - und Impulsbilanzen zusammen.

Der 1. und 2 . Fourierkoeffizient der harmonischen Analyse
der Jahresgänge werden für die Beschreibung der beiden
genannten Wellen benutzt . Selten kann man den Jahres¬
gang nur mit einer der beiden Wellen vollständig beschrei¬
ben , meistens bestimmen beide , mehr oder weniger domi¬
nierend , die Varianz.

2 Meridionalschnitte der Jahres - und Halbjahreswelle

In der Stratosphäre (Büd la) erreicht die Jähreswelle in der
Temperatur ihr Maximum in mittleren und hohen Breiten
nahe dem Sommer -Solstitium , dabei ist die Amplitude über
der Südhemisphäre größer als über der Nordhemisphäre.
Die Amplitude der Jahreswelle nimmt mit der Höhe ab und
erreicht ein Minimum nahe der Stratopause . In der oberen

Mesosphäre , 80 - 90 km Höhe , wird ein weiteres Maximum
beobachtet ; dieses Maximum wird aber im Winter -Solsti-
tium erreicht , wobei die Amplitude über beiden Hemisphä¬
ren gleich ist (soweit man dies mit den wenigen für diesen
Höhenbereich vorliegenden Daten schon sagen kann ) .

In den Tropen erreicht die Jahreswelle der Temperatur im
Juli genau über der Tropopause ein Maximum . Dies ist
zunächst überraschend . Das Vorhandensein dieser domi¬
nierenden Jahreswelle wurde damit erklärt , daß in dieser
Region die Vertikalbewegungen im Südsommer stärker
sind als im Nordsommer , entweder weil die Hadley -Zirkula¬
tion im Südsommer/Nordwinter stärker ist, oder weü die
innertropische Konvergenzzone dann näher am Äquator
liegt , und die stärkeren aufwärts gerichteten Vertikalbewe¬
gungen dann zu niedrigeren Temperaturen , also einem
Minimum im Jahresgang , führen.

Über dem Äquator ist die Halbjahreswelle sonst stärker als
die Jahreswelle , Büd lb . Außerhalb der Tropen ist die Jah-
resweüe immer dominierend . Beide Wellen sind über bei¬
den Hemisphären verhältnismäßig ähnlich entwickelt , bis
auf die erwähnten Differenzen über den Polargebieten.

Im Wind hat die Jahreswelle ein Maximum an der Stratos¬
pause (Büd 2a) . Ihre Amplitude ist über der Südhemisphäre
fast überaü stärker als über der Nordhemisphäre , und ihr
Maximum tritt nahe der entsprechenden Sommer -Solsti-
tien auf . Die Haibjahresweüe ist in den Winddaten beson¬
ders in den Tropen recht groß , mit Maxima genau unter der
Tropopause (Büd 2b) . Die Maxima in mittleren Breiten sind
dem tropischen vergleichbar , aber sie sind deutlich kleiner
als die der Jahresweüe in gleicher Breite bzw . Höhe . Die
Haibjahresweüe erreicht ihr Maximum meist in den Über¬
gangsjahreszeiten.
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Bild 1: (a) Meridionalschnitt der Amplitude (K) der Jahreswelle
der Temperatur . Die Monate geben den Monat des Maxi¬
mums an . (Daten aus : CIRA1986)

(b) Meridionalschnitt der Amplitude (K) der Halbjahres¬
welle der Temperatur . Die Monate geben den Monat des
ersten Maximums an . (Daten aus : CIRA 1986)

Bild 2 : (a) Meridionalschnitt der Amplitude (m/sec ) der Jahres¬
welle des zonalen Windes . Die Monate geben den Monat
des Maximums an . (Daten aus : CIRA 1986)

(b) Meridionalschnitt der Amplitude (m/sec ) der Halb¬
jahreswelle des zonalen Windes . Die Monate geben den
Monat des ersten Maximums an . (Daten aus : CIRA 1986)

Halbjahreswelle des Windes im 10 hPa NiveauJahreswelle des Windes im 10 -hPa Niveau

mmmmi

Bild 3 : Darstellung der Amplitude (a, m/sec ) und der Phase Bild 4 : Wie Bild 3 , aber für die Halbjahreswelle,
(b, Monat des Maximums der Jahreswelle des zonalen
Windes im 10-hPa -Niveau ) . (van LOON et al . 1972) .
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3 Darstellung der Jahres - und Halbjahreswelle des Windes
im 10-hPa -Niveau

Die Darstellung der beiden Wellen kann für den zonalen
geostrophischen Wind nur für die Nordhemisphäre gezeigt
werden , und wir nehmen das lö-hPa -Niveau als Beispiel
(Bild 3 und 4) . Die Jahreswelle des Windes erreicht ihr Maxi¬
mum im Winter , wobei die Asymmetrie in der Verteilung
der Amplitude auffalt . Diese hängt damit zusammen , daß
der Polarwirbel im Winter vom Pol nach Spitzbergen ver¬
schoben ist, und daß das Aleutenhoch mit seinen Ostwinden
auf der Südseite bei 50 °N liegt , (vgl . Bild 3 in Beitrag 1) .
Darum ist die Differenz zwischen Winter und Sommer im
Pazifischen Ozean wesentlich kleiner als die Differenz zwi¬
schen starken Westwinden und sommerlichen Ostwinden
über Eurasien.

Die Halbjahreswelle im Wind hat ein Maximum bei 30-
35 °N (Bild 4) , das hier im Mai bzw . November erreicht wird.
Diese Phase ändert sich abrupt bei 50 - 60 °N , und weiter

nördlich gibt es ein weiteres Maximum , das hier im Februar
bzw . August erreicht wird . Die Form des Jahresgangs des
zonalen Windes wird außerhalb der Tropen überall von der
Jahreswelle dominiert . Südlich von 45 °N ist die Halbjahres-
jyelle aber so stark und trägt soviel zur Varianz bei , daß der
Jähresgang hier in beiden Übergangsjahreszeiten ein Maxi¬
mum hat.
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R . A . MADDEN

Großskalige westwärts wandernde Wellen in der
Mittleren Atmosphäre

1 Einleitung

Rossbys Trog - oder Wellengleichung (ROSSBY 1939)

beschreibt auf der sogenannten $- Ebene die Ausbreitung
von Wellen , die die absolute Vorticity erhalten . In Glei¬
chung (1) ist c die Geschwindigkeit der Welle , U ein kon¬
stanter zonaler Wind , L* die Wellenlänge in zonaler oder
x-Richtung , und ß gibt an , wie stark der Coriolispararneter
(f) nach Norden hin zunimmt (ß= df/dy ) . Der Coriolispara-
meter ist durch 2 Q sin $ gegeben , wobei Q die Winkelge¬
schwindigkeit der Erde und <j> die geographische Breite ist.
Positive c stehen für eine Ausbreitung in positive x-Rich¬
tung , also nach Osten . Da ß > 0 ist, ist c für große Lx bzw.
für großskalige Wellen typischerweise kleiner als Null.
Wellen breiten sich nach Westen aus , wenn

^ > U (2)
4rr

erfüllt ist . So gibt es in einer Breite von <j» = 45° (ß = 1,62 x
KT11) und U = 10 m/s eine westwärts gerichtete Ausbrei¬
tung für alle L* > 4980 km.

Die Suche nach sich westwärts ausbreitenden Wellen in der
Atmosphäre , die mit den durch Gleichung (1) beschriebe¬
nen vergleichbar sind , reicht viele Jahre zurück (einen
Überblick gibt MADDEN 1979). Dabei hat sich gezeigt , daß
es großskalige Wellen mit lokalen Perioden zwischen zwei

Tagen und ungefähr drei Wochen gibt , und daß diese sich
wie die von der Theorie vorausgesagten Wellen verhalten.

Obwohl Gleichung ( 1) die zugrundeliegende Dynamik in
ihren wesentlichen Aspekten richtig wiedergibt , erfordert
eine genauere Theorie die Berücksichtigung der Erdkrüm¬
mung . Diese Theorie wird in Abschnitt 2 skizziert . Bei¬
spiele für Störungen , die als Rossby -Wellen interpretiert
werden können , werden in Abschnitt 3 aufgeführt.
Abschnitt 4 enthält eine Diskussion möglicher Einflüsse
dieser Wellen auf die Mittlere Atmosphäre.

2 Theorie

Gleichung (1) hat ihren Ursprung in der dynamischen
Gezeitentheorie von Laplace , der diese in einer Reihe von
Arbeiten zwischen 1799 und 1823 vorstellte . Um das Pro¬
blem freier Wellen in einer isothermen Atmosphäre auf
einer rotierenden Kugel zu lösen , werden die linearisierten
horizontalen Impulsgleichungen , die thermodynamische
und die Kontinuitätsgleichung jeweils in Kugelkoordinaten
betrachtet , um schließlich zwei nur durch eine Separations¬
konstante miteinander verknüpfte Gleichungen zu erhal¬
ten . Eine davon , die vertikale Strukturgleichung , hängt
lediglich von der Vertikalkoordinate ab , während die
andere , die horizontal abhängige Strukturgleichung , nur
von den horizontalen Koordinaten abhängt (z. B . HOL¬
TON 1975) . Die vertikale Strukturgleichung liefert für freie
Wellen eine Separationskonstante oder auch äquivalente
Tiefe

h = yH , (3)
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wobei v das Verhältnis der spezifischen Wärmen und H die
Skalenhöhe angibt (H = RT/g mit der Temperatur T , der
Gaskonstanten für Luft R und der Gravitationsbeschleuni¬
gung g) . Die Separationskonstante wird als äquivalente
Tiefe bezeichnet , weil sie die Tiefe einer Flüssigkeit kon-
stanter Dichte , etwa eines weltweiten Ozeans , angibt , deren
freie Wellen mit denen der Atmosphäre vergleichbar sind.

Gleichung (3) liefert für eine Temperatur von 244 K eine
äquivalente Tiefe von h = 10 km . Diese Rechnung beruht
auf dem einfachen isothermen Fall , aber realistischere
Temperaturmodelle zeigen , daß die äquivalente Tiefe der
wirklichen Atmosphäre wahrscheinlich im Bereich zwi¬
schen 8 und 12 km liegt . Als Konsequenz aus diesem
Wertebereich für h ist die vertikale Strukturgleichung freier
Wellen in einer isothermen Atmospäre dieselbe wie die der
Lamb -Welle (LAMB 1932 , Artikel 311a) . Es handelt sich
um externe Wellen , also solche ohne Phasenänderung in
der Vertikalen . Die Energie nimmt mit der Höhe ab (abklin¬
gende Wellen ) , aber wegen der Abnahme der Dichte mit
der Höhe nimmt die Amplitqde einer Lamb -Welle nach
oben hin gemäß

ln (a) = ^ * ln (po/p) + ln (ao) (4)

zu ; dabei ist p der Druck , p0 ein beliebiger Referenzdruck,
und a und ao stellen die Amplituden der Welle in geopoten-
tiellen Metern auf den Druckflächen p und p0 dar.

Betrachten wir nun die horizontale Strukturgleichung;
diese ist als Laplace ’sche Gezeitengleichungbekannt . Sowohl
MARGULES (1893) als auch HOUGH (1898) lösten sie
gegen Ende des letzten Jahrhunderts . Die Lösungen unter¬
teilen sich in zwei verschiedene Gruppen : Zum einen in
Schwerewellen , zum anderen in die aus der Erdrotation
resultierenden Wellen . Die Wellen der zweiten Gruppe

- .1. . I
80 -

70 -
60 -

t- 50-
O 40-

30 -

I- 40
O 50

70 -

f - l " l

Bild 1: Meridionalprofil des Druckes oder des Geopotentials für
die m = 1, n = 2,3,4 -Wellen in beliebigen Einheiten . Oft
werden diese Moden auch als (m , n — m)-Moden bezeich¬
net ; die ( l,2)-Mode würde dann ( l,l )-Mode heißen.

werden auch als Rossby -Wellen , planetare Wellen oder
Rotationswellen bezeichnet . ERTEL (1935) und HAUR-
WITZ (1937) diskutierten die mögliche Rolle dieser Wellen
der zweiten Gruppe in beobachteten meteorologischen
Schwankungen , und nur diese Wellen werden hier weiter
betrachtet werden.

Die Eigenfunktionen der Laplace ’schen Gezeitengleichung
werden als Hough -Funktionen bezeichnet und beschreiben
die horizontale Struktur der Wellenmoden . Ihre Abhängig¬
keit von der geographischen Länge ist durch einfache
Sinusfunktionen längs der Breitenkreise gegeben , die
Abhängigkeit von der Breite durch Summen zugeordneter
Legendre -Polynome . Für h = 8,84 km wurden diese von
LONGUET -HIGGINS (1968) , für h = 10 km von KASA-
HARA (1980) und für h = <*> (nichtdivergente Wellen ) von
HAURWITZ (1940) angegeben . Diese horizontalen Struk¬
turen sind einander sehr ähnlich und hängen für h größer
als etwa 8 km nur schwach von h ab . Die Hough -Funktio¬
nen werden durch zwei Indizes charakterisiert . Der eine
davon ist die zonale Wellenzahl (m) , der andere ein meri-
dionaler Index (n) . Bild 1 zeigt die Breitenabhängigkeit der
m = 1 , n = 2,3,4 -Moden , die sich aus Gleichung (15) in
HAURWITZ (1940) für nichtdivergente Moden ergeben.
Die lokalen Perioden , die sich aus den Eigenfrequenzen der
in Bild 1 dargestellten Moden für eine ruhende Atmosphäre
mit einer äquivalenten Tiefe von 10 km ergeben , werden in
Tabelle 1 aufgeführt . Die Tabelle zeigt , daß der Effekt reali¬
stischer Winde um so größer wird , je langsamer die Aus-
breitungsgeschwindigkeit der Wellen ist.

Tabelle 1: Perioden von Wellen aus der zweiten Gruppe mit
zonaler Wellenzahl 1 (m = 1) in Tagen für eine äqui¬
valente Tiefe von 10 km in einer ruhenden Atmo¬
sphäre (ohne Wind ) sowie in einer Atmosphäre mit
mittleren Winden im Winter (DJF ) (nach KASA-
HARA 1980) .
zonale Wellenzahl m = 1
n 2 3 4

ohne Wind 5,02 8,30 12,32
DJF 4,85 9,91 18,39

In Abschnitt 3 werden Anzeichen für die Existenz der
m = 1 , n = 2,3,4 -Moden in der Atmosphäre zusammenge¬
faßt . Dabei wird sich heraussteilen , daß die Beobachtungs¬
daten auf westwärts wandernde Störungen hinweisen,
deren Perioden und horizontale Strukturen mit der Theorie
vernünftig übereinstimmen.

3 Beobachtungen
Weil die von Bergen oder Wärmequellen angeregten statio¬
nären oder zeitunabhängigen Wellen typischerweise große
Amplituden aufweisen (TRIBBIA und MADDEN 1988),
müssen Beobachtungsdaten in der Regel zeitlich gefiltert
werden , damit wandernde Moden nachgewiesen werden
können . Die Filterung mit Tief - oder Bandpassfiltem zeigt,
daß großskalige , westwärts wandernde Moden während
eines großen Teües der Zeit vorhanden sind . Die meisten
Arbeiten beschäftigten sich mit tfoposphärischen Daten,
jedoch gibt es Anzeichen , daß die großräumigsten Störun-
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gen auch in der mittleren Atmosphäre auftreten . Die beob¬
achteten atmosphärischen Wellen , die den theoretisch vor¬
hergesagten m = 1 , n = 2,3,4 -Moden entsprechen , werden
als 5-Tage, 10-Tage und 16-Tage-Welle bezeichnet.

Ein schönes Beispiel für die 5-Tage -Welle in der mittleren •

Atmosphäre stammt von RODGERS ( 1976) . In Messungen
des NIMBUS 5 Selective Chopper Radiometers aus einer bei
45 km zentrierten Schicht fand er eine spektrale Spitze bei
einer Periode zwischen 4,5 und 6,2 Tagen , verbunden mit
einer westwärts wandernden Welle 1 . Bild 2 zeigt die Brei¬

tenabhängigkeit der von RODGERS ( 1976) gefundenen
Amplitude . Diese ähnelt der (m , n) = ( l,2)-Mode (s . Bild 1).
Die Amplitude von 0,5 K in mittleren Breiten ist konsistent
mit einer davon unabhängigen Abschätzung der mittleren
Amplitude bei 1000 hPa und einer vertikalen Abhängigkeit
der Amplitude wie bei einer Lamb -Welle (MADDEN
1979).
Auch die antisymmetrische 10-Tage -Welle wurde in der
mittleren Atmosphäre gefunden . Bild 3 , entnommen aus
HIROOKA und HIROTA (1985) , zeigt die meridionale
Struktur der Geopotentialhöhen einer westwärts wandern¬
den 10-Tage -Störung mit zonaler Wellenzahl 1 bei 1 hPa im
April 1981 . Die horizontale Struktur gleicht der (m , n ) =

(l,3)-Mode aus Bild 1 , und ihre Periode liegt nahe an dem
theoretischen Wert für mittlere Winde im Winter (Dezem¬
ber , Januar , Februar ) . Hirooka und Hirota zeigten außer¬
dem , daß die Amplitude der Welle beinahe so stark mit der
Höhe zunimmt wie von Gleichung (4) beschrieben.

MADDEN und LABITZKE (1981) untersuchten eine mit
der 16-Tage -Welle zu vergleichende großskalige Störung
vom Januar 1979 . Diese Störung wanderte während ihrer
19-tägigen Periode einmal um den Erdball . Bild 4 zeigt
Amplitude und Phase der Welle 1 in verschiedenen Breiten
in 30 hPa während dieser 19 Tage vom 10. bis zum 28.
Januar . Die Wanderung der Welle nach Westen ist deutlich
zu erkennen . Madden und Labitzke verglichen die vertikale
und meridionale Stmktur der Störungsanteile der Wellen¬
zahl 1 mit der theoretisch in einer ruhenden isothermen
Atmosphäre zu erwartenden (m , n) = (l,4)-Mode . Die
beobachtete und die theoretisch vorhergesagte Stmktur
sind qualitativ ähnlich , aber die beobachteten Amplituden
in größeren Höhen (Bild 5a) sind deutlich größer als die
erwarteten (Bild 5b) . Die Amplitude dieser speziellen Stö¬

rung war im Vergleich zu anderen beobachteten 16-Tage-
Wellen ungewöhnlich groß.

I ' i i

j i L

LAT1TUDE ( Degrees)

Bild 2 : Meridionalprofil der 5-Tage -Welle in etwa 2 hPa im
November 1973 . Die Welle besitzt die zonale Wellenzahl 1
und ähnelt der (m , n) = (l,2)-Mode (nach RODGERS
1976) .

SPETH und MADDEN ( 1983) schätzten die vertikale
Stmktur der 5 - und 16-Tage -Wellen mit einem räumlich
und zeitlich spektralen Ansatz ab . Ihre Ergebnisse werden
in Bild 6 dargestellt . Die Amplituden sollten dabei nicht als
absolute Größenangaben verstanden werden , weil sie
durch die Integration der Spektren über Frequenzintervalle
willkürlicher Größe bestimmt wurden ; allerdings sollten sie
- in einem relativen Sinn - eine Näherung für das vertikale
Profil liefern . Unterhalb von 30 hPa wächst die 5 -Tage-
Welle mit einer der Lamb -Welle vergleichbaren Rate . Die
16-Tage -Welle wächst dort etwas stärker an . In größeren
Höhen könnten die Eigenschaften der vertikalen Stmktur
von dem sich bei realistischen Winden und Temperaturen
verändernden Abklingverhalten der Wellen herrühren.
Speziell klingen die Wellen besonders stark ab , wenn - rela¬
tiv zur Welle - im Mittel Ostwinde vorherrschen . Dies mag
die großen Unterschiede zwischen den Anwachsraten der
16-Tage -Welle im Sommer und Winter in der Stratosphäre
erklären . Das Abklingen nimmt auch in Gegenwart starker

200 i-
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I . . i I . .

LAT ITUDE

Bild 3 : Meridionale Struktur der Störung in Geo¬
potentialhöhen einer in 1 hPa im April 1981
beobachteten Welle . Die Amplitude ist in
Metern angegeben . Die Welle besitzt die zonale
Wellenzahl 1 und breitet sich mit einer Periode
von 10 Tagen aus , wie für eine (m,n ) = (1,3)-
Mode erwartet (nach HIROOKA und HIROTA
1985) .
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Bild 4 : Polardiagramm der Welle 1 des Geopotentials
in 30 hPa in unterschiedlichen Breiten (nach
Analysen der Freien Universität Berlin) . Das
19-tägige Mittel wurde abgezogen . Die Einhei¬
ten sind Meter.

polwärts gerichteter Temperaturgradienten zu ; damit
könnte die zu fast allen Jahreszeiten vorherrschende
Abnahme der Amplituden oberhalb der Tropopause für die
5- (oberhalb von 150 hPa in 30° N ) und die 16-Tage -Welle
(oberhalb von 300 hPa in 70° N) Zusammenhängen.

4 Einflüsse auf die Mittlere Atmosphäre
Eine wichtige Frage ist , wie die 5- , 10- oder 16-Tage -Welle
die Mittlere Atmosphäre beeinflussen könnte . Ihre teoreti-
schen Analoga neigen sich weder mit der Höhe (transpor¬
tieren also keine Wärme ) noch mit der geographischen
Länge (und transportieren deshalb keinen Impuls ) . Ein
möglicherweise wichtiger Einfluß auf die Mittlere Atmo¬
sphäre könnte durch Interferenz zwischen erzwungenen
stationären und freien wandernden Wellen erfolgen . Als
Beispiel wird in Bild 7 der im Verlauf des Januars 1979 in
verschiedenen Höhen beobachtete turbulente Wärme¬

transport in 60° N gezeigt . Außerdem ist der Wärmetrans¬
port dargestellt , der sich aus der Modulation einer stationä¬
ren Welle 1 durch konstruktive und destruktive Interferenz
mit einer wandernden Welle der in Bild 5b gezeigten Struk¬
tur ergibt . Die Übereinstimmung ist gut . In den größeren
Höhen ist die mit dem Interferenzmodell gewonnene
Amplitude größer als in den Beobachtungen , weil die tat¬
sächliche wandernde Welle (Bild 5a) dort eine größere
Amplitude als die (m , n) = ( l,4 )-Mode aus Bild 5b hat . Die
Phasen weichen in den oberen Schichten voneinander ab,
weil sich die wirkliche wandernde Welle mit zunehmender
Höhe westwärts neigt . Ähnliche Schwankungen treten
auch im horizontalen Impulstransport auf (MADDEN
1983) . HIROOKA (1986) wies Schwankungen in Eliassen-
Palm -Flußvektoren aufgrund des oben erläuterten Interfe¬
renzmechanismus für 5 - , 10- und 16-Tage -Wellen nach.
Diese stellen wertvolle diagnostische Größen zur Untersu¬
chung sowohl von Wärme - als auch von Impulsflüssen dar.

Bild 5 : Links : Ein aus ähnlichen Darstellungen wie in
Bild 4 gewonnener Breiten -Höhenschnitt einer
wandernden Welle 1. Die Einheiten sind Meter.
Negative Werte bei 30° und 40° N weisen auf
ein gegenphasiges Verhalten bei diesen Breiten
und bei 60° N hin . In Bereichen mit gestrichel¬
ten Isolinien ist die Amplitude klein und nicht
sicher . Rechts wird die theoretisch erwartete
Amplitude der (m,n ) = ( l,4)-Mode mit einer
horizontalen Struktur wie in Bild 1 und einer
durch Gleichung (4) gegebenen vertikalen Ab¬
hängigkeit dargestellt ; für a« wurde die bei
50 hPa (p0) beobachtete Amplitude (160 m)
verwendet.

Observed Amplitudes H4 Mode
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Bild 6 : Wurzel aus der zweifachen westwärts wandernden Va¬
rianz der zonalen Wellenzahl 1 mit Frequenzen um
1/16 Tage in 70° N (rechts ) und 1/5 Tage in 30° N (links)
für alle Jahreszeiten . Zum Vergleich wird auch das Ver¬
tikalprofil einer lumb -Welle (4) gezeigt . ■

5 Diskussion
Hier haben wir uns auf die 5-, 10- und 16-Tage-Wellen kon¬
zentriert. Es gibt Anzeichen (z . B . HIROTA und
HIROOKA 1984 , HIROOKA und HIROTA 1985) für
Wellen in der Mittleren Atmosphäre, die gut mit ver¬
schiedenen anderen großskaligen theoretischen Moden
(m< 2 , n — m< 3) übereinstimmen . Ursache dieser Wellen
ist wahrscheinlich die bevorzugte Anregung von Normal¬
moden . Dies ist auch bei räumlich und zeitlich zufälligen
Anregungen möglich . Es muß jedoch betont werden, daß
Modellstudien in großen Höhen der Mittleren Atmosphäre
immer größere Abweichungen der tatsächlichen von den
hier vorgestellten einfachen Strukturen zeigen (SALBY
1981a) . Diese Unterschiede sind hauptsächlich auf die ther¬
mische Dämpfung derWellen und den Einfluß der tatsäch¬
lichen Hintergrundwinde und -temperaturen auf das
Abklingen der Wellen zurückzuführen.

Danksagung: W . May (Universität Köln) und R. Weber
(Paul-Scherrer-Institut) trugen mit hilfreichen Bemerkun¬
gen zum Manuskriptbei . D . Howard (NCAR) erstellte die
englische Version , Chr. Marquardt (Freie Universität Ber¬
lin) übersetzte sie ins Deutsche.
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K . M . GREISIGER

Gezeiten in der Mittleren

1 Einführung

Gezeiten in der Mittleren Atmosphäre zeigen sich am deut¬
lichsten als ganztags - und halbtagsperiodische Anteile im
Tagesgang des Windes . Im Gegensatz zu den ozeanischen
Gezeiten , die durch die Gravitationskräfte von Sonne und
Mond verursacht werden , entstehen die atmosphärischen
Gezeiten im wesentlichen durch thermische Anregung
bestimmter Schichten der Atmosphäre . Der Wechsel zwi¬
schen solarer Aufheizung am Tage und der Abkühlung in
der Nacht bewirkt eine Temperaturschwingung mit einer
ganztägigen und einer halbtägigen Harmonischen als
Hauptanteile . Diese Temperaturschwingung tritt , mit
unterschiedlicher Stärke , in der gesamten Erdatmosphäre
auf und bewirkt entsprechende globale Gezeitenschwin¬
gungen des Druckes , welche wiederum zu periodischen
Ausgleichsströmungen , den Gezeitenwinden , führen . Die
Gezeitenschwingungen breiten sich horizontal und vertikal
aus und stellen somit Gezeitenwellen mit Amplitude und
Phase dar . Es lassen sich auch schwache gravitativ ange¬
regte Gezeiten in der Atmosphäre nachweisen , z . B . lunare
Gezeiten in der Hochatmosphäre . Sie spielen aber iii einer
Energiebilanz keine Rolle.

Am Erdboden sind auch die thermischen Gezeiten sehr
schwach . Sie lassen sich oft nur aus langjährigen Meßreihen
isolieren . Die Amplituden der Drück - und Temperaturge¬
zeiten bleiben hier in mittleren Breiten unter 1 hPa bzw.
1 K, die der Gezeitenwinde bei einigen cm/s . Mit zuneh¬
mender Höhe wachsen aber die Amplituden exponentiell
an (wegen der abnehmenden Dichte ) . So erreichen die
Gezeitenwinde in der Mesopausenregion (80-100 km) die
gleiche Größenordnung wie der mittlere Wind (10-30 m/s ) .
Oberhalb 100 km Höhe werden die Gezeitenamplituden
durch dissipative Effekte und nichtlineare Wechselwirkun¬
gen begrenzt.

Atmosphäre

2 Beobachtungsverfahren

Während sich die sehr schwachen Gezeitenschwingungen
am Erdboden aus den vorhandenen langen kontinuierli¬
chen Meßreihen (Temperatur , Druck , Wind ) isolieren las¬
sen , bestand in den höheren Schichten (bis zur Strato - und
Mesosphäre ) lange Zeit die Notwendigkeit , die Gezeiten
aus diskontinuierlichen Beobachtungen abzuleiten . Die
Basis dafür waren Radiosonden - und Raketenmessungen
von Wind und Temperatur , Die Bestimmung der Gezeiten¬
schwingungen gelingt in diesem Falle vor allem wegen der
mit der Höhe anwachsenden Amplituden . Einen Überblick
über entsprechende Ergebnisse und Analysenmethoden
findet man bei CHAPMAN und LINDZEN ( 1970) . Durch
die in den letzten Jahren entwickelten Verfahren zur Mes¬
sung des Windes mit einem MST -Radar (T = Troposphäre,
S = Stratosphäre , M = Mesosphäre ) sind unter bestimmten
Bedingungen (ausreichende Echos von Inhomogenitäten
in der Atmosphäre ) kontinuierliche Beobachtungen des
Tagesganges in einigen Bereichen der Mittleren Atmo¬
sphäremöglich . Ergebnisse liegen vor allem für die äquato¬
riale Stratosphäre (FUKAO u .a . 1981) sowie für die polare
Mesosphäre im Sommer (RÜSTER u . REID 1990) vor.

Ein sehr umfangreiches Beobachtungsmaterial stammt aus
Meteor -Windmessungen im Höhenbereich von 80- 100 km
(ROPER 1984) . Die Windversetzung der in diesen Höhen
stets auftretenden Ionisationsspuren sporadischer Meteore
ermöglicht mittels VHF -Radar eine kontinuierliche Wind¬
beobachtung . Erste Ergebnisse über Stärke und zeitliche
Variationen der Gezeitenwinde in der Mittlere Atmosphäre
wurden mit dieser Methode (D2) schon 1961 erhalten
(GREENHOW u . NEUFELD 1961) . Inzwischen gibt es,
vor allem in mittleren Breiten der Nordhalbkugel , ein gan¬
zes Netz von Meteorwindstationen , welche koordinierte
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Meßkampagnen durchfuhren und meist Höhenproflle lie¬
fern (ROPER 1984 ; FORBES 198S).
Ein weiteres Verfahren zur kontinuierlichen Windmessung
im Höhenbereich zwischen 60 und 100 km ist die Methode
der partiellen Reflexionen . Unter bestimmten Bedingun¬
gen lassen sich mit einem entsprechenden MF -Radar sehr
detailliert ganzjährige Zeit-Höhenschnitte der Gezeiten¬
winde ableiten . Hier ist besonders die Station Saskatoon,
Kanada (52° N , 107° W) , zu nennen , deren Ergebnisse eine
wesentliche Grundlage für eine Klimatologie der Gezeiten¬
winde mittlerer Breiten für 70- 100 km Höhen bilden
(MANSON u .a. 1989).
In den sechziger Jahren wurden an den Observatorien Kfih-
lungsbom (54° N , 12° E) und Collm (51°N , 13° E) mit konti¬
nuierlichen Ionosphärendriftmessungen im Langwellenbe¬
reich (Methode Dl ) Windbeobachtungen im Höhenbe¬
reich 90- 100 km begonnen , welche zwar nur in den Nacht¬
stunden Daten lieferten , aber doch die Ableitung des domi¬
nierenden halbtägigen Gezeitenwindes , seines Jahresgan¬
ges sowie langfristiger Variationen gestatteten (SPREN¬
GER u . SCHMINDER 1968 ; GREISIGER u .a . 1987) .
Inzwischen ist das Verfahren am Observatorium Collm
weiterentwickelt worden (SCHMINDER u . KÜRSCHNER
1984), so daß auch Vertikalprofile des halbtägigen Gezei¬
tenwindes und damit auch Zeit-Höhenschnitte (Jahres¬
gänge ) bestimmt werden können.

3 Beobachtungsergebnisse

Die nicht sehr umfangreichen Ergebnisse über die Gezei¬
tenschwingungen in der Stratosphäre zeigen folgendes Bild
(vgl. CHAPMAN u . LINDZEN 1970) :
Der ganztägige Gezeitenwind hat in 30 km Höhe eine
Amplitude von etwa 1 m/s und erreicht , in Abhängigkeit
von der Breite und Jahreszeit , in 60 km Höhe etwa 10 m/s.
Die Phasenausbreitung läuft von oben nach unten , bei
40 km Höhe tritt meist ein Phasensprung auf . Der halbtä¬
gige Gezeitenwind ist schwach und wird erst oberhalb
50 km stärker als 1 m/s.
In der Mesosphäre stehen ab 60 km Höhe ausreichende
Beobachtungen für systematische Untersuchungen der
Gezeitenwinde zur Verfügung . In mittleren und hohen
Breiten bleiben die Amplituden des ganztägigen Gezeiten¬
windes im allgemeinen unter 10 m/s mit typischen Werten
von 5 m/s . Eine Amplitudenzunahme zwischen 70 und
100 km Höhe ist im Mittel nicht vorhanden (FELLÖUS u .a.
1975) . Die Amplitude geht ab etwa 60 km Höhe sogar etwas
zurück oder bleibt gleich.
Der halbtägige Gezeitenwind nimmt dagegen in seiner
Stärke auch oberhalb 50 km zu und dominiert ab etwa
80 km Höhe (in mittleren Breiten ) . Ein typischer Tagesgang
des Windes in 95 km Höhe hach Meteorwindmessungen in
Kühlungsbom ist in Bild 1 dargestellt . Die Tagesvariation
V(t) der stündlichen Meßwerte für die zonale (Ost -West)
und meridiönale (Nord -Süd ) Komponente wurde hierbei
mittels einer harmonischen Analyse wie folgt als Summe
mehrerer Anteile approximiert:
V (t) = V0 + V,cos (2ji/24 ) (t- f ) + V2cos(2jc/12) (t- tj) . (1)
V0 stellt hier den mittleren Wind (des gesamten Tages ) dar;

V , und V2 sind die Amplituden des ganztägigen (Periode
24Std .) und halbtägigen (12-stündigen ) Gezeitenwindes,
die Phasen tj und t2 sind Zeitpunkte des Maximums
(Angabe in mittelerer Ortszeit ; LMT ) . Man erkennt an der

. .guten Approximation nach Gleichung (1) , daß die benutz¬
ten Harmonischen die Hauptanteile des Windes in diesem
Höhenbereich darstellen . Für das Beispiel in Bild 1 ergeben
sich die Zahlenwerte der Tabelle 1 (V0, Vls V2 in m/s , tb t2
in LMT ).

Tabelle 1
Vo Vi ti Vj to

meridional + 4 9 n 28 4,1
zonal + 24 4 4,5 24 7,0

Wie schon aus Bild 1 ersichtlich , dominiert der halbtägige
Gezeitenwind V2, wobei aber in diesem Falle auch ein
merkbarer ganztägiger Gezeitenwind bei der Meridional-
komponenle (9 m/s ) erkennbar ist . Dieses Beispiel zeigt fer¬
ner , daß die Amplitude des halbtägigen Gezeitenwindes V2
die gleiche Größe wie der zonale mittlere Wind V0 haben
kann . Die Phase tj der meridionalen Komponente läuft der¬
jenigen der zonalen Komponente um etwa 3 Std ., entspre¬
chend 90°, voraus (Tab . 1 ).
Der Tagesgang in Bild 1 stellt die zeitliche Beobachtung des
Windes in einem Punkte beim Durchlaufen einer ganztägi¬
gen und halbtägigen Gezeitenwelle dar . Da es sich um
solare Gezeitenwellen handelt (horizontale Ausbreitung
von Ost nach West), beobachtet man in Abhängigkeit von
der Ortszeit an Stationen gleicher Breite und in der gleichen
Höhe (abgesehen von möglichen Längeneffekten ) im
wesentlichen den gleichen Tagesgang , also gleiche Ampli¬
tuden und Phasen (vgl. SPRENGER u . SCHMINDER
1968).

21 LMT

zonal

4. Aug . 1979

S Meteorwind Kühlungsborn 54 °N, 12 ttO
ii i iii

0 03

Bild 1: Beispiel eines Tagesganges des Windes in 95 km Höhe
nach Meteorwindmessungen in Kühlungsbom mit Anpas¬
sung durch die ganztägige und halbtägige Schwingung
sowie eines mittleren Windes (V0) ,
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rfeteorwind , Gatxhy (i7 ‘N. 3 °0)

Sommer

Winter

Phase ti

Bild 2 : Mittlere Vertikalprofile der Amplitude und
Phase V2, t2 des halbtägigenWindes fürSommer
und Winter in der Mesopausenregion nach
FELLOUS u .a. (1975).

Die Gezeitenwellen breiten sieh , ausgehend Von ihren
Anregungsquellen (vgl. Abschnitt 4), auch in der Vertikalen
aus . Die unterschiedliche Höhenvariation des halbtägigen
Gezcitenwindes im Sommer und im Winter illustriert
Bild 2 mit Ergebnissen der Meteorwindstation Garchy
(Frankreich ) (nach FELLOUS u .a , 1975). Danach werden
im Winter höhere Amplituden beobachtet . Die Phasenaus¬
breitung erfolgt von oben nach unten , im Sommer aber viel
langsamer als im Winter . Nach Bild 2 ergeben sich danach
im Winter vertikale Wellenlängen von etwa 40 km ; im Som¬
mer liegen sie dagegen bei 300 km.

Der halbtägige Gezeitenwind hat einen typischen Jahres¬
gang . Für die Amplitude V2 ergibt sich im langjährigen Mit¬
tel ein Verlauf , wie er in Bild 3 durch die Ergebnisse von
Meteorwindmessungen in Kühlungsbom für 90- 100 km
Höhe gezeigt wird . Die Winterwerte sind höher als diejeni¬
gen im Frühjahr und Frühsommer (vgl. Bild 2), wobei im
August bis September die absolut größten Werte erreicht
werden . Gezeigt werden außerdem die Werte für 1990 nach

J , F M t A,M,J,J,A,S , O , N , D

zonal -
— D3 Kühlungsbom 1376-06
- o - D1 Coltm 1990

Bild 3 : Jahresgang der Amplitude des halbtägigen Gezeiten¬
windes in 90-100 km Höhe nach Messungen an den Sta¬
tionen Kühlungsbom und Collm.

Dl -Messungen an der Station Collm (SCHMINDER1991 ).
Trotz verschiedener Abweichungen vom langjährigen
Mittel für Kühlungsbom ist auch in einem einzelnen Jahr
bei einer Station etwa gleicher Breite (und mit anderer
Meßmethode ) grundsätzlich der gleiche Jahresgang
erkennbar . Wie weiter unten noch erläutert wird und aus
den beiden Oktoberwerten für 1990 erkennbar , ist das sehr
tiefe Oktoberminimum des langjährigen Mittels nicht real.

Das Verhalten der Phase t2 im langjährigen Mittel ist in
Bild 4 dargestellt . Die Werte sind zweimal , im 12-Stunden-
Abstand , aufgezeichnet entsprechend der Mehrdeutigkeit
der Phase . Die Maxima des Gezeitenwindes treten danach
im Winter etwa 2 Stunden später ein als im Sommer (vgl.
Büd 2 für 90 km Höhe ) . Im Oktober stad zwei mögliche
schnelle Phasendurchläufe angedeutet (A und B), die in
Einze (jahren auch beobachtet werden (SPRENGER u .a.
1969) . Eine Mittelung der Tagesgänge einer solchen Peri¬
ode führt zu einer teilweisen Auslöschung der Amplitude
und ergibt das in Bild 3 gezeigte , nicht echte tiefe Oktober-
minimum . Die Einzeltage weisen die nach dem Jahresgang

Zonal

D2 Kühlungsbom 1976 - 1966

Büd 4: Jahresgang der Phase der Zonalkomponente des halb¬
tägigen Gezeitenwindes (Zeitpunkt des Maximums) nach
Meteorwindmessungen in Kühlungsbom (A , B : in Einzel-
jahren beobachtbare schnelle Phasenvariationen) .
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■Bild 5 : Abhängigkeit der Amplitude
, des - halbtägig « •Gezeitenwin¬

des in 90-100 km Höhe von
der solaren 10,7 cm-Strahlung
als Indikator der Sonnenaktivi¬
tät (r - Korrelationskoeffizient
mit Signiflkanzangaben ).

zu erwartenden relativ hohen Amplituden auf (SPREN¬
GER u .a . 1969 ; SCHM1NDER 1991), welche erhalten blei¬
ben , wenn man entsprechende kürzere Abschnitte des
Monats mittett (vgl , Bild 3).
Außer einer Veränderlichkeit von Jahr zu Jahr treten auch
langfristige Änderungen der Amplitude des halbtägigen
Gezeitenwindes auf . So wurde an den Observatorien Küh-
lungsbom und Collm seit 1957/58 eine Abhängigkeit vom
11-jährigen Zyklus der Sonnenäktivität 'festgestellf (GRfil-
S1GER u .a . 1987) . Als Beispiel zeigt Bild 5 die Abnahme
der Amplitude V2 bei einer Verstärkung der solaren 10,7
cm -Radiöstrahlung , welche als guter Indikator der Sonnen¬
aktivität gilt.
Der ganztägige Gezeitenwind ist in -mittleren , Breiten im
Höhenbereich 60-100 km meist bedeutend schwächer als
der halbtägige Gezeitenwind . Amplitude und Phase variie¬
ren relativ stark . Eine Zusammenstellung neuerer Ergeb¬
nisse über den ganztägigen und halbtägigen Gezeitenwind
sowie Vergleiche mit Modellergebnissen findet main bei
MANSON u .a . (1989) und FORBES ( 1989) . V

4 Theoretische Grundlagen
Die Anregungsquelle einer Gezeitenschwingung ist eine
Funktion der Höhe z, der Breite <p und der Länge X und
natürlich der Tagszeit t in Verbindung mit der Wittelge-
schwindigkeit w der Erde:

G (z, (p,k,t ) = G„ (z,q>) exp[i(nwt + sk)] (2)

(n = 1 für die ganztägige , n = 2 für die halbtägige Gezeiten¬
schwingung usw .) . In gleicher Form lassen sieh die daraus
resultierenden Gezeitenschwingungen von Temperatur,
Druck und Wind darstellen . Für die mit der Sonne west¬
wärts . wandernden Gezeitenwellen .gÜt,A = s, s ==.D.bedeu-
tet eine stehende Welle , welche z . B. durch unterschiedli¬
che thermische Anregung von Kontinenten und Ozeanen
angeregt werden kann.

Die Gezeitenschwingungen erfassen die gesamte Erdatmo¬
sphäre und können daher nur als sphärisches .Problem

behandelt werden . In der klassischen Gezeitentheorie
(SJEBERT 1961 ; CHAPMAN u . LINDZEN 1970) wird von
einer Atmosphäre in Rühe (kein Grundwind ) mit einem
einheitlichen Temperaturprofil ausgegangen . Die Luft wird
als ideales Gäs behandelt (keine Dissipation ). Als Bewe-
gurigsgleichung kann -darin die Euler ’sehe Gleichung der
Hydrodynamik benutzt werden ; Benötigt wird noch die
Energiegleichung , welche die Ariregungsquelle enthält,
sowie die Kontinuitätsgleichung . Die Gezeitenschwingun¬
gen werden als kleine Störungen des Gruridzustandes auf¬
gefaßt , was zunächst nur bis in Höhen von etwa 80 km
gerechtfertigt erscheint (vgl. Bild 2) . Nach einer Linearisie¬
rung der Gleichungen besteht noch das Problem der Tren¬
nung der Höhen - und Breitenabhängigkeit (vgl . Gl . (2)) .
Das wird durch eine Entwicklung nach Breiteafunktionen
(Hough ’sche Funktionen ) in der Form

da
G„ (z, <p) = I G„,t (z) H^k (<p) (3)

- ' . - k- 1 - ' •' •••

\ \
i i

- 1.0 /

20 40
Breite [•]

Bild 6 : Die ersten drei bezüglich des Äquators symmetrischen
Hough ’schen Funktionen Sur die halbtägige Gezeäten-
schwingung (nach CHAPMAN u . UNDZEN 1970) .



Bild 7: a) Vertikale --Verteilung der
thermischen Anregung durch
Ozon und Wasserdampf für
die Äquinoktien , b) Breitenver¬
teilung der entsprechenden An¬
regungen für die ganztägige
(linke Ordinate ) und halbtägige
Schwingung (rechte Ordinate ),
Amplitude in Kelvin (nach
CHAPMAN u . UNDZF .N
1970),

a)
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gelöst . (Gilt in dieser Form für die Druckschwingung und
die Anregung .) Die Gezeitenschwingung einer bestimmten
Periode (Index n) setzt sich danach aus einer Summe von
Wellentypen (modes ) zusammen , welche sich durch unter¬
schiedliche vertikale Abhängigkeit G n k(z) und Breitenab¬
hängigkeit Hn k (<p ) unterscheiden.
Man erhält schließlich zwei gewöhnliche Differentialglei¬
chungen zweiter Ordnung , die Vertikalgleichung für
Glttit (z) und die Laplace ’sche Gezeitengleichüng , eine
Eigenwertgleichung für die Hough ’schen Funktionen HB k.
Tabellen dieser Funktionen findet man bei CHAPMAN ü.
LINDZEN (1970) und bei KATO ( 1980) . Die ersten drei
symmetrischen Hough ’schen Funktionen für die halbtä¬
gige Schwingung sind in Bild 6 dargestellt . Die Breitenfünk-
tionen für die Gezeitenwindkomponenten leiten sich aus
den Hough ’schen Funktionen ab (CHAPMAN u . LIND¬
ZEN 1970).
Die in der Atmosphäre vorherrschenden thermischen
(solaren ) Gezeiten werden durch Absorption der Sonnen¬
strahlung während der Tagesstunden angeregt . Der Tages¬
gang der Anregung setzt sich im wesentlichen aus einer
dominierenden ganztägigen Harmonischen und einer um
das Sechsfache schwächeren halbtägigen Harmonischen
zusammen (vgl. Bild 7b) . Die wesentlichen Absorber sind
Wasserdampf (verschiedene Infrarot -Banden ) sowie Ozon
(zwei UV -Banden , eine im sichtbaren Licht), wobei Ozon

eine etwa 10-fach stärkere Anregung liefert (Bild 7b) . In
Bild 7 sind für die ganztägige und halbtägige Gezeiten¬
schwingung die Anregungsquellen dieser beiden Absorber
in ihrer Höhen - und Breitenabhängigkeit dargestellt . Die
Gesamtquelle hat demnach die Form

Q(z,<p ) = Z [(z) Bi (<p ) + Zj (z) B2 (<p ) (4)
Ein Vergleich der Funktionen B ! und B2 mit Bild 6 zeigt,
daß diese Breitenfunktionen bei der halbtägigen Schwin¬
gung gut durch die Hough ’sehe Funktion H2 2 beschreibbar
sind . Bei der ganztägigen Schwingung haben die Hough ’¬
schen Funktionen eine komplexere Struktur , so daß meh¬
rere für die Approximation von B] und B2 benötigt werden.

Aus der in Bild 7 gezeigten Struktur der Anregungsfunktio-
nen läßt sich z. B. erklären , warum die halbtägige Schwin¬
gung oberhalb etwa 60 km stärker als die ganztägige werden
kann , obwohl ihre Anregung sechsfach schwächer ist . Für
den Wellentyp (2,2 ) ergibt die Lösung der Vertikalglei¬
chung eine sehr große vertikale Wellenlänge (ca . 300 km),
die die Ausdehnung der Quelle Z2 weit übersteigt . Bei der
ganztägigen Schwingung treten eine Reihe von Wellenty¬
pen auf mit relativ Meinen Wellenlängen , wodurch im
Gebiet der Quelle eine teilweise Auslöschung erfolgt
Die halbtägige Welle wird also von der 0 3-Quelle beson¬
ders effektiv abgestrahlt Bild 8 zeigt Beobachtungsergeb¬
nisse , die dieses Verhalten gut erkennen lassen.

Bild 8 : Beobachtete vertikale Amplitudenzunahme
von ganztägigem und halbtägigem Gezeiten-
wind im Vergleich zum exponentiellen An¬
stieg der inversen Wurzel aus der atmosphäri¬
schen Dichte.

- halbtägiger
- ganztägiger Gezerfw

nach Croves { 1967)

20 m/s
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Nach der klassischen Gezeitentheorie ergeben sich für die
Zonalkomponente u2 und die Meridionalkomponente v2
des halbtägigen Gezeitenwindes folgende Ausdrücke'

u2 (z,<p,t) = A(z)U2(<p ) exp [i( lk!z+ 2ut )l (5)
v2 (z,<p,t) = iA(z)V2((p ) exp [i( lklz + 2at )J (6)

falls die Schwingung aus einem einzelnen Wellentyp mit
der vertikalen Wellenzahl Ikl und der ; zonalen bzw.
mefidionalen Breitenfunktion U2 bzw , V 2 besteht . Da
i = exp (hi/2 ) einen zusätzlichen Phasenwert von , 90°
ergibt , .läuft das Maximum , von v2 dem "von u2 bei ; der
halbtägigen Schwingung auf der Nordhalbkugel um 3 Std.
voraus (umgekehrt auf der Südhalbkugel ), was im Mittel
auch beobachtet wird (vgl . Bild 1). Aus Gleichung (5 ) und
(6) folgt ferner , daß die Phasenausbreitung von oben nach
unten verläuft , denn ein bestimrnter Phasenwert <p 0 =
2o>t0 + lklz wird bei abnehmender Höhe z zu einem späte¬
ren Zeitpunkt t0 erreicht . Das entspricht ebenfalls der Beob¬
achtung (vgl. Bild 2) .
Für den Amplitudenanteil A(z) gilt
A(z) ~ e2/2|f (7)

(H ist die Skalenhöhe der Atmosphäre ) . Die Amplitude
nimmt also exponentiell mit der Höhe zu , und zwar propor¬
tional 1A& , wobei qg die . atmosphärische Dichte ist Das
gilt natürlich nur im Bereich der freien Ausbreitung der
Gezeitenwelle , also außerhalb der Anregungsquelle . Bild 8
zeigt an Beobachtungsergebnissen , daß im Mittel , dieser
exponentielle Anstieg vom Erdboden bis in große Höhen
stattfindet aber ab ca . 100 km begrenzt erscheint

Man kann sagen , daß die klassische Gezeitentheorie
wesentliche Eigenschaften der beobachteten Gezeiten¬
schwingungen gut wiedergeben kann . Wegen der fehlen¬
den Berücksichtigung eines Grundwindes mit seiner
Höhen - und Breitenabhängigkeit sowie eines damit gekop¬
pelten meridionalen Temperaturgradlenten können z . B.
jahreszeitliche Variationen nicht und Breitenvariationen
nur unzureichend Wiedergegeben werden . Außerdem sind
die schon unterhalb 100 km Höhe stark zunehmenden dis¬
sipativen Effekte (Wärmeleitfähigkeit , molekulare und tur¬
bulente Diffusion , lonen -Reibung u .a.) und nichtlineare
Wechselwirkungen (z . B. mit dein Grundwind ) nicht mehr
zu vernachlässigen.

Berücksichtigt nm einen meridionalen Temperaturgra¬
dienten , so lassen sich die Gezeitengleichungen nicht
mehr , wie in der klassischen Theorie , in die Vertikalglei¬
chung und die Laplace ’sche Gezeitengleichung aufspalten.
Es tritt eine Moden -Kopplung ein und damit die Anregung
weiterer Gezeiten -Wellentypen , die nicht in der thermi¬
schen Anregung enthalten sind (WALTERSCHEID u .a.
1980) . In einem sehr umfassenden Modell von FORBES
(1982 a,b) sind die meisten der in der klassischen Theorie
nicht enthaltenen physikalischen Prozesse sowie neuere
experimentelle Ergebnisse bei der Berechnung der Anre¬
gungsfunktionen berücksichtigt . So kommt z . B . oberhalb
90 km als zusätzlicher Absorber 0 2 dazu . FORBES bleibt
aber bei der linearen Theorie und nimmt wie in der klassi¬
schen Theorie keine Längenabhängigkeit an . Ein.Vergleich
mit beobachteten jahreszeitlichen und Breitenvariationen
des ganztägigen und halbtägigen Gezeitenwindes in der

Mesopausenregion (80-100 km) ergibt zwar nicht immer
eine gute quantitative Übereinstimmung (vgl . FORBES u.
VIAL 1989), scheint diese Näherungen in diesem Höhen¬
bereich jedefch in Anbetracht der auch bestehenden Unge-

_.nauigkeiten bei den Modell -Eingabedaten zu rechtfertigen,
Vergleiche von experimentellen und theoretischen Ergeb¬
nissen aus dem internationalen MAP -Programm wurden
von FORBES ( 1989) zusammengestellt . In einem dreidi¬
mensionalen Modell von KAHLER (1988) werden auch
nichtlineare Effekte berücksichtigt . Diese fuhren über eine
Wechselwirkung mit den halbtägigen Gezeiten vor allem in
niederen Breiten und oberhalb 70 km zu einer Beeinflus¬
sung des zonalen Grundwindes.

5 Ausblick

Die Gezeitenschwingungen stellen im oberen Teil der
Mittleren Atmosphäre einen wesentlichen Faktor in der
Energiebilanz dar . Genaue Kenntnisse über räumliche und
zeitliche Variationen sind daher gefragt -Von Beobachtung
und Theorie sind in den letzten Jahren dahingehend große
Anstrengungen unternommen . Dabei wurde auch eine
Reihe von Fortschritten erzielt (FORBES 1989). Beim Ver¬
gleich von Messungen und Modellergebnissen ergeben
Sieh prinzipielle Schwierigkeiten , weil von der Theorie die
starke Variabilität der gleichzeitig wirkenden physikali¬
schen Prozesse schwerlich berücksichtigt werden kann.
Daher zielt das ATMÄP -Prograrpm auf die Bestimmung
klimatologischer Werte der Gezeitenschwingungen (MAN-
SON u .a, 1989), um bessere quantitative Vergleiche zwi¬
schen Experiment und Theorie zu ermöglichen . Auf
Lücken bei der Modellierung weist z . B, das in Bild 5
gezeigte Ergebnis über die solare Abhängigkeit der halbtä¬
gigen Gezeitenschwingung hin . Die starke Antikorrelation
ist mit den bisherigen Modellen und Meßergebnissen über
die Solare Strahlung nicht erklärbar (GKEISIGER u .a.
1987) . 1

Unberücksichtigt blieb bisher bei der Modellierung die
Wechselwirkung mit planetaren Wellen . Ferner fehlt eine
konsistente Bestimmung der turbulenten Diffusion als
Dämpfungsprozeß für die Gezeitenschwingungen oberhalb
ca . 80 km Höhe . Die Turbulenz wird Ser ,im wesentlichen
durch Brechung interner atmosphärischer Schwerewellen
erzeugt (vgl. Beiträge 12 und 13), bei deren vertikaler Aus¬
breitung das Gesamtwindfeld einschließlich der Gezeiten-

* winde zu berücksichtigen wäre.

; Diu Anregung und Ausbreitung der thermischen Gezeiten¬
schwingungen werden von der Atmosphäre in ihrer

■ Gesamtheit bestimmt . Daher müssen für eine Modellie¬
rung die entsprechenden globalen Felder von Absorbern,
von Temperatur , Grundwind , dissipativen Faktoren etc.
möglichst gut bekannt sein . Hier gibt es naturgemäß noch
Lücken , die aber , z . B . mit Satellitenbeobachtungen , immer
mehr geschlossen werden können.

3 CHAPMAN , S .; R. S . LINDZEN; 1970 ; Aunospheric Tides -
Thermal and Gravitatiönal; D . Reidel Publ. Comp ., Bordreeht-
Holland, 200 S.
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B . NAUJOKAT

Stratosphärenerwärmungen : Synoptik

1 Einleitung

Vor nunmehr 40 Jahren wurde die erste mittwinterliche
Stratosphärenerwärmung von SCHERHAG (1952) ent¬
deckt, als die Radiosondenmessungen über Berlin im
Februar 1952 einen explosionsartigen Temperaturanstieg
von 40 K innerhalb von zwei Tagen im 10-hPa-Niveau zeig¬
ten . Diese erste synoptische Beschreibung einer derartigen
Erwärmungführte zu der Bezeichnung Berliner Phänomen,
obwohl dies durchauskein lokales Phänomen war , wie sich
in den Folgejahren erwies.
Die frühen Untersuchungen der Stratosphärenerwärmun¬
gen waren, bedingt durch die Beobachtungsmöglichkeiten,
auf die untere und mittlere Stratosphäre der Nordhalbkugel
beschränkt. Bald (etwa ab 1958) ergänzten meteorologische
Raketen das Radiosondennetz und erweiterten den Höhen¬
bereich bis ca . 80 km, und ab 1969 standen Spektrometer-

und Radiometermessungen von Satelliten zur Verfügung,
die globale Felder lieferten - wenn auch mit schlechterer
vertikaler Auflösung . Inzwischen sind, insbesondere für die
obere Stratosphäreund die Mesosphäre, weitere Meßtech¬
niken (z . B . Radar und Lidar) hinzugekommen (vgl. Bei¬
träge 7, 12 und 14) .

Seit dem IGY (International Geophysical Year ) 1957 wer¬
den am Meteorologischen Institut der Freien Universität
Berlin tägliche Höhenfelder , seit dem IQSY (International
Quiet Sun Year ) 1964 auch Temperaturfelderverschiedener
stratosphärischer Druckflächen bis heute analysiert. Der
vorhandene Datensatz (erhältlich als gedruckte Karten in
den Meteorologischen Abhandlungen des Instituts und als
geographische Schnittpunkte auf Datenträgern) bietet eine
gute Grundlage für die Darstellung und Erforschung der
Stratosphärenerwärmungen. In diesem Zusammenhang sei
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auch auf die seit 1972 jährlich als Beilage zur Berliner Wet¬
terkarte veröffentlichten ausführlichen Berichte über die
stratosphärischen Winter hingewiesen.
Bereits während des IQSY wurde ein Warnsystem ins
Leben gerufen , um die Meßaktivitäten während der auftre¬
tenden Erwärmungen weltweit zu koordinieren . Basierend
auf den in den folgenden Jahren gesammelten Erkenntnis¬
sen wurde 1974 im Rahmen der WMO (World Meteorologi-
cal Organisation ) ein verbessertes Wamprogramm einge¬
führt und bis heute fortgeführt . Diese STRATALERT-
und GEOALERT/STRATWARM -Meldungen werden im
Winter und Frühjahr der Nordhalbkugel täglich von der
Stratosphärengruppe der Freien Universität Berlin heraus¬
gegeben und über das GTS (Global Telecommunication
System) verbreitet . Sie informieren über den aktuellen
Zustand der nordhemisphärischen Strato - und Mesosphäre
und alarmieren die verschiedenen Forschungsgruppen
nicht mehr nur bei Erwärmungen , sondern auch z. B. bei
besondere tiefen Temperaturen im Zusammenhang mit der
Ozonzerstörung (vgl. Beitrag 11).
Die Stratosphärenerwirmungen sind auf der Nordhalbku¬
gel in ihrer Intensität und ihrem räumlichen und zeitlichen
Auftreten sehr variabel , wie die Temperaturen am Nordpol
in der 10-hPa -Fläche für die 10 Winter 1978/79 bis 1987/88
zeigen (Bild 1, aus LABITZKE und van LOON1991) . Daher
wurden für das Wamprogramm Kriterien entwickelt , die
auf einer Einteilung der beobachteten Stratosphärenerwär¬
mungen nach ihrem synoptischen Erscheinungsbild basie¬

ren . Dabei wurde die Größenordnung einer Erwärmung
definiert in Abhängigkeit von dem Betrag des Temperatur¬
anstiegs , von der vertikalen und räumlichen Ausdehnung
sowie von dem Effekt auf die hemisphärische (oder auch
globale ) Zirkulation . Diese Definitionen der verschiedenen
Erwärmungstypen sind nach heutigem Erkenntnisstand
zwar erweiterungswürdig , aber durchaus noch gültig . Sie
werden im folgenden verwandt , zu Beginn der einzelnen
Abschnitte vorgestellt und jeweils für einen typischen Fall
an Hand von Karten und charakteristischen Kenngrößen
dargestellt . Die Dynamik der Erwärmungen und ihre
Modellierung werden in den Beitragen 9 und 10 abgehan¬
delt .

'

2 Kleine Mittwinterliche Erwärmungen
- Minor Warmings sind definiert durch einen kräftigen

Temperaturanstieg in kurzer Zeit (mindestens 25 K in
einer Woche ) in irgendeiner stratosphärischen Schicht in
irgendeinem Gebiet der Wmterhemisphäre.

Diese Erwärmungen sind häufig auf die obere Stratosphäre
beschränkt , jedenfalls dort stärker ausgeprägt als in den
unteren Schichten . Trotz manchmal mit großen Erwär¬
mungen vergleichbarer Intensität des Temperaturanstiegs
bleibt der Polarwirbel unbeeinflußt . Minor Warmings
unterschiedlicher Stärke werden in jedem Winter (meist
mehrmals ) beobachtet.

Ihr typisches Erscheinungsbild soll an Hand des starken
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Bild 1: Temperatur verlauf am Nordpol
in 10 hPa während der 10 Winter
1978/79 bis 1987/88 (aus LA¬
BITZKE und van LOON 1991)
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Bild 2 : Temperaturverlauf am Nordpol im Winter 1991/92

DeC 91 Jan 92

a) Strahldichte (mW/m 2 sr- 1 cm) im Kanal 27 und 26 des
SSU, Hauptgewicht in 1.7 und 4 hPa

b) Temperaturen (°C) in 10 und 30 hPa , die dünnen Linien
sind 20-jährige Mittelwerte
(aus NAUJOKAT et al . 1992)

Ereignisses in diesem Jahr, im Januar 1992, beschrieben
werden . Bild 2 zeigt denTemperaturveriauf am Nordpol im
Winter 1991/92 für vier stratosphärische Niveaus . Die
Strahldichten der beiden Kanäle Hes SSÜ (Stratbspheric
Sounding Unit ) auf den NOAA ^Satelliten können als
Schwarzkörper -Temperaturen interpretiert werden , deren
Hauptanteil entsprechend der Gewichtsfunktionen für
diese Kanäle aus der oberen Stratosphäre stammen . Sie zei¬
gen , daß die Erwärmung zuerst in den oberen Flächen äuf-
tritt und sich dann in abgeschwächter Form nach unten
durchsetzt , während sich die obere Stratosphäre bereits
wiederabkühlt.

Zur besseren Beurteilung des Zustands der winterlichen
Stratosphäre dienen Kenngrößen (Bild 3), die aus täglichen
Analysen berechnet werden : Der mittlere zonale Wind ki
60°N (a) zeigt die Stärke des Polarwirbels und gegebenen¬
falls eine ZirkulationsUmkehr an ; die Temperaturdifferenz
zwischen 60°N und dem Pol (d ) gibt Auskunft über den
Temperaturgradienten in hohen Breiten ; die planetari-

30 hPa 60 *t

10hPa

H,

aoo-

1 10 20 1 10 20 I 1 10 20
MN92 FEB92

Bild 3 : Kenngrößen in 60°N für den Winter 1991/92
a) Mittlerer Zonalwind (m/s ) in 10 und 30 hPa
b) Amplituden der Temperaturwellen 1 und 2 (°C) in

30 hPa
c) Großturbulenter Wärtnetransport (K m/s ) in 30 hPa
d) Temperaturdifferenz (°C) zum Nordpol in 10 und

30 hPa '
,

e) Amplituden der Höhen wellen 1 und 2 (gpm ) in 30 hPa,
die dünnen Linien in a) und d) sind 20-jährige Mittet

/ werte (aus NAUJOKAT ö al . 1992)

sehen Wellen 1 und 2 der Temperatur (b) und der Höhe (e),
die in 60°N ihre größten Amplituden haben , spielen bei der
Entstehung von Stratosphärenerwärmungen eine wichtige
Rolle (vgl. Beitrag 9) und sie übernehmen überwiegend den
großturbulenten Wärmetransport in hohe Breiten (c).
Danach kündigte sich die Erwärmung der oberen Strato¬
sphäre im Januar 1992 in der unteren Stratosphäre bereits
Ende Dezember 1991 an . Die Amplitude der planetarischen
Welle 1 beginnt sich zu verstärken und verursacht einen
kräftigen Wärmetransport nach Norden . Der Höhepunkt
der Erwärmung wird erreicht , während die Aktivität der
Höbpwelle bereits wieder abklingt . Über hohen Breiten
herrscht bis zur 10-hPa -Fläche herab für längere Zeit ein
positiver Temperaturgradient , der sich jedoch nur kurzfri¬
stig bis in die untere Stratosphäre durchsetzen kann . Der
mittlere Zonalwind in 60UN nimmt deutlich ab (in 10 hPa
stärker als in 30 hPa) und in der oberen Stratosphäre treten
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Bild 4 : Mittlerer Zonalwind in 60°N in 1 hPa , abgeleitet aus
SSU-Daten (aus NAUJOKAT et al. 1992)

sogar Ostwinde über hohen Breiten auf (Bild 4) . Diese Stö¬
rung des Windfeldes setzt sich bis in die Mesosphäre fort
(NAUJOKAT et al . 1992).
Die 10-hPa -Karte vom 14 . Januar 1992 (Bild 5) zeigt den
Höhepunkt der Erwärmung in dieser Fläche , in der sich das
Polargebiet innerhalb von nur vier Tagen um 60 K erwärmt
hatte . Der Polarwirbel wurde jedoch nicht geschwächt und
nur wenig nach Süden verschoben , während das Zentrum
des Kältegebietes über Nordwesteuropa lag. Ein wichtiger
Aspekt dieser asymmetrischen Temperaturverteilung im
Randbereich des Polarwirbels ist die dadurch bedingte
zusätzliche Neigung der isentropen Flächen , auf denen die
Luft um den Wirbel zirkuliert : Verstärktes Aufsteigen von
Kanada bis Europa bedingt adiabatische Abkühlung auf
Werte unter — 85 °C (wichtig für die Ozonchemie , vgl. Bei¬
trag 11), Absinken auf dem Weg nach Ostsibirien erwärmt
die Luft dann wieder übemormal.

14 .1 .9210 hPa

Bild 5 : Höhen - und Temperaturfeld in 10 hPa am 14 . Januar 1992,
00 UT ; Isohypsen im Abstand von 320 gpm , Isothermen in
°C ; die Pfefle zeigen die Verlagerung der Zentren inner¬
halb einer Woche

SSU Ch 27 - 1.7hPa

IAJCRSSU Ch 26 ~4
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1 10 201 10 20 1 10 20 1
Feh 91 Mar91Dec 90 Jan 91Nov 90

Bild 6 : Temperaturverlauf am Nordpol im Winter 1990/91 , sonst
wie Bild 2 (aus NAUJOKAT et al. 1991)

3 Große Mittwinteiiiche Erwärmungen
- Major Warmingssind gekennzeichnet durch die Umkehr

des winterlichen Temperaturgradienten zwischen 60°
Breite und dem Pol (d .h . das zonale Temperaturmittel
nimmt polwärts zu) in 10 hPa oder darunter , verbunden
mit einer Zirkulationsumkehr (d .h . im zonalen Mittel von
60° Breite und polwärts treten Ostwinde auf) über hohen
Breiten - dem Zusammenbruch des Polarwirbels.

Major Warmings können von Dezember bis Februar auf-
treten , jedoch nur einmal pro Winter ; danach stellt sich der
Polarwirbel wieder her . Sie werden nicht in jedem Winter
beobachtet (vgl. Beiträge 3 und 4 ) . In ihrem Anfangssta¬
dium sind sie von Minor Warmings nicht zu unterscheiden,
erst ihr späterer Effekt auf die gesamte hemisphärische
Strato - und Mesosphäre macht sie zu großen Ereignissen.
Aus zwei Gründen soll der Winter 1990/91 als Beispiel
betrachtet werden : Es traten mehrere Erwärmungen von
z .T . ungewöhnlicher Intensität auf und der Zusammen¬
brach des Polarwirbels erfüllte nicht ganz das Kriterium für
ein Major Warming , zeigte also die Schwächen der obigen
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Bild 7 : Kenngrößen in 60°N für den Winter 1990/91 , sonst wie
Bild 3 (aus NAUJOKAT et al. 1991)

.1

27 . 1.9110 h Pa

Bild 8 : Höhen - und Temperaturfeldin 10 hPa am 27. Januar 1991,
00 UT , sonst wie Bild 5

Definition . Wie die Polkurven (Bild 6) und die Kenngrößen
(Bild 7) zeigen , erfolgten in diesem Winter mehrere Wär¬
mevorstöße in polare Breiten (wie oft vor großen Erwär¬
mungen beobachtet ), die alle mit einer Amplitudenverstär¬
kung der planetarischen Welle 1 verbunden waren . Dabei
treten schon Anfang Januar im 10-hPa -Mveau positive
Temperaturen über Grönland auf (vgl . Titelbild dieses Hef¬
tes), und nach einer kurzen Abkühlungsphase werden Ende
Januar über Nordostasien erneut positive Werte erreicht
(Md 8) . Im Februar setzt sich die Erwärmung in die untere
Stratosphäre durch , wie die 30-hPa -Temperatur am Nord¬
pol (Bild 6) und der über hohen Breiten umgekehrte Tem¬
peraturgradient (Bild 7d) zeigen , und der Wirbel bricht
zusammen . Deutlich sichtbar wird das an dem kräftigen
Anwachsen der planetarischen Höhenwelle 2 während der
Abnahme der Welle 1 (Bild 7e) . Die 10-hPa -Karte vom
4. Februar 1991 (Bild 9) zeigt zwei geschwächte , nach Süden
verschobene Tiefdruck - und Kältegebiete und eine Hoch¬
druckbrücke quer über das Polargebiet . Dabei nimmt der
mittlere Zonalwind in 60°N zwar stark ab (Bild 7a), doch die
für ein Major Warnung in der unteren Stratosphäre gefor¬
derten Ostwinde treten erst nördlich von 65°N auf.

Nach dem Zusammenbruch ist die Aktivität der planetari¬
schen Wellen sehr schwach und es findet nur noch geringer
Wirmetransport in hohe Breiten statt . Es setzt eine spät¬
winterliche Abkühlung ein und der Polarwirbel stellt sich
wieder her . Ebenso wie die Erwärmung , beginnt auch die
spätwinterliche Abkühlung in den oberen Schichten und
wie LABITZKE (1981) an Hand von Raketen - und Satelli¬
tendaten gezeigt hat , treten im Verlauf einer großen Strato-
sphärenerwännung in den verschiedenen Schichten der
Strato - und Mesosphäre entgegengesetzte Temperaturän¬
derungen auf . So können an einer Station während der ver¬
schiedenen Stadien einer Erwärmung typische vertikale
Temperaturprofile beobachtet werden , wie beispielsweise
für den Mer besprochenen Fall durch Raketenmessungen
über Heiss Island (Bild 10). Die Erwärmung beginnt mit

3086 .

I K / /,

10 hPa 4 . 2 . 91

Bild 9 : Höhen - und Temperaturfeldin 10 hPa am 4, Februar1991,
00 UT , sonst wie Büd 5

85



HEISS ISLAND. USSR

Bild 10: Vertikale Temperaturprofile von Raketenmessungen
über Heiss Island (aus NAUJOKAT et al. 1991)

ansteigender Temperatur an einer hochliegenden Strato¬
pause , während in der unteren Stratosphäre sehr niedrige
Temperaturen auftreten . Beim Höhepunkt der Erwärmung
liegt die Stratopause fast 10 km niedriger und hat sich
ebenso wie die mittlere Stratosphäre beträchtlich erwärmt,
während in den untersten Schichten noch keine Änderun¬
gen zu sehen sind ; gleichzeitig kühlt sich die Mesosphäre
ab . Im Reifestadium der Erwärmung , d .h . beim Zusam¬
menbruch des Wirbels , hat sich der Temperaturanstieg in
die untere Stratosphäre durchgesetzt , die obere Strato¬
sphäre deutlich abgekühlt und die Mesosphäre wieder
erwärmt (hier nur angedeutet am Punkt des Abbruchs der
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Bild 11: Kenngrößen in 60°N für den Winter 1981/82 , sonst wie
Büd 3 (aus NAUJOKAT et al. 1982)
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Bild 12 : Temperaturverlauf am Nordpol im Winter 1981/82 , sonst
wie Bild 2 (aus NAUJOKAT et al . 1982)

Messung ) - ein fast isothermes Temperaturprofil hat sich
eingestellt.

Entgegengesetzte Temperaturänderungen treten auch zwi¬
schen hohen und niederen Breiten auf . Besonders deutlich
ist die Abkühlung der tropischen oberen und mittleren
Stratosphäre , während sich die Erwärmung über hohen
Breiten ihrem Höhepunkt nähert.

Im Gegensatz zu den Minor Warmings wirken sich Major
Warmings auf die gesamte Hemisphäre aus . Die Tempera¬
tur - und Zirkulationsänderungen und die damit verbunde¬
nen horizontalen und vertikalen Transporte haben
beträchtliche Folgen für die Verteilungen von Ozon und
anderen Spurengasen.

4 Kanadische Erwärmungen
- Canadian Warmingswerden durch Pulsationen des Aleu-

tenhochs verursacht , das sich nach Kanada verlagert , und
können trotz geringer Intensität der Erwärmung zu einer
Umkehr des winterlichen Temperaturgradienten pol-
wärts von 60° Breite führen , manchmal sogar zu Ostwin¬
den im zonalen Mittel von 60°N.
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Bild 13 : Höhen - und Temperaturfeld in 30 hPa am 5 . Dezember
1981, 00 UT , sonst wie Bild 5
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Bild 14: Temperaturverlauf am Nordpol im Winter 1987/88, sonst
wie Bild 2 (aus NAUJOKAT et al. 1988)

Diese Erwärmungen sind in der unteren Stratosphäre stär¬
ker ausgeprägt als in der oberen und sie treten üblicher¬
weise im Frühwinter , d .h . im November oder Dezember
auf, aber nicht in jedem Jahr.

Als Beispiel wurde das Canadian Warming (C .W .) vom
Dezember 1981 ausgewählt . An Hand der Kenngrößen
(Bild 11) kann ein derartiges Ereignis durchaus mit den
zuvor besprochenen Erwärmungstypen verwechselt wer¬
den . Die Temperaturdifferenz zwischen 60°N und dem Pol
ist positiv (d) und der zonale Wind im Mittel von 60°N
nimmt deutlich ab (a) . Aber auch ein bedeutender Unter¬
schied ist erkennbar : Die große Amplitude der planetari¬
schen Höhenwelle 1 (e) tritt nicht vor der Umkehr des Tem¬
peraturgradienten über hohen Breiten auf , sondern gleich¬
zeitig damit . Auch der Temperaturverlauf am Nordpol
(Bild 12) zeigt den Unterschied zu den Minor Warmings
(z .B . im gleichen Winter Ende Januar 1982) durch die mit
der Höhe abnehmende Intensität des Temperaturanstiegs.
LABITZKE (1977) hat schon für frühere Fälle gezeigt , daß
die Kanadischen Erwärmungen eine Erscheinung der unte¬
ren und mittleren Stratosphäre sind.

Die synoptische Situation zeigt die 30-hPa -Karte vom
5 . Dezember 1981 (Bild 13) . Das verstärkte Aleutenhoch hat
sich mit seinem sonst über Ostasien liegenden Wärmege¬
biet , das eine normale Intensität aufweist , nordostwärts
nach Kanada verlagert , und der Polarwirbel mit dem Kälte¬
gebiet wurde südostwärts nach Sibirien abgedrängt . Im wei¬
teren Verlauf zieht dieses Hoch unter Abschwächung nach
Südosten auf den Atlantik (in manchen Fällen erreicht es
auch Europa ) und geht schließlich im subtropischen Hoch¬
druckring auf.

5 Frühjahrserwännungen
- Final Warmings führen zur endgültigen Umstellung des

Temperaturgradienten und der Zirkulation zu sommerli¬
chen Bedingungen.

Diese Erwärmung kann allmählich geschehen (mit der in
polare Breiten rückkehrenden Sonne ) oder das Erschei-
nungsbüd einer großen Erwärmung haben , d .h . ein Major
Final Warming (* F . W .) sein . Der Zeitpunkt dieser Umstel¬
lung variiert beträchtlich und liegt in den einzelnen Jahren
zwischen März und Mai . Entsprechend wird das Final War¬
ming als früh oder spät bezeichnet , wobei ein Major Final
Warming stets früh eintritt und schon im Februar beginnen
kann . Auch hierfür sollte die Definition überdacht werden
und besser ein energetischer Parameter zur Klassifikation
benutzt werden . Offensichtlich handelt es sich um ein
Major Warming , das so spät auflritt , daß sich der Polarwir¬
bel jahreszeitlich bedingt nicht restaurieren kann.

Der sehr interessante Winter 1987/88 soll hier beispielhaft
beschrieben werden . Im Dezember 1987 trat das früheste
Major Warming auf , das jemals beobachtet wurde . Die Pol¬
kurven (Büd 14) und die Kenngrößen (Bild 15) zeigen alle in
Abschnitt 3 beschriebenen Charakteristika . Eine sich
bereits Ende November verstärkende planetarische Welle 1
übernahm den Wärmetransport nach Norden , Anfang
Dezember erreichte die Erwärmung in der oberen Strato¬
sphäre ihren Höhepunkt *setzte sich dann nach unten durch
und Mitte Dezember brach der Polarwirbel zusammen,
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Bild 15 : Kenngrößen in 60°N für den Winter 1987/88, sonst wie
Bild 3 (aus NAUJOKAT et al. 1988)

sichtbar an den Ostwinden im zonalen Mittel von 60°N.
Danach folgte eine anhaltende Abkühlungsperiode , die in
der unteren Stratosphäre Mitte Februar zu extrem niedri¬
gen Temperaturen im Polargebiet (Bild 14b) und zu unge-

•wöhnlich starken Westwinden rund um den Polarwirbel
führte (Bild 15a) , Zur gleichen Zeit .beginnt sich die planeta¬
rische Welle 1 erneut zu verstärken (Bild 15 b und e) . Der
damit verbundene Wärmetransport fuhrt Ende Februar zu
einer kräftigen Erwärmung der obeftn Stratosphäre , die
Sich schnell nach unten durchsetzt (Bild 14) . Bereits ab
Mitte März ist der Temperaturgradient über hohen Breiten
in der unteren Stratosphäre umgekehrt (Bild 15d) und die
winterliche Westwindzirkulation ist zusammengebrochen
(Bild 15a ) . Die 10-hPa-Karte vom 14. März 1988 (Bild 16)
zeigt , daß die Erwärmung fast die gesamte Hemisphäre
erfaßt hat und daß die beiden Zentren des gespaltenen
Polarwirbels bereits weit nach Süden abgedrängt sind.
Gleichzeitig trat in der oberen Stratosphäre und in der
Mesosphäre poch eine schwache spätwinterliche Abküh¬
lung auf (NAUJOKAT et al. 1988) , doch bis Ende März war
auch in den hohen Schichten die Umstellung zur Sommer¬
zirkulation abgeschlossen.
Im Gegensatz dazu liegt in einem Jahr mit einem späten
Final Warming der Wirbel im März noch fast am Pol und ist
kräftig entwickelt , wie die 10-hPa -Karte vom 12 . März 1990
zeigt (Bild 17) . Zwar herrscht nur noch ein schwacher Tem¬
peraturgradient über hohen Breiten , doch endgültig positiv
wird er in der unteren Stratosphäre erst Mitte April und die
Zirkulationsumkehr erfolgt nicht vor Mitte Mai . Anders als
auf der Südhalbkugel (vgl. Abschnitt 6) hat dies jedoch
keine dramatischen Auswirkungen auf die Ozonchemie , da
während des Winters durch die Störungen des Polarwirbels
bereits höhere Ozongehalte aus niederen Breiten in das
Polargebiet gelangen (vgl. Beitrag 9) .

12 . 3 .9010 hPa

3096 .

-20 /

/ \

- iO >

-50
14 . 3 . 8810 hPa

Bild 16: Höhen - und Temperaturfeld in 10 hPa am 14. März 1988, Bild 17 : Höhen - und Temperaturfeld in 10 hPa am 12 . März 1990,
00 UT , sonst wie Bild 5 00 UT , sonst wie Bild 5
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6 Erwärmungen auf der Südhalbkugel
Auf der Südhalbkugel ist die Variabilität im Winter und
auch von Jahr zu Jahr viel geringer als auf der Nordhalbku¬
gel . Die in der oberen Stratosphäre ebenfalls beobachteten
Minor Warmings (LABITZKE 1981) können nicht in die
mittlere und untere Stratosphäre Vordringen ; es gibt keinen'
Zusammenbruch des starken , kalten Polarwirbeis , d .h.
keine Major Warmings im Mittwinter . Kanadische Erwär¬
mungen treten defiiutionsgemäB nicht auf , da es keine dem
Aleutenhoch vergleichbare persistente Antizyklone in
hohen Breiten der winterlichen Stratosphäre auf der Süd-
halbkugel gibt . Die Frühjahrserwärm ungen sind jedoch fast
immer Major Final Warmings . Ihr Zeitpunkt ist weniger
variabel als auf der Nordhalbkugel ; sie treten frühestens im
Oktober , spätestens im November auf . Dieser tm Vergleich
zur Nordhalbkugel späte Übergang zum Sommer begün¬
stigt die Ausbildung des Ozonlochs . Bei starkem frühen
Final Warmings ist das Ozonloch deutlich von geringerer
Intensität und kleinerer räumlicher Ausdehnung , wie z . B,
KANZAWA und KAWAGUCHI (1990) für den Fall 1988
beschrieben haben.

Ursache der geringeren Variabilität im Winter ist die
geringe Aktivität der planetarischen Welten , die erst im
antarktischen Frühjahr ihr Maximum erreichen (vgl, Bei¬
trag 1) . Ein Hinweis auf die enge Kopplung mit der Tropo¬
sphäre ist auch in der Tatsache zu sehen , daß die Umstel¬
lung zur sommerlichen Temperaturverteilung in der obe¬
ren Stratosphäre längst vollzogen ist, wenn in den unteren
Schichten noch ein kräftiger Polarwirbel angetroffen wird
(LABITZKE 1981) .

7 Sclilufibcmerkung

Die große Variabilität der winterlichen Stratosphäre der
Nordhemisphäre wurde an Hand einiger typischer Bei¬
spiele dargestellt und es wurde auf die unterschiedlichen
Verhältnisse auf der Südhalbkugel eingegangen.

Seit sich die Berliner Forsehungsgruppe mit den ! Phäno¬
men der Stratosphärenerwärmungen beschäftigt (genau
seit 1952) ist keine Erwärmung genau wie eine andere vor
sich gegangen . So konnte diese -Zusammenstellung der
synoptischen Erscheinungsbilder der Erwärmungen aus
der Fülle der Details nur einige wichtige heraussteilen . Für
fast jede Erwärmung der letzten 40 Jahre gibt es Veröffentli¬
chungen , die alle Aspekte ausführlich beleuchten . Die fol¬
gende Literaturliste enthält jedoch nur Arbeiten , die in die¬

sem Beitrag erwähnt wurden bzw . aus denen Abbildungen
entnommen wurden , erhebt somit keinen Anspruch auf
Vollständigkeit.
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K . PETZOLDT

Dynamik der Stratosphärenerwärmungen

1 Einleitung

Die in der Nordhemisphäre spontan auftretenden Erwär¬
mungen der polaren winterlichen Stratosphäre verbunden
mit dramatischen großräumigen Zirkulationsumstellungen
sind als Stratosphärenerwärmungen seit ihrer Entdeckung
1952 zunehmend Gegenstand der Forschung gewesen.
Durch theoretische Erkenntnisse über die Wellenausbrei¬
tung und durch die Simulation dieser Vorgänge in numeri¬
schen Modellen der thermo - und hydrodynamischen
Grundgleichungen ist die Bedingung für dieses großskalige
Phänomen hinreichend erkannt . Die Stratosphärenerwär¬
mungen werden durch lange troposphärisehe Wellen ange¬
regt , die sich in die Stratosphäre ausbreiten und dort bei der
Überlagerung mit den stehenden Wellen (oder Wellen¬
wechselwirkung ) durch Divergenz ihrer Impuls - und Wär¬
meflüsse den zonalen Grundstrom verändern.

Die Simulation von Erwärmungen in numerischen Model¬
len wurden durch mechanische Wellenanregung im Tropo-
pausenniveau erreicht , wobei verschiedene Amplituden der
Wellenzahl 1 und 2 , teilweise verschiedene Phasen , aber
meist stehende Wellenanregung über einen festen Zeit¬
raum angenommen wurde (s . DAMERIS , Beitrag 10);
gemäß der fiktiven Randbedingungen , der numerischen
Auflösung und der notwendigen Approximationen , läßt die
Dynamik der modellierten Erwärmungen gegenüber der
Realität verschiedene Fragen offen ; es ist daher wichtig , die
Dynamik des Wintere aus Realdaten darzustellen , um für
zukünftige Modellversuche die notwendigen Verbesserun¬
gen aufzuzeigen.

2 Wechselwirkung der planetaren Wellen mit dem zonalen
Grundstrom

Bei einer starken lang anhaltenden Wellenanregung aus der
Troposphäre kann sich der stratosphärische Jet , der um den
ungestörten winterlichen Polarwirbel von West nach Ost
mit bis zu 100 m/s weht , in wenigen Tagen sehr stark
abschwächen . Dabei wird zur Aufrechterhaltung des geo-
strophischen Gleichgewichts (thermische Windrelation)
eine Erwärmung in hohen Breiten durch Absinken beob¬
achtet . Wenn dadurch eine Umkehr des meridionalen Tem¬
peraturgefälles zwischen dem Pol und dem Breitenkreis-
mittel in 60°N erreicht wird , aber der zonale Westwind wei¬
terhin um den abgeschwächten Wirbel erhalten bleibt,
spricht man von einem ’minor warming ’

. Ein ’major War¬
nung ’ wird erreicht , wenn durch weitere Wellenanregung
die Umkehr zu Ostwind in der Polarkalotte bis 60°N bewirkt
wird , wobei dieser dann um eine warme Antizyklone weht
(s . Beitrag 8) .
Zur Diagnose der Wellenausbreitung und der Wirkung der
Wellen auf den zonalen Grundstrom eignet sich der Eiias-
sen-Palm -Vektor (im weiteren Text EP-Vektor) . Er wurde
aus der Theorie entwickelt , indem man die Drehimpulsbi¬
lanzgleichung im Eulerschen Koordinatensystem so
umwandelte , daß sich eine transformierte semi -lagrange-

% sehe Gleichung ergab Es war nämlich erkannt worden
(ANDREWS et . al . 1976), daß Wellen mit gleichbleibender
Amplitude , die sich linear ausbreiten , d .h . keine Wechsel¬
wirkung eingehen , im Eulerschen System eine mittlere
MeridionaMrkulation ergeben , die die Drehimpuls - und
Wärmetransporte der stetigen Wellen gerade ausgleicht , so
daß diese Wellen den Grundstrom nicht verändern können.

Wenn diese fiktive meridionale Zirkulation von der beob¬
achteten mittleren Meridionalzirkulation v, öS (der Quer¬
strich steht lur das Breitenkreismittel ) im Eulerschen Koor¬
dinatensystem abgezogen wird, ergibt sich durch Einsetzen
der Größen in die quasigeostrophische Bilanzgleichung die
Änderung des mittleren Zonalwindes als Wirkung der sich
verändernden planetaren Wellen

mit Coriolisparameter f, geographischer Breite cp und Erd¬
radius Ä,

Der Eliassen -Palm -Vektor F mit der Vertikalkomponente
im Druck p

Fp = f A cos cpvW / -| ~ - (2)

und der Meridionalkomponente

F<p = — A cos cp v’u’ (3)
berechnet sich also nur aus Wärme - und Impulsfluß der
Wellen.

Die Gleichung sagt aus , daß sich die Änderung des zonalen
Windes u im Breitenkreismittel aus der Divergenz des
Kliassen-Palm-Vektors F ergibt , wobei das Coriolismoment
der restlichen Meridionalzirkulation fv * der Windände¬
rung entgegenwirkt . Im Gegensatz zum Eulerschen System
ergibt sich in dem transformierten System , daß das Vorzei¬
chen der zonalen Windänderung durch die Wellenanre¬
gung gegeben ist und sich das Coriolismoment der mittle¬
ren Meridionalzirkulation nur als Dämpfung auswirkt . Die
zeitliche Änderung des zonalen Grundstroms im Euler¬
schen Koordinatensystem ergibt sich dagegen als kleine
Differenz zweier fast gleicher großer Terme , so daß nicht
einmal das Vorzeichen der Windänderung mit Sicherheit
erkannt werden kann.

Der EP -Vektor F zeigt den Fluß der Wellenenergie an , und
die Divergenz dieses Flusses ergibt die Kraft , die auf die
Einheitsmasse zur Geschwindigkeitsänderung in zonaler
Richtung wirkt (Divergenz/Konvergenz erzeugt Beschleu¬
nigung in Richtung Ost/West ).

Die meridionale Restzirkulation v*, <b* ist für den Transport
von invarianten Spurengasen (Ozon in der mittleren Strato¬
sphäre ) von großer Bedeutung , weü sie wesentlich zur brei¬
tenabhängigen Verteilung dieser Größen beiträgt.

Dabei ist die Vertikalkomponente m* dieser semi -lagrange-
schen mittleren Zirkulation der zonal gemittelten Tempe-
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raturänderung direkt proportional

(Q steht für Erwärmung durch Energiezufuhr - wie Strah¬
lung oder dissipative Vorgänge), d .h . eine zeitliche Zu¬
nahme der potentiellen Temperatur erfolgt bei einer mittle¬
ren Absinkbewegung (ö * > 0).

Mit dieser Betrachtungsweise kann man die Ozonzunahme
bei einer Stratosphärenerwärmung in der mittleren Strato¬
sphäre erklären , weil mit dem Absinken die hohen Ozon¬
mischungsverhältnisse (Maximum ungefähr in 30 km s,
SCHMIDT , Beitrag 11) nach unten transportiert werden.

Für die Diagnose der Entwicklung einer Stratosphärener-
wämung im Laufe eines Winters aufgrund der oben
genannten Beziehungen ist die quantitative Kenntnis der
atmosphärischen Zustandsgrößen erforderlich . Aus der
langen Reihe der jährlichen Winter -Reports für die Strato¬
sphäre (Beilage zur Berliner Wetterkarte ) läßt sich erken¬
nen , daß die Wellenstörungen bis 90 km Höhe nachweisbar
sind . Die Windbeobachtungen in diesen Schichten , die
durch ionosphärische Messungen möglich sind , zeigen in
allen Wintern Zirkulationsumstellungen in dieser Höhe im
Zusammenhang mit den Wärme - und Impulsflüssen der
mittleren Stratosphäre (s . NAUJOKAT , Beitrag 8). Eine
hinreichend genaue Analyse der Zustandsgrößen der Mitt¬
leren Atmosphäre , die Voraussetzung für die Ableitung
dynamischer Größen der Nordhemisphäre ist, bietet aber
trotz Satelliten -, Raketen -, Radiosonden -, Lidar - und Iono-
sphärenmessunen heute noch immer große Schwierigkei¬

ten . Die täglichen Temperaturanalysen von der Stratosphe-
ric Sounder Unit auf den NOAA -Satelliten sind Mitteltem¬
peraturen über 10 km dicke Schichten und können die star¬
ken vertikalen Temperaturgradienten an der Stratopause
während der Erwärmungen nicht hinreichend auflösen ; die
Raketenmessungen liegen nur lx wöchentlich in geringer
Anzahl vor ; Radiosonden erreichen nur sporadisch Höhen
über 35 km . Die Höhenbereiche zwischen 30 und 70 km
werden mit Temperaturmessungen einzelner Lidars an
wenigen Stationen überbrückt.
Ein hervorragender Datensatz wurde aus dem Satellitenex¬
periment Limb Infrarot Monitor of the Stratosphere
(LIMS) für den Winter 1978/79 gewonnen , aus dem wert¬
volle dynamische Erkenntnisse abgeleitet wurden (s . Text
zu Bild 7) . Weil sich dieser Winter aber etwas außergewöhn¬
lich verhielt , wird hier ein typischer Winterverlauf von
einem anderen Jahr dargestellt Der hierfür benutzte
Datensatz , der alle oben erwähnten Messungen einbezieht,
wurde während des Middle Atmosphere Programs für die
WINE -Kampagne (Winter In Northern Europe ) mit Hilfe
einer speziellen Umkehrmethode für die von Satelliten
gemessenen Strahldichten erarbeitet , wobei auch starke
vertikale Temperaturgradienten in 20 bis 60 km aufgelöst
wurden (PETZOLDT et al. 1987) .
Für den MAP/WINE -Winter 1983/84 werden hier für typi¬
sche Tage die Wind - und Temperaturverhältnisse und die
daraus abgeleiteten dynamischen Größen dargestellt.
Obwohl die Erwärmungen der einzelnen Winter zu sehr
unterschiedlichen Zeiten auftreten , scheinen viele Ent¬
wicklungen ähnlich abzulaufen : Wellenverstärkung , Wel-

Meaa zonal wind [g»AlMean zonal wind [m/s] 1 BBC 1983 38 DEC 1983
S0 \ 0 40 } SO

- 1.0 - 1.0

- 2.0 - 2.0

-10.0 -10.0

Meaa zonal wind [m/a] 18 FEB 1984Meaa zonal wind [m/a] 38 JAN 1984

Bild 1: Breitenixeismittel des Zonalwindes (m/s ) .
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lenfokussierung , Verschiebung des Jetmaximums , Verän¬
derung der Wellenausbreitungsbedingungen bis zum spon¬
tanen Zusammenbruch der Westwindzirkulation.

In Bild 1 weist ein frühwinterlicher Polarwirbel im Strato¬
pausenniveau das Windmaximum in 60°N mit über 50 m/s
im Zonalmittel auf und hat in der Mesosphäre , wo in hohen
Breiten der Wind aufgrund der zum Pol zunehmenden
Temperatur wieder abnimmt , ein Jetmaximum von über
80 m/s in subtropischen Breiten erreicht . Der Wellenfluß
wird durch die Pfeile des EP-Vektors angezeigt , und man
erkennt , daß die typische Ausbreitung fast senkrecht aus
der unteren Stratosphäre nach oben stattfindet , während in
mittleren und subtropischen Breiten die Wellen mehr und
mehr äquatorwärts abgelenkt werden.

Am 28 . Dezember bahnt sich ein ’minoT warming ’ in der
oberen Stratosphäre an ; das Jetmaximum hat sich dort nach
Norden verschoben und die Wellenenergie wird zum
Windmaximum fokussiert , was starke Konvergenz des
EP-Vektors in der Stratosphäre bedeutet (Büd 2) , die zu
erheblicher Windabschwächung und polaren Temperatu¬
rerhöhung führt (LABITZKE et al. 1984) .
Der später wieder voll ausgebüdete Winterwirbel zeigt am
26 . Januar keinerlei Störung durch Wellenausbreitung . Das
Jetmaximum der Mesosphäre ist aber bereits weit nach
Norden verschoben.
Am 16 . Februar beginnt dann eine große Stratosphärener¬
wärmung . Der Jet ist schon abgeschwächt und die starke

EPV-Konvergenz bedeutet eine weitere Beschleunigung in
westlicher Richtung (Abbremsung des Westwindes ), so daß
der westliche Zonalwind zusammenbricht und sich bis zum
23 . Februar 84 in der Polarkalotte der Strato - und Meso¬
sphäre Ostwind im Zonalmittel durchsetzt (Bild 3c) .
Die Veränderung der Temperatur im zonalen Mittel von 30
bis 60 km während dieses Winterablaufs (Bild 3a und 3b)
drückt sich nicht nur in der Erwärmung der Polarkalotte um
ca . 50°C in der Stratosphäre aus , sondern auch durch die
veränderte Stratopausenlage : Während Anfang des Win¬
ters die Stratopause im Polargebiet oberhalb von 50 km
anzutreffen ist, von wo sie sich zum Äquator abwärts neigt,
ist sie während der Erwärmung in hohen Breiten sehr nied¬
rig und warm , wohingegen sich die äquatoriale Stratopause
abgekühlt hat.

Die stärksten großturbulenten Meridionaltransporte von
Wärme und Drehimpuls , durch die der EP -Vektor definiert
ist, wird meist durch die planetare Welle 1 in hohen Breiten
übernommen . In Büd 4 ist die Phase und Amplitude dieser
nach Westen wandernden Welle für den behandelten Win¬
ter in Polarkoordinaten dargesteüt ; d .h . die sich verän¬
dernde Amplitude wird mit der Lage des wandernden
Maximums aufgetragen und als zeitliche Polygonkurve ver¬
bunden . Man erkennt , daß sich die Welle 1 um eine ste¬
hende Welle (angedeutet durch den Mittelpunkt eines Krei¬
ses in 170°W mit 220 m Amplitude ) im Zeitraum eines
Monats bewegt . Verstärkungen der Amplitude (um den 18.
Januar und Anfang Februar ) sind durch Wechselwirkungen
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Bild 3 : Meridionalschnitt der Breitenkreismittel , a) Temperatur (°C) 1. Dezember 1983, b) Temperatur (°C) 23 . Februar 1984, c) Zonal¬
wind (m/s ) 23 , Februar 1984,

mit der Welle 2 (hier nicht gezeigt , aber veröffentlicht in der
Winterbeilage , LABITZKE et al, , 1984) bedingt (Interfe¬
renz) und hatten eine Abschwächung des mittleren Zonal¬
windes zur Folge . Nach dem 9 . Februar als das Maximum
der wandernden Welle das etwas verschobene Aleutenhoch
erreicht , tritt eine Verringerung der Phasengeschwindigkeit
und nachfolgend eine Richtungsänderung der Phasenverla¬
gerung , sowie starkes Anwachsen der Amplitude auf . Die¬
ses Verhalten der Wellen bei Phasenannäherung kann als
Resonanz gedeutet werden (PLUMB1981 ) . Die Amplitude
ist mit maximalen Werten über 2200m zwischen 65°N und
70N in Stratopausenhöhe für den 9 . Februar im Meridional-
schnitt in Bild 5 dargestellt.
Zwischen dem so verstärkten und nach Norden verschobe¬

nen Aleutenhoch und dem noch immer kräftigen Polartief,
das zur Europäischen Arktis abgedrängt wurde , weht ein
sehr starker Jet über das gesamte Polargebiet hinweg von
Sibirien nach Ostkanada (s , NAUJOKAT , Beitrag 8 für wei¬
tere Erwärmungsfalle , als Beispiel 14. Januar 1992); die wei¬
tere Anwendung eines zonalen Wellenkonzepts bei dem
die starken Wellenamplituden einen schwachen verblei¬
benden Grundwind überlagert werden , ist also fragwürdig,
da in ihm angenommen wird, daß sich schwache Störungen
in einer starken Grundströmung ausbreiten . Man kann für
diesen atmosphärischen Zustand bessere Einsichten erwar¬
ten , wenn man von der Erhaltung der Wirbelgröße ausgeht,
weil Antizyklone und Zyklone aufeinander einwirkende
Wirbel darstellen.

Bild 4 : Amplitude und Phase (Lage des Max) der
Höhenweile 1 in 30 hPa und 60°N in Polarkoor-
dinaten.
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Amplitttde ' [ dam ] wave 1 Bild 5 : Amplitude der Höhenwelle 1 im Meridionalschnitt vom
9. Februar 1984.

9 FEB 1984

3 Ertelsche Wirbelinvariante (potentielle Vorticity) und bre¬
chende planetare Wellen

Eine von ERTEL (1942) erkannte Wirbelinvariante kann
benutzt werden , um zu untersuchen , wie sich der Polarwir¬
bel materiell während der Stratosphärenerwärmung ver¬
hält . Wenn man diese dynamische Erhaltungsgröße - die
sogenannte Ertelsche potentielle Vorticity (im fogenden PV
abgekürzt ) - auf materiellen Flächen berechnet , kann man
verfolgen , wie sich der Wirbel als materielle Einheit verla¬
gert , oder wie sich Wirbelteile abspalten und der Wirbel
erodiert . Die Flächen gleicher potentieller Temperatur
(Isentropeh ) stellen bei adiabatischer Bewegung der Luft¬
teilchen solche Flächen dar , auf denen die Advektion der
Teilchen , denen bestimmte Wirbelintensitäten aufgeprägt
sind , verfolgt werden können . Aus vorhandenen Tempera¬
tur - und Höhenanalysen auf Druckflächen können die Isen-
tropenflächen interpoliert werden , die bei starken Tempera¬
turunterschieden entsprechend stark geneigt sind ; über kal¬
ten Gebieten wölben sich die Isentropenfläehen hoch auf,
während in den Wärmegebieten die Isentropenfläehen ihre

Bild 6 : Ertelsche Wirbelinvariante (potentielle vorticity) auf der
850 K Isentropenfläche (aus McINTYRE et al . 1984) mit
der Einheit glt / p 10 4K m“ 's- *) . a) 23 . Jan . 1979, b) 1. Feb.
1979, c) 23 . Feb . 1979.

niedrigste Lage erreichen . Während der Wellenverstärkung
vor einer Stratosphärenerwärmung fuhrt die Advektion der
invarianten Wirbelgröße auf den Isentropenfläehen zu den
bekannten Erscheinungen : Niedrige PV wird mit dem Süd¬
westjet zwischen dem Polarwirbel und dem Aleutenhoeh
aus subtropischen Breiten weit nach Norden verschoben,
so daß sich die Antizyklone laufend verstärkt und nach Nor¬
den ausweitet ; an der Ostseite des Aleutenhochs wird
gleichzeitig hohe PV südwärts zum Stillen Ozean verfrach¬
tet , wo sich eine kalte Tiefdruckrinne ausbildet.

Eine eindrucksvolle Studie dieser Vorgänge wurde 1984
veröffentlicht (PALMER u .a . 1984) ; sie veranschaulicht das
Brechen planetarer Wellen als niehtiinearen Mechanismus
für die Stratosphärenerwärmung im Januar/Februar 1979.
Im Bild 6 erkennt man die Entwicklung eines Zusammen¬
bruchs des Polarwirbels in der Zeitspanne von einem
Monat ; während am 23 . Januar ein kräftiges nach Kanada
verschobenes Aleutenhoeh neuen Nachschub von geringer
Wirbelintensität aus niedrigen Breiten von dem asiatischen
Kontinent erhält , haben sieh über Kalifornien , dem Pazifi-
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sehen Ozean bis nach Japan schon stärkere Verwirbelungen
in einer Zunge herausgezogen , die vom nordamerikani¬
schen Trog des Polartiefs ausging . Weitere Verstärkung der
Vorgänge bahnt sich an , als auch auf der atlantischen Seite
durch den nordwärts gerichteten Transport sich eine Anti¬
zyklone über Eurasien weiter nach Norden verlagert Sie
sorgt nun ihrerseits für eine Zunge tiefen Drucks , die sich
von Ost nach West über die subtropischen Breiten Asiens
und Afrikas schiebt . Bis Ende Februar eskalieren die Vor¬
gänge derart , daß dann eine totale Durchmischung der PV
vom Pol bis zu den Subtropen erreicht ist : Niedrige Wirbel¬
intensität breitet sich über den Pol hinweg aus mit Zentren
in 60°N , wo auch die Reste des erodierten geteilten Polar¬
wirbels angelangt sind ; dadurch wird dort im Zonalmittel
der gleiche Wert erreicht wie in polaren und subtropischen
Breiten . Diese meridionale Durchmischung der potentiel¬
len Vorticity gilt als großräumiges Resultat von brechenden
Rossby -Wellen in der sogenannten 'Surfzone ’

. Als Surf-
zone erscheint dabei die schwachgradientige Umgebung
des ungestörten Polarwirbels , die sich erheblich unterschei¬
det von dem ringförmigen Randbereich des Polarwirbels,
der eine starke Zunahme der Vorticity zur Wirbelmitte hin
aufweist , bevor im Wirbelzentrum gleichförmig hohe
Werte auftreten . Der Name wurde wegen der Ähnlichkeit
zur wellenbrechenden Zone im strandnahen Bereich
gewählt , wo die Wellen -Surfer sich tummeln.

Mit den vertikal hochaufgelösten Daten des LIMS -Experi-
ments auf dem Satelliten NIMBUS 7 wurde dann versucht,
diese Surfzone auf der Isentropenfläche 850K (ca . 10 hPa in
28 bis 31 km) darzustellen (BUTCHART und REMSBERG
1986) ; es wurde für mehrere Isolinien bestimmter PV-Werte
die eingeschlossene Fläche höherer Werte berechnet
Wenn man die Größe dieser Fläche als Ordinate aufträgt,
bewegt man sich mit dem Wirbel und gewinnt damit eine
Darstellungsmöglichkeit , die nicht mehr mit willkürlichen
Zonalmitteln längs eines Breitenkreises arbeitet , sondern
tatsächlich die Verhältnisse zwischen Wirbel und umge¬
benden Randbereich beleuchtet . In Bild 7 sind die
PV-Werte gegen diese eingeschlossene Fläche im Zeitver-
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Bild' 7 : Isolinien -Werte der Ertelschen Wirbelinvarianten (pot,
vorticity ) (gH/p 1(T 4K mfV 1) in Abhängigkeit von der
Größe der eingeschlossenen Fläche auf dem 850-K-Isen-
tropenniveau (aus BUTCHART und REMSBERG 1986) .

lauf des Winters 1978/79 aufgetragen . Man erkennt , daß
immer höhere Wirbelwerte von November bis Mitte Januar
im Zentrum auftauchen und ihre Fläche zunimmt : Der
Wirbel vertieft sich . Die niedrigen Wirbelwerte in südli¬
chen Breiten breiten sich bis Dezember nach Norden aus,
so daß dann in mittleren Breiten eine Surfzone entstanden
ist, die an den scharfgradientigen Rand des Polarwirbels
anschließt . Durch die nichtlineare Wechselwirkung der pla-
netaren Wellen mit dem Wirbel wird dessen Randbereich
immer enger , die Surfzone breitet sich immer weiter aus,
d .h . der Wirbel erodiert , und höhere Wirbelwerte , die zu
Anfang des Winters im inneren Wirbelbereich lagen , wer¬
den später zur Randzone . Die Mischungszone nimmt bis
Ende Februar stetig zu , so daß der meridionale Gradient
der Wirbelintensität um den kleinen Restwirbel nur noch
halb so groß ist wie Anfang Dezember.

Natürlich wird der Polarwirbel auch mit wiederkehrender
Sonne in hohen Breiten abgeschwächt , aber die breitenab¬
hängigen unregelmäßigen Perioden mit zu- und abneh¬
mender Wirbelintensität in Bild 7 lassen klar erkennen , daß
diese Strukturen dynamisch bedingt sind ; es wird geringere
Wirbelintensität in höhere und stärkere Wirbelintensität in
niedrige Breiten großturbulent gemischt.
Diese poßskaligen Phänomene haben besondere Bedeu¬
tung für die Spurenstoffverteilung in der Nordhemisphäre.
Im Gegensatz zur Antarktis , wo sich das Ozonloch durch
chemische Zerstörung in dem ungestörten Wirbel entwic¬
keln kann , wirken sich in der Nordhemisphäre vor allem
drei dynamische Vorgänge aus . Erstens werden bei einem
gestörten Polarwirbel , in dessen Randbereich sich starke
Tiefdrucktröge und Hochdruckkeile entwickeln , Meridio-
naltransporte wirksam ; durch sie werden , ebenso wie die
geringeren Werte der Wirbelgröße , auch höhere Ozonge¬
halte aus niederen zu höheren Breiten transportiert . Die
Mischungsvorgänge , die zur Wirbelerosion fuhren , wirken
außerdem auch dem Ozonabbau im Wirbel entgegen.
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Selbst bei starker Chloraktivierang durch heterogene Che¬
mie , wie sie in den kalten Gebieten des Wirbels auch in der
Nordhemisphäre während der letzten Wintern gemessen
wurden , treten bei wiedereinsetzender Sonnenbestrahlung
nicht die dramatischen Ozonverluste auf , wie sie in dem
ungestörten Polarwirbel der Antarktis beobachtet wurde (s.
SCHMIDT , Beitrag 11) ; mit den sich nach Norden aus¬
breitenden Stratosphärenerwärmungen werden höhere
Ozonkonzentrationen zunehmend in tiefere Schichten und
über das gesamte Polargebiet verbreitet . Da der erodierte
Restwirbel zuletzt in mittlere Breiten verschoben wird , kön¬
nen sich die chemischen Abbauvorgänge , die zu verringer¬
tem Ozongehalt fuhren , dort bemerkbar machen.

4 Zusammenfassung und Diskussion

Aus der Darstellung des Eliassen -Pakn -Vektors im Laufe
eines Wintern wird die Wirkungsweise der pianetaren Wel¬
len auf den zonalen Grundstrom des winterlichen Polarwir¬
bels in der nordhemisphärischen Stratosphäre klar:

Aus der Troposphäre breiten sich die langen Wellen fast
senkrecht in die Stratosphäre aus ; dort werden sie zuneh¬
mend nach Süden abgelenkt , so daß sich häufig die gesamte
Wellenenergie in der oberen Stratosphäre zum Äquator
ausbreitet . Die Divergenz dieses Wellenvektors zeigt an , wo
sich die mittlere Zonalströmung verstärkt oder sich
abschwächt . Wann diese Abschwächung zu einer Strato¬
sphärenerwärmung fuhrt , hängt von den Ausbreitungsbe¬
dingungen in Strato - und Mesosphäre und dem weiteren
Wellenverhalten in der Troposphäre ab.

Eine Erklärung für die Entstehung einer Stratosphären¬
erwärmung aufgrund der Wellenausbreitung hat Matsuno
gegeben (MATSUNO 1971) , bevor der EP-Vcktor analytisch
formuliert war ; er nahm an , daß durch das Coriolismoment
der südwärts gerichteten Meridionalzirkulation , die durch
den nach Norden gerichteten Wärmetransport der Wellen
induziert wird , bei länger andauernder Anregung der West¬
wind so geschwächt wird , daß eine kritische Schicht ent¬
steht ; diese kritische Schichten , in denen die Verlagerung
der Wehen im Grundstrom gleich seiner Geschwindigkeit
ist, verhindern die weitere Wellenausbreitung . Unterhalb
dieser Schicht sollte sich der Abschwächungsprozeß weiter
fortsetzen , so daß sich die kritische Schicht immer weiter
nach unten schiebt , und allmählich der Zonalwind zusam¬
menbricht.

Die Erfahrung der nachfolgenden Jahre zeigte , daß solche
kritischen Schichten , die sich weiter nach unten durchset¬
zen , in der Stratosphäre nicht Vorkommen , sondern daß die
Entwicklung zum ’major warming ’ stattfindet , indem der
abgeschwächte und nach Norden verschobene Westwindjet
letzten Endes abrupt in der gesamten Strato - und Meso¬
sphäre zusammenbricht.

Es bleibt aber die Tatsache , daß ein sich ausbreitendes Wel¬
lenpaket eine Konvergenzzone des Eliassen -Palm -Vektors
vor sich herschiebt und damit den Grundstrom abbremst
Wenn die Wellen , die sich in der oberen Stratosphäre hori¬
zontal zum Äquator ausbreiten , dort auf kritische Flächen
treffen , kann der Matsuno -Effekt wieder wirksam werden:
Die kritische Fläche verlagert sich sukzessiv nach Norden

in das Wellenausbreitungsgebiet hinein . Kritische Fliehen
treten im äquatorialen Gebiet zwischen den in verschiede¬
nen Höhen periodisch auftretenden Ostwirttfen (s. Beitrag
4) und den polaren Westwinden auf , und an ihnen können
die Wellen absorbiert oder reflektiert werden.
Wenn sich mit der kritischen Schicht auch die Surfzone und
das Jetmaximum weiter nach Norden verlagern , wird die
Ausbreitungsrichtung der Wellen (die Eliassen -Palm -Vek¬
toren ) , die zum Jetmaximum fokussiert werden , weiter auf¬
gerichtet
Für die Vorgänge der rapiden Wellenverstärkung , die letz¬
ten Endes zum rasanten Vorgang des Zusammenbraches
der Zonalströmung und der Verlagerung des schrumpfen¬
den Wirbels in mittlere Breiten führen , kann man dann
(außer dem beschriebenen Brechen der pianetaren Wellen
in der Surfzone ) auch Aspekte der dynamischen Instabilität
(barotrope , wie auch barokline Scherungsinstabilität ) und
der Frontogenese heranziehen , da sowohl Raketen - wie
auch Radiosondenbeobachtungen lokale Gradienten auf¬
weisen , die diesen Kriterien genügen . Wenn die Messun¬
gen des 1991 gestarteten Upper Air Research Satelliten
(UARS ) den Anforderungen an die benötigte Vertikal- und
Horizontalauflösung genügen , kann man neue Erkennt¬
nisse aus den Satellitenbeobachtungen in den nächsten
Jahren in dieser Richtung erwarten.
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M . DAMERIS,10 Modellierung von Stratosphärenerwärmungen:
Ein Überblick

1 Einleitung

Eine der dramatischsten Veränderungen der Zirkulation der
Mittleren Atmosphäre ist eine plötzliche große Stratosphä-
renerwäimung im Winter in der Nordhemisphäre . In nor¬
malen Wintermonaten beobachtet man eine Temperatur¬
abnahme von mittleren Breiten zum Pol . Diese polwärts
gerichtete Temperaturabnahme bewirkt in der Stratosphäre
einen Westwind in zonaler Richtung . In manchen Jahren
kommt es nun zu plötzlichen starken Erwärmungen der
polaren Stratosphäre . Der ursprünglich negative Tempefa-
turgradient zwischen 60°N und Pol kehrt sich um . Lokal
können Temperaturanstiege von 40 bis 60 K innerhalb weni¬
ger Tage beobachtet werden . Es kommt zu einem Zusam¬
menbruch des Polarwirbels , die ursprünglich vorherrschen¬
den Westwinde gehen in Ostwinde über.

Untersuchungen von gemessenen Daten der Atmosphäre
zeigten schon früh den dynamischen Charakter einer Stra¬
tosphärenerwärmung (z . B . JULIAN und LABITZKE
1965) . Es wurden eine Reihe von Hypothesen aufgestellt,
um die plötzlichen Erwärmungen in der polaren Strato¬
sphäre zu erklären . Der heute allgemein anerkannte Mecha¬
nismus zur Erzeugung von Stratosphärenerwärmungen ist
das vertikale Ausbreiten von in der Troposphäre erzeugten
planetaren Wellen (sogenannten ROSSBY -Weien ) in die
Stratosphäre und ihre Wechselwirkung mit dem zonalen
Grundstrom . Diese Hypothese wurde von MATSUNO
(1971) aufgestellt und mit einem numerischen Modell der
Stratosphäre getestet (vgl. Abschnitt 2).
Die großskaligen planetaren Wellen werden durch ther¬
mische und mechanische Störungen in der Troposphäre
angeregt . Im Wellenspektrum der Mittleren Atmosphäre
sind in erster Linie die baroklinen , quasi-stationären Weilen
von Bedeutung . Sie sind im wesentlichen nur in mittleren
Breiten der Winterhemisphäre zu beobachten . Gemäß
CHARNEY und DRAZIN (1961) können sich großskalige
planetare Wellenstörungen aus der Troposphäre in die
Stratosphäre ausbreiten , wenn die vorherrschenden
Winde gemäßigte Westwinde sind . Die Amplituden der
beobachteten Wellenstörungen zeigen zudem eine starke
hemisphärische Abhängigkeit : Sie sind im Winter der
Nordhemisphäre deutlich größer als im Winter der Süd¬
hemisphäre . Dadurch ist der Polarwirbel im Winter der Süd¬
hemisphäre stabiler , man beobachtet generell keine großen
Stratosphärenerwärmungen in diesen geographischen Brei¬
ten . Vor und während einer Stratosphärenerwärmung sind
die Amplituden der quasi -stationären Wellen 1 und 2 in der
Nähe der Tropopause signifikant erhöht . Die erhöhte Wel¬
lenaktivität bedeutet einen verstärkten nach oben und pol¬
wärts gerichteten Transport von Impuls und Wärme . Im
Bereich der maximalen Wellenamplituden (etwa 60°N) wird
der Impuls der Welle an den mittleren Grundstrom abgege¬
ben . Dies geschieht zuerst an der sogenannten kritischen
Schicht in der oberen Mesosphäre (etwa 70 km Höhe ), wo
die Phasengeschwindigkeit der Welle die gleiche Geschwin¬

digkeit wie der mittlere zonale Wind hat . Die Folge ist, daß
der Westwind abgebremst wird und die Temperaturen der
polaren Gebiete ansteigen . Die kritische Schicht wandert
abwärts und verhindert somit die weitere Ausbreitung der
planetaren Wellen nach oben . Je nach Stärke des Impulses
der Wellen kommt es zu einem völligen Zusammenbrach
des Polarwirbels.

Im folgenden sollen verschiedene Modellstudien und deren
Ergebnisse vorgestellt werden . Dabei soll der historischen
Entwicklung der numerischen Behandlung von Stratosphä¬
renerwärmungen Rechnung getragen werden , wobei kein
Anspruch auf Vollständigkeit erhoben wird . Am Ende des
Artikels werden der gegenwärtige Stand der modellmäßigen
Untersuchung von Stratosphärenerwärmungen dargestellt
und zukünftige weiteriuhrende Untersuchungen vor¬
geschlagen.

2 Matsunos Modell

Das Ziel der Studie von MATSUNO (1971 ) war es, ein dyna¬
misches Modell zur Simulation von Stratosphärenerwär¬
mungen unter Berücksichtigung der vertikalen Ausbreitung
von planetaren Wellen und ihrer Wechselwirkung mit den
zonalen Winden zu entwickeln . Es war der erste Versuch
der numerischen Behandlung einer Stratosphärenerwär¬
mung , der sich im nachhinein als wegweisend für spätere
Simulationen erweisen sollte . Die wesentliche Frage , die es
zu beantworten galt war , wie die Stratosphäre auf die aus der
Troposphäre kommenden Wellen reagiert.
MATSUNO benutzte ein Modell , welches auf der adiabati¬
schen geostrophischen potentiellen Vortidty -Gleichung
basiert . Das Modell berücksichtigt zwei Prozesse , zum einen
die Ausbreitung planetarer Wellen in einem zonal gemittel¬
ten Windsystem und zum anderen die Änderungen des
Zonalwindes bedingt durch angeregte Wellen . (Eine aus¬
führliche Beschreibung findet man in der Arbeit von
MATSUNO (1971)) . Bei der hier benutzten Modellversion
handelt es sich um ein hemisphärisches Modell (nur Winter¬
hemisphäre ) mit einer vertikalen Erstreckung von 0 bis
100 km Höhe . Die horizontale Auflösung beträgt A0 = 5°
und der vertikale Abstand zweier Gitterpunkte wurde auf
Az = 2 .5 kni festgelegt . Der Zeitschritt wurde auf At = 1
Stunde konstant gehalten.
Gestört wurde die Modellatmosphäre im Bereich der
Tropopause in Abhängigkeit von der Breite 0 und der
Zeit t:

0, 0° < © < 30°
) sm [jt (0 - 3O°)/6O°J<IWf (t), 30° ^ 0 ^ 90°

Aufgrund dieser Formulierung wird das größte Störsignal
der Welle bei 60° angenommen . Die Zeitfunktion f(t)
wurde , wie in Bild 1 dargestellt , gewählt , d . h . innerhalb von
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Bild 1: Durchgezogene Linie : Zeitliche Entwicklung der Ampli¬
tude {in m) der im Modell angeregten Wellenstörung
bei 60°N in 10 km Höhe , Gestrichelte Linie: Beobachtete
Amplitude der zonalen Weile 2 in Abhängigkeit von der
Zeit (Januar -Februar 1963) bei 65PN im 300 hPa Druck¬
niveau . Aus MATSUNO (1971).

etwa drei Modelltagen steigt die Amplitude der Welle auf
ihren Maximalwert und wird für den Rest der Simulation
konstant gehalten . Im Vergleich mit: den bis dahin bekann¬
ten Beobachtungen (z . B . HIRÖTAued SATO1969 ) wurde
die Wahl dieser Zeitfunktion als ausreichend gut erachtet.
Die maximale Amplitude der Wellen <t>mal wurde vorgege¬
ben , ebenso die zonale Struktur der Welle , d, h . Wellen der
zonalen Wellenzahl 1 oder 2 . An dieser Stelle sei erwähnt,
daß in der Modellstudie von MATSUNO immer nur eine
Weile (stationär ) in einem Experiment zugelassen wurde . In
der Arbeit von MATSUNO (1971) werden fünf verschiede¬
ne Experimente diskutiert , von denen hier nur zwei exem¬
plarisch vorgestellt werden sollen.

KM

W

Bild 2 : Anfangsfeld des mittleren zonalen Windes für die Ex¬
perimente CI und C2 (in m/s ) . Aus MATSUNO (1971) .

80

Bild 3 : (a) Zeitliche Entwicklung des mittleren zonalen Windes
(in m/s ) bei 60°N in Abhängigkeit von der Höhe für das
Modellexperiment CI . .
(b) Zeitliche EntwicklungderPoltcmperatur(Abweichun¬
gen vom Anfangszustand in °C) in Abhängigkeit von der
Höhe für das Modellexperiment CI . Aus MATSUNO
(1971) .

In beiden Experimenten wurde das Modell mit einem reali¬
stischen Windfeld initialisiert (Bild 2) . Das mit CI bezeich-
nete Experiment wurde mit einer zonalen Welle 1 und das
mit C2 bezeichnten Experiment mit einer zonalen Welle 2
in Tropopausennihe gestört . wurde für beide Experi¬
mente gleich 300 gpm gesetzt . Die Ergebnisse sind in Bild 3
und 4 dargestellt . Bei beiden Simulationen zeigen sich die
wesentlichen Merkmale einer großen Stratosphärenerwär¬
mung , d . h . Abnahme des Zonalwindes mit anschließender
Umkehr der Windrichtung bis in die untere Stratosphäre
und die Erwärmung der polaren Stratosphäre . & ergeben
sich aber auch deutliche Unterschiede im Vergleich zu den
aus den Beobachtungen gewonnenen Erkenntnissen . So ist
der Verlauf der Nullwindlinie in Experiment CI (vgl.
Bild 3a) zwischen Modelltag 15 und 20 nicht so wie erwartet:
Während sich nach den Beobachtungen die Nullwindiinie
kontinuierlich mit fortschreitender Zeit nach unten bewegt,
entsteht am Modelltag 15 in der unteren Stratosphäre ein
zweites Ostwindgebiet , welches sich erst 5 Modelltage spä¬
ter mit dem Ostwindregime in der oberen Stratosphäre ver¬
bindet . Parallel dazu findet man eine Erwärmung von zwei
Atmosphärenschichten in etwa 25 und 65 km Höhe (vgl.
Bild 3b). Auch dieses Phänomen wird in dieser Form nicht
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Fig, 13 . Same as fig . 10 except for case C2.

Z

Bild 4 : Wie Abbildung 3 , jedoch für das Modellexperiment C2.
Aus MATSUNO (1971) .

in der Realität beobachtet . Die Ergebnisse des Experiments
C2 (Bild 4) weisen diese Doppelstruktur nicht auf . Jedoch
sind auch hier , wie im Experiment CI , die berechneten Ost¬
winde zu stark . Ein sehr interessantes Ergebnis ist, daß beide
Simulationsexperimente eine Abkühlung der Atmosphäre
oberhalb der Stratosphärenerwärmung berechnen . Bis zu
dem Zeitpunkt der Veröffentlichung von MATSUNO
( 1971) war dieses Phänomen nur von QUIROZ ( 1969) disku-
tiert worden . Erst durch LABITZKE ( 1972) wurde die
Abkühlung der Mesosphäre als begleitendes Merkmal einer
Stratosphärenerwärmung erkannt.

Zusammenfassend kann gesagt werden , daß die Ergebnisse
dieser ersten numerischen Simulation von großen Strato¬
sphärenerwärmungen alle wichtigen Merkmale dieses Phä¬
nomens enthalten . MATSUNO zeigte , daß die plötzlichen
Erwärmungen der Stratosphäre im wesentlichen durch die
Prozesse der vertikalen Ausbreitung von planetaren Weilen
und ihrer Wechselwirkung mit dem Zonalwind beschrieben
werden können.

3 Weitere Modelle

GEISLER ( 1974) entwickelte ein einfaches numerisches
Modell (Annahme einer isotherm geschichteten Atmo¬
sphäre , Vorgabe eines eindimensionalen Windprofils ) , um
die Wechselwirkung zwischen planetaren Wellen und dem
zonalen Grundstrom , als einen möglichen Mechanismus
der Entstehung von Stratosphärenerwärmungen , zu unter¬

suchen . Die Untersuchungen von verschiedenen Modell-
parametem zeigen deutlich die Abhängigkeit bestimmter
typischer Merkmale einer Stratosphärenerwärmung von der
Art , Amplitude und Dauer der Wellenstörung . Die Berück¬

sichtigung des Newtonschen Abkühlungsansatzes bei einer
Simulation bewirkt , im Vergleich zu einem sonst identi¬
schen Modellauf ohne Newtonsche Abkühlung, , daß die
simulierte maximale Erwärmung der Stratosphäre in höhe¬
ren Schichten auftritt und um etwa 15 K geringer ausfallt.
Ferner verzögert sich der Beginn der Erwärmung um etwa
7 Tage . Im Vergleich mit der im Winter 1967/68 beobachte¬
ten Stratosphärenerwärmung zeigt sich, daß die Einbezie¬
hung des Newtonschen Abkühlungsansatzes in die Simula¬
tion zu realistischeren Werten führt . Weitere Modellunter¬
suchungen zeigen die Zeitabhängigkeit der Entstehung
einer stratosphärischen Erwärmung von dem gewählten
Anfangswindprofil , welches in der Arbeit von GEISLER
durch den Parameter U0 (= Windgeschwindigkeit am unte¬
ren Modellrand ) bestimmt wird . Bei einer Wahl von U0zwi¬
schen 10 m/s und 25 m/s beginnen im Modell die Erwär¬
mungen etwa zu gleichen Zeitpunkt . Erwärmungen in der
Modellatmosphäfe treten generell später auf , wenn große

I 40-
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X 40

10 15 20 25
TIME (DAYS)

Bild 5 : Zeitliche Entwicklung des mittleren zonalen Windes
(in m/s ) bei 60°N . (a) Ergebnis für den Modellauf, bei
dem ausschließlich eine zonale Welle der Wellenzahl 1
(s= l ) mit einer maximalen Amplitude von 300 gpm am
unteren Modellrand angeregt wurde, (b) Wie (a), jedoch
für eine zonale Welle der Wellenzahl 2 (s=2) . Aus
HOLTON (1976) .
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( > 25 m/s ) und kleine ( 410 m/s ) Werte für U„ vorgegeben
werden . Wird auch hier wieder der Newtonsche Abküh¬
lungsansatz bei den Simulationen berücksichtigt , werden
fiir Werte von U„ < 12 m/s keine Stratosphärenerwärmun¬
gen mehr gefunden.
HOLTON (1976) entwickelte ein Modell , welches auf den
ursprünglichen dynamischen Gleichungen (horizontale
Bewegungsgleichungen , thermodynamische Gleichung,
Kontinuitätsgleichung , hydrostatische Gleichung ) basiert.
Mit diesem Modell lassen sich, im Gegensatz zu
MATSUNOs Formulierung , auch ageostrophische und dia-
batische Effekte berücksichtigen . HOLTONs Arbeit bestä¬
tigte im wesentlichen die Ergebnisse von MATSUNO.
Jedoch fand er nicht die von MATSUNO beobachtete
Doppelstruktur bei einer Stratosphärenerwärmung , die
ausschließlich mit einer zonalen Welle 1 angeregt wurde.
Ferner beobachtet HOLTON kein langsames Absinken der
Nullwindlinie , sondern eine mehr oder weniger abrupte
Umkehrung des mittleren Zonalwindes in Höhen zwischen

tW •4f4

- —600

Z *40 .5 km

30 und 80 km (Bild 5) . HOLTON folgerte daraus , daß die
Wechselwirkung der zonalen Welle mit dem Grundstrom
an einer kritischen Schicht möglicherweise nicht die heraus¬
ragende Rolle bei der Entwicklung einer Stratosphären-

„.erwärmung spielt.
SC.HOEBERL und STROBEL (1980) benutzten ein mecha¬
nistisches , semi -spektrales , quasi -geostrophisches Modell,
um weitergehende Untersuchungen bezüglich der Entste¬
hung und Ausbildung von Stratosphärenerwärmungen
durchzuführen . Besonderheit dieses Modells ist die selbst¬
konsistente Berechnung der Erwärmungsraten durch Ab¬
sorption solarer Strahlung (Absorber 0 2 und 0 3) . Es wurde
ferner der Newtonsche Abkühlungs - und der Rayleigh-
Reibungsansatz verwendet , was somit die selbstkonsistente
Berechnung des mittleren zonalen Windfeldes erlaubt.
Auch bei diesem Modellansatz wurde jeweils nur eine
planetare Welle in Tropopausennähe angeregt . Die Ergeb¬
nisse von SCHOEBERL und STROBEL zeigen , daß die
Entwicklung einer großen Erwärmung im wesentlichen von

- 300

- -
- 90 - W'

* \ '
•ISO*

Bild 6 : Polarslereographische Projektionen der Höhenabweichungen (in m) in 40.5 km Höhe für die Modelltage 22 ((a) und (c)) und
29 ((b) und (d)) . Mit NI bzw. LI sind die Ergebnisse der Modellsimulationen gekennzeichnet , die die nichtlineare Webe -Welle
Wechselwirkung bzw. nur die Welle-Grundstrom Wechselwirkung (hier nur Welle 1) berücksichtigen. Aus LORDI u . a, (1980) .
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zwei Faktoren abhängt , die beide entscheidend die Ausbrei¬
tung planetarer Wellen in die obere Stratosphäre beeinflus¬
sen : (a) Die Stärke der Westwinde in der unteren Strato¬
sphäre und (b) das Ausmaß der WeUendämpfung in der
unteren Stratosphäre . Die in dieser Arbeit diskutierten
Simulationsergebnisse von großen Erwärmungen , die
durch zonale Wellen der Wellenzahl 1 und 2 angeregt wur¬
den , zeigen einige Unterschiede , aber auch bedeutende
Gemeinsamkeiten : So würde in beiden Fällen eine Abküh¬
lung der polaren Mesosphäre während der Stratosphären¬
erwärmung gefunden , ferner eine Abkühlung der Strato¬
sphäre in niederen Breiten verbunden mit einer Erwärmung
der äquatorialen Mesosphäre.
LORDI und Mitarbeiter (1980) entwickelten ein spektrales
Modell zur Simulation von stratosphärischen Erwärmun¬
gen, bei dem erstmals auch die Wechselwirkung von Wellen
untereinander Berücksichtigung fand . Die Ergebnisse von
LORDI u . a . zeigen , daß die nichtlineare Welle -Welle-
WechselWirkung eine bedeutende Rolle bei der Entwick¬
lung des Zonalwindes und der Temperatur spielt . Wird z . B.
das Modell mit einer zonalen Welle der Wellenzahl 1 in der
Nähe der Tropopause gestört , so spaltet sich der Polarwirbel
auf (Welle -2-Struktur ; Bild 6) . Mit den bisher diskutierten
Modellen war es generell nicht möglich , diesen für Strato¬
sphärenerwärmungen charakteristischen Prozeß zu simu¬
lieren . Bei den Modellen , die nur die Wechselwirkung zwi¬
schen einer Welle und dem Grundstrom berücksichtigten,
wurde der Polarwirbel nur verlagert , abgeschwächt oder ver¬
stärkt . Ähnlich wie in der Arbeit von SCHOEBERL und
STROBEL (1980) wird von LORDI u . a . eine Abkühlung der
polaren Mesosphäre bei gleichzeitiger Erwärmung der äqui-

no energy flow
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_ _ __ üt < 0
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NORTH
Bild 7 : Schematische Darstellung der wichtigsten Merkmale

während einer Stratosphärenerwärmung. PlanetareWel¬
len wandern aus der unteren in die Mittlere Atmosphäre
(großer offener Pfeil) . Impuls und Wärme werden hori¬
zontal nach Norden transportiert(kleine offene Pfeile).
Die induziertemeridionaie Zirkulationwird durchdie drei
schwarzen Pfeile dargestellt. Aus LORDI u. a. (1980).
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Bild 8 : Zeitlichen Entwicklung des mittleren zonalen Windes
(in m/s ) bei 60°N , für (a) den sogenannten linearen Fall
(nur Welle -Gmndstrom Wechselwirkung) und (b) den
sogenannten nichtlinearen Fall (Welle-Welle Wechsel¬
wirkung) . Aus HSU (1981).

tonalen Mesosphäre und einer Abkühlung der Stratosphäre
in niederen Breiten gefunden . Mit Hilfe einer schemati¬
schen Darstellung (Bild 7) versuchten LORDI u . a . eine
Zusammenfassung der wichtigsten Merkmale während
einer Stratosphärenerwärmung . Die Darstellung folgt dabei
im wesentlichen den schon von MATSUNO (1971)
beschriebenen Prozessen.

HSU (1981) untersuchte ähnlich wie LORDI u . a . (1980) die
Rolle der Welle -Welle -Wechselwirkung , indem er das
Modell von HOLTON (1976) weiterentwickelte . Wesentli¬
ches Ergebnis dieser Arbeit ist, daß eine durch eine zonale
Welle 1 angeregte Erwärmung der Stratosphäre unter
Berücksichtigung nichtlinearer Effekte eine wesentlich stär¬
kere Erwärmung und eine plötzliche Abbremsung des mitt¬
leren Zonalwindes bewirkt , als wenn nur (quasi ) lineare
Effekte (Wechselwirkung Welle -Grundstrom ) zugelassen
werden (Bild 8) . Obwohl in den von HSU vorgesteUten
Modellsimulationen eine zonale Welle der Wellenzahl 2
nicht am unteren Modellrand angeregt wurde , zeigen die
Analysen des Geopotentiab für die „nichtlinearen “ Modell-
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laufe ein signifikantes Anwachsen der Amplitude der
Welle 2 während den Simulationen.

Mit einer ebenfalls voll nichtlinearen Modellversion unter¬
suchten BUTCHART u . a . (1982) die beobachtete Strato¬
sphärenerwärmung von 1979 . Dazu wurde das Modell mit
Realdaten initialisiert . Auch die Anregung der planetaren
Wellen im Modell erfolgte auf der Grundlage gemessener
Daten . BUTCHART u . a . konnten alle wesentlichen Merk¬
male der beobachteten Erwärmung reproduzieren . Sie fan¬
den heraus , daß die richtige Wahl des Anfangswindfeldes
eine wesentliche Bedingung für die Entstehung einer star¬
ken Erwärmung darstellt . Um die beobachtete Erwärmung
mit ihren wesentlichen Merkmalen nachzustellen , war es
notwendig , die zonale Welle 2 , wie aus den Realdaten analy¬
siert , mit etwa 10° pro Tag nach Osten wandern zu lassen.
Auf der anderen Seite wurde als Ergebnis festgehalten , daß
die Welle -Welle -Wechselwirkung zwischen der zonalen
Welle 1 und 2 nicht entscheidend für die Entwicklung der
Erwärmung ist.

Ebenfalls in Anlehnung an das Modell von HOLTON (1976)
entwickelten KLINKER und ROSE ( 1983) ein dreidimen¬
sionales Modell der Mittleren Atmosphäre . Mit diesem
Modell untersuchte ROSE die Entwicklung einer Strato¬
sphärenerwärmung bei gleichzeitiger Anregung einer zona¬
len Welle 1 und 2 in Tropopausennähe . Wie bei HSU (1981)
wurden Modelläufe mit bzw . ohne Berücksichtigung nichtli-
nearer Prozesse (Welle -Welle -Wechselwirkung bzw . nur
Weüe -Grundstrom -Wechselwirkung ) durchgeführt . In
einer ersten Serie von Experimenten wurde die Amplitude
der Welle 1 auf 300 gpm und die der Wehe 2 auf 100 gpm
festgesetzt . Der zeitliche Verlauf der Wellenstörung wurde
wie in der Arbeit von MATSUNO (1971) gewählt (vgl.
Bild 1) . Die Ergebnisse der Experimente , bei denen in den
Modellgleichungen die (quasi -) linearen (L12) und die voll
nichtlinearen Terme (N1200) berücksichtigt wurden , unter¬
scheiden sich trotz gleicher Rand - und Anfangsbedingun¬
gen signifikant voneinander (Bild 9a und 9b) . Aufgrund die¬
ses Ergebnisses scheint die Berücksichtigung nichtlinearer
Effekte unentbehrlich für die Reproduktion der wichtigsten
Strukturen , sowie des zeitlichen Verlauf einer Stratosphä-
renerwärmung zu sein . Anders sehen die Ergebnisse von
ROSE aus , wenn die Amplitude der Welle 1 auf 100 gpm
und die der Welle 2 auf300 gpm festgesetzt wurde (Bild 10a
und 10b) . Sowohl in der Simulation ohne (L21) als auch in
der mit Berücksichtigung der nichtlinearen Terme in den
dynamischen Gleichungen (N2100) fand man nur sehr
geringe Unterschiede in den Ergebnissen.

Im Unterschied zu den Experimenten N1200 und N2100
wurden noch zwei Szenarien gerechnet , bei denen zwischen
der zonalen Welle 1 und 2 eine Phasendifferenz von 45 Grad
geographischer Länge angenommen wurde (N1245 und
N2145) . Die Ergebnisse sind in den Bildern 9c und 10c dar¬
gestellt . Signifikante Unterschiede zu den Modellversuchen
ohne Phasenverschiebung (N1200 und N2100) ergeben sich
wiederum nur bei dominierender Welle 1 . Die Modeller¬
gebnisse von ROSE legen den Schluß nahe , daß eine Stra¬
tosphärenerwärmung , die im wesentlichen durch eine
zonale Welle 1 angeregt wird , stärker durch nichtlineare
Effekte beeinflußt wird als eine , die durch eine zonale
Welle 2 gesteuert wird . Festzuhalten bleibt , daß mit Aus¬

nahme des Experiments L12, alle Simulationen die typi¬
schen Charakteristika von großen Stratosphärenerwärmun¬
gen zeigen.

„ Die Welle -Welle -Wechselwirkung wurde auch von
' MATSUNO (1984) in seinem Modell berücksichtigt , um in

verschiedenen Experimenten die Unterschiede zwischen
kleinen und großen Stratosphärenerwärmungen zu unter¬
suchen . MATSUNO zeigte , daß , bei entsprechender Wahl
der Anfangsbedingungen , eine Störung des Geopotentials
in 10 km Höhe durch eine zonale Welle 1 mit einer Ampli¬
tude von 300 gpm nur zu einer kleinen Erwärmung führt,
wogegen bei einem Anwachsen der Amplitude auf400 gpm
eine große Stratosphärenerwärmung erzeugt wird . Die
Unterschiede dieser beiden Modelläufe wurden mit Hilfe
der potentiellen Vorticity analysiert : In beiden Fällen wer¬
den Gebiete mit niedriger potentieller Vorticity aus äquato¬
rialen Breiten in die polare Stratosphäre advehiert und
Gebiete mit hoher potentieller Vorticity aus dem Polarbe¬
reich weg verlagert . Im Fall der großen Erwärmung beo¬
bachtete MATSUNO eine irreversible Durchmischung der
potentiellen Vorticity auch in polaren Breiten , wogegen bei
der kleinen Erwärmung die irreversible Durchmischung auf
niedere und mittlere Breiten beschränkt bleibt.

Das Modell von ROSE (1983 ) wurde von JAKOBS ( 1986)
weiterentwickelt : Auf der Grundlage der hemisphärischen
Modellversion von ROSE wurde eine globale Version
erstellt , die zusätzlich die unteren Thennosphärenschichten
einschließt . Vorteil dieses Modells ist die Möglichkeit der
globalen Betrachtung der dynamischen Prozesse in der
Mittleren Atmosphäre . So kann z. B . die Bedeutung der
äquatorialen Windsysteme für dynamische Prozesse in
mittleren und hohen Breiten untersucht werden . Ferner
können Strukturen in der Mesosphäre und unteren
Thermosphäre analysiert werden . Da sich die Bewegungs¬
und Energiebilanzgleichung für die Mesosphäre und die
untere Thermosphäre wesentlich von denen für die Strato¬
sphäre unterscheiden , werden in dieser Modellversion spe¬
zielle Beschleunigungsprozesse und zusätzliche Wärme¬
quellen und -senken berücksichtigt (molekulare Wärmelei¬
tung , dynamische Viskosität , Ionenreibung ) . DAMERIS
(1988) und DAMERIS und EBEL (1990) untersuchten mit
dem von JAKOBS bereitgestellten Modell die Auswirkun¬
gen der äquatorialen quasi -zweijährigen Oszillation (QBO)
auf die Entwicklung von Stratosphärenerwärmungen . Dazu
wurde das Modell mit verschiedenen Windfeldem initiali¬
siert (z . B . Bild 11 ) , die die verschiedenen Phasen der QBO
repräsentieren sollten . Ansonsten wurden gleiche Randbe¬
dingungen gewählt : In allen Experimenten wurde eine Stra¬
tosphärenerwärmung simuliert , indem , wie bei ROSE
(1983) , eine zonale Welle 1 mit 300 gpm bzw . eine zonale
Welle 2 mit 100 gpm in Tropopausennähe angeregt wurde.
In den dynamischen Gleichungen wurden die nichtlinearen
Terme berücksichtigt . Als ein wesentliches Ergebnis der
verschiedenen Experimente ergab sich, daß die dynami¬
schen Effekte nördlich von 60°N unterhalb von etwa 30 km
Höhe generell stärker ausgeprägt sind (d . h . stärkere Erwär¬
mung und Windumiehr ), wenn Ostwinde in der äquatoria¬
len unteren Stratosphäre vorherrschen , unabhängig von der
Windrichtung in der äquatorialen oberen Stratosphäre . Bei
den Analysen zeigte sich, daß die Lage der Nullwindlinie in
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Bild 9 : Zeit-Höhen -Schnitt in 62 .5°N der mittleren zonalen Md 10: Wie Abbildung 9» jedoch für die Experimente L21 (a) ,
Windkomponente (in m/s ). Für die Experimente L12 (a), N21ÖÖ (b) und N2145 (c) . Aus ROSE (1983) .
N1200 (b) und N1245 (c) . Aus ROSE (1983) .

niederen Breiten , die entscheidend durch die Phase der
QBO geprägt wird , die Ausbreitung der planetaren Wellen
und damit den Impuls - und Wärmetransport im mittleren
und hohen Breiten beeinflußt.

HOLTON und AUSTIN (1991) untersuchten den Einfluß
der QBO auf die Ausbildung einer Stratosphärenerwär¬
mung im Zusammenhang mit der Stärke der Anregung
durch planetare Wellen . Dazu wurde ' in verschiedenen
Experimenten die Amplitude der zonalen Welle 1 zwischen

100 gpm und # 0 gpm variiert . Das Ergebnis war , daß die
Phase der QBO kaum einen Einfluß auf eine plötzliche
Erwärmung der Stratosphäre hat , wenn die Amplitude der
zonalen Welle 1 klein ( < 200 gpm) bzw . wenn sie groß ist
(400 gpm) : Im ersten Fall ergab sich generell keine Strato¬
sphärenerwärmung , im zweiten Fall ergaben sich sowohl für
die West - als auch für die Ostphase der QBO große Strato-
sphärenerwimumgett . Bei Anregung einer .zonalen Welle 1
mit gemäßigter Amplitude (250-300 gpm) fänden die Auto¬
ren zwar auch für beide Phasen ,der QBO Stratosphären-
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erwärmungen , jedoch unterscheidet sich der zeitliche Ver¬
lauf deutlich : Pur den Fall der QBO-Ostphase beginnt die
Erwärmung sehr viel früher ( 16 Tage ) und ist zudem stärker
ausgeprägt . Die Erwärmung , die sich im Modell von HOL¬
TON und AUSTIN während der Westphase der QBO ergab,
ähnelt mehr einer sogenannten final warming (Umstellung'
auf Sommerzirkulation ).

Ähnlich wie in der Studie von BUTCHART u . a . (1982) wur¬
den in der Arbeit von SMITH (1991) die Voraussetzungen
für die Ausbildung von einer großen Erwärmung der Strato¬
sphäre , nämlich der jeweilige Zustand der mittleren Atmo¬
sphäre (mittleres zonales Windfeld ) vor einer Erwärmung
im Zusammenhang mit der Wellenaktivität in Tropopau-
sennähe untersucht . Die Untersuchungen von SMITH
basierten ebenfalls auf dem Modell von ROSE (1983) . Die
Ergebnisse dieser Modellstudie zeigen , daß eine große
Stratosphärenerwätmung bei Vorgabe geeigneter Windfel¬
der immer entstehen kann , unabhängig von der Stärke und
dem zeitlichen Verlauf der Wellenanregung : Initialisiert
man das Modell mit einem Windfeld , welches vor einer gro¬
ßen Erwärmung beobachtet wurde , so ergibt sich auch dann
eine große Stratosphärenerwärmung , wenn in Tropopau-
sennähe eine Wellenstörung vorgegeben wird, wie sie in
einem Jahr ohne große Erwärmung beobachtet wurde . Die
Ergebnisse der Studie von SMITH zeigen , daß das Auftre¬
ten einer Stratosphärenerwärmung wesentlich durch die

zonalen Winde in der unteren Stratosphäre gesteuert wird;
die Atmosphäre muß für die Ausbildung einer großen
Erwärmung „bereit “ sein,

r
4 Zusammenfassung und Ausblick

Die numerische Simulation von großen Stratosphären¬
erwärmungen hat eine nunmehr über 20-jährige Tradition.
Wohl kaum in anderes Phänomen der mittleren Atmo¬
sphäre wurde und wird so intensiv simuliert und analysiert,
wie das von großen Erwärmungen der nordpolaren Winter¬
stratosphäre . Trotz einiger Widersprüche in den Ergebnis¬
sen der veracljiedeneit ModeUstudien , die .sich teilweise
schon durch die verschiedenen Modellansätze erklären
lassen , wurden eine Reihe wichtiger Erkenntnisse aus den
numerischen Studien gewonnen . Die Untersuchungen mit
Hilfe von Modellen trugen in der Vergangenheit wesentlich
dazu bei , die Abläufe vor und während einer Stratosphären¬
erwärmung besser zu verstehen . Es steht heute unzweifel¬
haft fest , daß großskalige planetare Wellen entscheidenden
Einfluß auf die Entstehung und den zeitlichen Verlauf einer
Erwärmung der Stratosphäre haben . Eine Stratosphären¬
erwärmung wird immer von einem Anstieg der Wellenakti¬
vität in der unteren Stratosphäre begleitet . Die Wellen
(meist quasi -stationäre Wellen der zonalen Wellenzahlen 1
und 2) wandern aus der Troposphäre in die Stratosphäre
und beeinflussen dort das vorherrschende Zirkulations¬
system . Nichtlineare Wechselwirkungen der Wellen unter-
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Bild 11 : Anfangsfelder des mittleren zonalen Windes
(in m/s ) zur Untersuchung des Einflusses der
jeweiligen Phase der QBO’auf die Entwicklung
einer St ratosphärenerwärmung . (a) QBO-West-
phase ; (b) QBO-Ostphase . Positive (negative)
Winde entsprechen Westwinden (Ostwinden ).
Aus DAMERIS und EBEL (1990) .
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einander spielen eine wichtige Rolle . Die dynamische Struk¬
tur der mittleren Atmosphäre , sowohl in niederen Breiten
(Stichwort : QBO ) als auch in mittleren und hohen Breiten,
ist mitentscheidend , ob es zu einer großen Erwärmung
kommt oder nicht.

Aber trotz aller gewonnener Erkenntnisse bleiben eine
Reihe von Fragen noch unbeantwortet . So ist z . B . das
abrupte Anwachsen der Aktivität der planetaren Wellen vor
und auch während einer Stratosphärenerwärmung relativ
schlecht verstanden . Mögliche Erklärungen könnten sein:

(a) Resonanz der quasi -stationären planetaren Wellen,
(b) Interferenz zwischen stationären und wandernden pla¬

netaren Wellen.

Nicht nur die quasi -stationären planetaren Weilen haben ihr
Amplitudenmaximum in mittleren bis hohen Breiten der
Winterhemisphäre, , sondern auch die großskaligen nach
Westen wandernden planetaren Wellen (z . B . die 5 - , 10- und
16-Tage Welle ) . Bei geeigneter Überlagerung kann es so zu
einer plötzlichen Verstärkung der Wellenaktivität kommen.
Die Amplituden der wandernden planetaren Wellen sind
generell kleiner als die der quasi -stationären planetaren
Wellen . Bei idealer Überlagerung kann der Anteil der wan¬
dernden Wellen zur gesamten Wellenaktivität die gleiche
Größenordnung haben , wie der der quasi -stationären Wel¬
len . Für zukünftige numerische Studien von stratosphäri¬
schen Erwärmungen wäre der Einschluß von wandernden
planetaren Wellen wichtig , um u . a. einen besseren Einblick
in die Bedeutung der nichtlinearen Wechselwirkung zu
bekommen.

Eine Reihe weitergehender Untersuchungen ist noch erfor¬
derlich , um ein vollständiges Bild über die Entstehung und
den Verlauf von großen Stratosphärenerwärmungen zu
erhalten . Gerade hier ist auch in Zukunft die Zusammenar¬
beit zwischen Experimentatoren und Modellem gefragt.
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U . SCHMIßT

Arktisches Ozon und PSC ’s 1

1 Einleitung

In den vergangenen Jahren wurden in PROMET mehrere
Beiträge zum Thema „Ozon in der Atmosphäre “ publiziert.
Heft 4’ 86 und 1/2’ 87 enthalten Beiträge , die diesem Thema
gewidmet sind, darunter einen über die Grundlagen der glo¬
balen stratosphärischen Ozonchemie (EHHALT ) . In Heft
4 ’88 erschien der Aufsatz von CRUTZEN über Ozon¬
abnahmen in der antarktischen Stratosphäre, mit einer
Beschreibung und Bewertung der damals diskutierten
Hypothesen für die Entstehung des sogenannten Ozon¬
lochs.

Ozon entsteht als Folge der Photolyse von molekularem
Sauerstoff . Dieser erste Schritt der Ozonbildung findet
überwiegend in den Tropen in Höhen über etwa 20 km
statt , denn nur hier ist die Strahlungsintensität bei Wellen¬
längen unter 240 nm ausreichend intensiv.

0 2 + hv - O + 0 (X <; 240 nm ) (1)
O + 0 2 + M - 0 3 + M (2)
Diese natürliche Ozonproduktion wird durch Abbaureak¬
tionen ausgeglichen . Ozon absorbiert Sonnenstrahlung,
überwiegend im UV -Bereich , und wird dabei photoly-
siert:

Oj + hv —* O + 0 2 (3)
Die Ozonphotolyse fuhrt nicht zu einem Nettoverlust von
Ozon , da die gebildeten O-Atome nach (2) sofort 0 3 zurück¬
bilden . Ein wirksamer Abbauprozeß ist dagegen die Re¬
aktion:

0 3 + O - 0 2 + 0 2 (4)
die bei den niedrigen Temperaturen in der Stratosphäre
allerdings relativ langsam ist . Sie wird jedoch , auch in der
ungestörten Stratosphäre , durch verschiedene Radikale
(X = NO , OH , CI) katalysiert . Die entsprechenden Reakti¬
onszyklen können durch die allgemeine Form:

X + o 3 - xo + 0 2 (5)
XO + O - » X + 0 2 (6)

netto 0 3 + O - » 0 2 + 0 2 (4)

dargestellt werden . Ihr Nettoeffekt entspricht der Reaktion
(4). In der Stratosphäre spielen die Stickoxide , NOx (NO,
N0 2) , die bei der Oxidation von Lachgas , N20 , entstehen,
die wichtigste Rolle für das photochemische Gleichgewicht
des Ozons . Obwohl das meiste Ozon im Bereich der Tropen
gebildet wird, ist dort der Ozongehalt der Stratosphäre rela¬
tiv gering.
Der vorliegende Beitrag behandelt insbesondere die Wir¬
kungsmechanismen , die die Konzentrationsverteilung des
Ozons in der arktischen Stratosphäre bestimmen . Die che¬
mische Lebenszeit des Ozons ist außerhalb der Tropen in
der unteren und Mittleren Stratosphäre so lang , daß die
Konzentrationsverteilung durch Transportprozesse , d . h.

1 Polar Stratospheric Clouds

durch die stratosphärische Zirkulation bestimmt ist . Ozon
verhält sich ähnlich wie ein langlebiges Spurengas . Wir wis¬
sen jedoch seit der Entdeckung des „ Ozonloches“

, daß die
Ozonchemie in den polaren Gebieten im Winter durch che¬
misch/physikalische Prozesse beeinflußt werden kann , die
zu erheblichen Störungen des mittleren Ozongleichgewich¬
tes fuhren.

Während der Polarnacht können sich bei Temperaturen
unter 195 K an unterkühlten Aerosolen Eisteilchen büden.
Zusätzlich zur reinen Gasphasenchemie laufen an den
Oberflächen dieser Eiskristalle heterogene Reaktionen ab,
die das chemische Gleichgewicht im Bereich des Polarwir¬
bels erheblich verändern können . Der antarktische Polar¬
wirbel bleibt während der Wintermonate regelmäßig über
eine lange ungestörte Phase bestehen und ist extrem kalt.
Bis zum Ende der Polarnacht nimmt die Konzentration der
reaktiven Chlorverbindungen so stark zu , daß zu Beginn
des antarktischen Frühjahrs in der unteren Stratosphäre , im
Höhenbereich von 12 bis 22 km , das vorhandene Ozon
innerhalb weniger Wochen fast vollständig durch katalyti¬
sche Reaktionszyklen abgebaut werden kann . Die Gesamt¬
ozonmenge nimmt im Bereich des „ Ozonlochs“ während
eines Monats um fast die Hälfte ab.

Wegen der unterschiedlichen meteorologischen Bedingun¬
gen ist eigentlich nicht zu erwarten , daß eine dem antarkti¬
schen „ Ozon/ocA “vergleichbare Störung auch in der antark¬
tischen Stratosphäre eintreten könnte . Der arktischen
Polarbereich wird nämlich auch im Winter durch starke
Wellen beeinflußt (PETZOLDT , in diesem Heft ) und
dadurch die polare Luftmasse häufig mit Luft aus mittleren
und niedrigen Breiten vermischt . Allerdings ergab die Aus¬
wertung von Satellitenmessungen , daß auch über hohen
Breiten der Nordhemisphäre während des letzten Jahr¬
zehnts die mittlere Gesamtozonmenge im Winter doppelt
so stark abgenommen hat als selbst die pessimistischsten
Modellvorhersagen erwarten ließen (STOLARSKI et al.
1991).
Der folgende Text beschreibt die Ozonverteilung in der
Arktis und diskutiert die wichtigsten physikalisch/chemi¬
schen Prozesse , die als Ursache für diese verstärkte Ozon¬
abnahme im arktischen Winter infrage kommen können.

2 Die Konzentrationsverteilung des Ozons in der Arktis

Bild 1 zeigt , daß die Ozonsäulendichte während des ganzen
Jahres vom Äquator zu hohen Breiten hin zunimmt und
zwar in der Nordhemisphäre bis ca . 70 °N und in der Südhe¬
misphäre bis ca . 60 °S . Dies liegt daran , daß durch die Zirku¬
lationsprozesse ozonreiche Luft von der mittleren tropi¬
schen Stratosphäre in die untere Stratosphäre hoher Brei¬
ten transportiert wird , und Ozon sich dabei wie ein konser¬
vativer Tracer verhält . Während der Polarnacht wird der
abwärts gerichtete Transport - über beiden Polen - zusätz¬
lich durch diabatische Abkühlung verstärkt . Das Maximum
der Ozonkonzentration liegt in Höhen unter 20 km , etwa 5

106



km niedriger als über mittleren Breiten und fast 10 km nied¬
riger als in den Tropen.
Bild 1 zeigt gleichzeitig , daß sich die Transportprozesse in
hohen Breiten beider Hemisphären grundsätzlich unter¬
scheiden . Der arktische Polarwirbel hat eine geringere Aus¬
dehnung und ist weniger beständig als der in der Antarktis.
Zwar kühlt sich auch hier die Luft im Bereich der Polar¬
nacht stetig ab, aber die mittleren Temperaturen sind etwa
10 °C höher als in der Antarktis , denn von der relativ war¬
men Ozeanoberfläche des Nordpolarmeeres wird mehr
Energie zugestrahlt als von dem eisbedeckten Hochplateau
in der Antarktis . Die Luftmassen zirkulieren nicht so gleich¬
mäßig um den geographischen Nordpol . Schon im Dezem¬
ber können im Verlauf einer Stratosphärenerwärmung
Luftmassen aus mittleren Breiten in den Bereich der Arktis
verfrachtet werden . Das Maximum der Ozonsäulendichte
wird daher über hohen und mittleren Breiten der Nordhe¬
misphäre im Frühjahr beobachtet , während es in der Süd¬
hemisphäre erst . einen Monat vor Sonnenhöchststand
erreicht wird.

/ 320,

•260__ ü

—250

Monat

Bild 1 : Ozonverteilung in der globalen ungestörten Atmosphäre.
Dargestellt ist die Gesamtsäulendichte (in Dobsonein-
heiten ) in Abhängigkeit von der geographischen Breite
und für verschiedene Jahreszeiten (nach LONDON,
1980) .

Wegen des starken Einflusses der Transportprozesse in der
Arktis schwankt die Ozonmenge über einer einzelnen Sta¬
tion erheblich . Bild 2 zeigt als Beispiel eine Zeitreihe für die
Station Oslo (LARSEN und HENRIKSEN1990 ) . Die deut¬
liche , positive Korrelation des Ozongehaltes mit der Luft¬
temperatur bestätigt die Rolle der stratosphärischen Trans¬
portprozesse für die Ozonverteilung . Wie Bild 3 zeigt , kön¬
nen infolge dieser Mischungsprozesse auch starke Struktu¬
ren in den Vertikalprofilen des Ozons auftreten.

3 Anthropogene Störung des Ozongleichgewichtes

Seit einigen Jahrzehnten nimmt die Konzentration der
„ Quellgase“ der verschiedenen Radikale , N20 , CII 4 sowie
verschiedener organischer Chlorverbindungen insbeson¬
dere der Fluorchlorkohlenwasserstoffe (FCKW ) in der
Stratosphäre zu . So ist z. B . die Gesamtkonzentration der
wichtigsten chlorhaltigen Quellgase , CFC13, CF2Cl2,

7 500 -
OSLO

OZON

1 300 - ’ —40

T30 — 70

1. 10. 20. 1. 10. 20 . 1. 10 . 20. 1. 10. 20. 31.
De* 86 Jan. 89 Febr . 89 Marz 89

Bild 2 : Zeitliche Variation des Gesamtozons (DU) über Oslo
im Winter 1988/89 im Vergleich zur Lufttemperatur bei
30 hPa (ca . 23 km). Die deutliche Korrelation der Ab¬
weichungen vom langjährigen Mittel bestätigt den Ein¬
fluß der Transporte . Dies gilt auch überwiegend für
die niedrigen Ozonwerte im Januar , die eine Folge von
adiabatischem Aufsteigen sind . Nur während weniger
Tage war die Temperatur so niedrig , daß ein chemischer
Ozonabbau möglich gewesen wäre . Nach LARSEN und
HENRIKSEN (1990) .

CiFjCIj , CCI 4 und CH3CCI3 , nahezu auf das Fünffache der
natürlichen Menge (CH3C1) angewachsen (SCHMIDT et
al . 1991) . Dies hat zu einem Anstieg der Konzentration der
Radikale und damit einer Verstärkung des katalytischen
Ozonabbaus in der Stratosphäre geführt.

KIRUNA [ 68 °N]
10. Februar 1988

1000 -
200 250

Ozon (nbar)

Bild 3 : Beispiel eines Ozonprofils über Kiruna (68 °N) mit aus¬
geprägten Strukturen , die durch dynamische Traasport-
prozesse im Randbereich des Polarwirbels hervorgerufen
wurden.
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Die Radikale sind sehr reaktive Spurengase . Da sie sowohl
untereinander als auch mit anderen Spurengasen reagieren,
summieren sich die Auswirkungen der entsprechenden
katalytischen Zyklen picht Beispielsweise werden die Radi*
kale durch Reaktionen wie:

OH + N0 2 + M - HN0 3 + M ( 7)
'

C10 + N0 2 + M - ► ClONOj + M (8)
CI + CH4 - HCl + CH 3 (9)
zum größten Teil dem direkten aktiven Reaktionszyklus
entzogen . Die entstehenden längerlebigen Reaktionspro¬
dukte , HNO 3, ClONOj und HCl bezeichnet man auch als
„Reservoirgase“.
Numerische Modelle , mit denen die erwartete Störung des
globalen Ozongleichgewiehtes ahgeschätzt wird, berück¬
sichtigen etwa 150 Gasphasenreaktionen , an denen etwa 50
Spurengase beteiligt sind . Die Ergebnisse der Modellrech¬
nungen sagen für die Mitte des nächsten Jahrhunderts eine
mittlere globale Ozonabnahme von etwa 5% voraus . Sie
deuten ebenfalls an, daß diese Abnahme sowohl jahreszeit¬
lich wie auch breitenabhängig verschieden stark sein wird.
So ergibt z . B . das Modell von BRASSEUR (1987), daß die
stärkste relative Abnahme mit mehr als 15 % über hohen
Breiten im Frühjahr zu erwarten ist (Bild 4).

Sommer
- 10 -

K Winter
- 12 -

- 14- Frühjahr

- 16-

geographische Breite

Bild 4: Änderung des Gesamtozons für den Fall eines gleich¬
zeitigen Anstiegs der Gesamtmenge an Chlor (von 0,82
auf 9,51 ppbv), des C0 2 (von 316 auf 413 ppmv ), des
CH« (von 132 auf 2,46 ppmv ) und des N2G (von 292 auf
331 ppbv) . Nach BRASSEUR (1987).

Die Auswertung von Satellitenmessungen der Özonvertei-
lungen über der Nordhemisphäre im Zeitraum November
1978 bis Mai 1991 hat allerdings eigeben , daß bereits heute
im Winter die mittlere jährliche Ozonabnahme wesentlich
stärker ist als es die pessimistischsten Modellvorhersagen
erwarten lassen (STOLARSKJ et al . 1991) . Bild 5 zeigt , daß
der Trend in hohen Breiten im Winter Werte von - 1,5%
pro Jahr erreicht . Die von Modellen für die Mitte des
nächsten Jahrhunderts vorausgesagte Ozonabnahme ist
also schon heute zu beobachten . Büd 5 zeigt überdies , daß

der Ozonabbau sogar südlich von 40 QN - also im geographi¬
schen Bereich mit der größten Bevölkerungsdichte der
Erde und intensiver landwirtschaftlicher Nutzung - im
März noch 0,8%/Jahr beträgt.

J F M A M J J A S O N D

Bild 5 : Abnahme des Gesamtozons in der Nordhemisphäre von
November 1978 bis Mai 1991 . Dargestellt ist die jährliche
Änderung in %, und ihre Abhängigkeit von der Jahreszeit
und der geographischen Breite . Die Analyse beruht auf
Daten , die mit dem TOMS (Totale Ozone Mapping
Spetrometer ) auf dem Satelliten NIMBUS 7 gemessen
wurden . Im schraffierten Bereich sind die berechneten
Trends nicht signifikant . Nach STOLARSKI et al. (1991).

4 Ozonchemie in der polaren Stratosphäre
Die Ergebnisse verschiedener internationaler Forschungs¬
kampagnen während der letzten Jahre haben eindeutig
bestätigt , daß fttr das Auftreten des „ Ozonlochs“ in der
Antarktis der stetig steigende Chlorgehalt der Stratosphäre
verantwortlich ist . Darauf hatten bereits die Entdecker des
Özonloches hingewiesen (FARMÄN et al. 1975), ohne aber
einen wissenschaftlich fundierten Beweis für ihre These
vorlegen zu können . Heute liegt eine allgemein akzeptierte
Erklärung vor.
Man kann annehmen , daß die gleichen chemiscb/physiMi-
schen Prozesse , die in der Antarktis zur Bildung des Ozon¬
loches führen , auch die Ursache für den aus den TOMS-
Daten abgeleiteten verstärkten Ozonabbau sind . Wegen der
befürchteten schädlichen Auswirkungen eines langfristigen
Ozonabbaus auf die Biosphäre haben diese Ergebnisse alar¬
mierend gewirkt . Seit 1987 wurden im Bereich der Arktis in
jedem Winter Forschungskampagnen durchgeführt , um
die Bedingungen für einen möglichen Ozonloeheffekt zu
untersuchen (siehe z . B . TURCO et al. 1990 ; POMME-
REAU und SCHMIDT 1991) . Die bisher gewonnenen
Ergebnissehaben bestätigt , daß ähnliche .Prozesse in bei¬
den Polargebieten wirksam sein können , Es gibt aber auch
grundsätzliche Unterschiede und offene Fragen . Es ist
nicht möglich , den Gesamt -Komplex in diesem Beitrag
ausführlich darzustellen . Als Übersichtsartikel seien des¬
halb die Arbeiten von CRUTZEN ( 1988) , STOLARSKI
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(1988), SOLOMON - (1990), sowie TOON und TURCÖ
(1991) genannt . Hier sollen nur die wichtigsten Punkte
zusammenlassend 'dargestellt und die im Vergleich mit der
Antarktis noch komplexeren Bedingungen in der arkti¬
schen winterlichen Stratosphäre anhand von einigen typi¬
schen Beispielen beschrieben werden . ,
Der starke Ozonabbau im Bereich des antarktischen „Ozon¬
loches“ ist möglich , weil durch physikalisch/chemische Pro¬
zesse die chemische Zusammensetzung der polaren Luft¬
masse während der Wintermonate vorübergehend sehr
stark verändert wird . Zunächst werden die Stickoxide , NO
und N0 2, während der langen Polarnacht in das „Reservoir¬
gas “

, Nj0 5, umgewandelt , das in Gegenwart der Eiswolken
(FSC) an den Oberflächen der Eiskristalle ausgefroren und
durch heterogene Reaktionen in Salpetersäure (HNO })
überfuhrt . Nach allen derzeit diskutierten Hypothesen wird
diese in den Eisteilchen gebunden (z. B. CRUTZEN und
ARNOLD 1986). Durch andere heterogene Reaktionen
wird zusätzlich auch die durch Reaktion (8) im ClONOj-
Reservoir gespeicherte N0 2-Menge nach und nach in Sal¬
petersäure umgewandelt Dabei entstehen chlorhaltige Pro¬
dukte , Cl2 und HQC1, die jedoch in der Gasphase ver¬
bleiben.

N20 5 + HjO - HN0 3 + HNOj (10)
Q0N0 2 + H20 - HOCl + HNOj ( 11)

ClONOj + HCl - Cl2 + HNO ., ( 12)
Die heterogenen Prozesse -„entfernen “ die Stickoxide
nahezu vollständig aus der Gasphase . Das ursprüngliche
Konzentrationsverhältnis zwischen Stickstoffoxiden und
reaktiven Chlorverbindungen ist stark zugunsten der letzte¬
ren verschoben . Die Summer aller Prozesse , die zu einer
dauerhaften Entfernung von reaktivem Stickstoff, NO y
(= NO + no 2 + N0 3 + hno 3 + N 20 s + H0 2N0 2 + C10N0 2),
aus einem Luftpaket führen , bezeichnet man als „Denitrifi¬
zierung“

. Alle Komponenten des reaktiven Stickstoffreser¬
voir, NOy, entstehen aus dem Quellgas N20 . die Konzentra¬
tion beider Parameter ist deshalb normalerweise antikorfe-
liert.

In der Antarktis wurde allerdings im Bereich des Ozonlochs
eine starke Abweichung von dieser Korrelation beobachtet.
Messungen zeigten , daß ein erheblicher Teil des reaktiven
Stickstoffs aus der Gasphase entfernt war, z . B. durch die
Absorption von Salpetersäure an den PSC-Teilchen . Da die
Lufttemperatur in der antarktischen Stratosphäre weiträu¬
mig auf Werte unter 190 K sinkt , kann auf den Eisteilchen
weiterer Wasserdampf kondensieren und diese dabei soweit
anwachsen , daß sie sedimieren . Bei diesem Prozeß wird
NOy, nach Umwandlung in HNO , auch räumlich endgültig
aus dem Luftpaket entfernt , dieses also denltrifiziert.
Eine weitere Folge dieser Fixierung des reaktiven Stick¬
stoffs ist ein Anstieg der Konzentration der OH-Radikale,
weil sie durch die Reaktion mit Stickoxiden (z . B . Reaktion
(7)) nicht mehr begrenzt wird . Dies hat unmittelbar zur
Folge , daß zusätzlich reaktives Chlor aus dem HCl -Reser-
voir wieder ffeigesetzt wird . Mit dem Ende der Polarnacht
steigt die Konzentration des reaktiven Chlors noch weiter
an, denn die Spurengase HOCl und Cl2, die bei den hetero¬
genen Reaktionen (11) und (12) gebüdet worden waren , set¬
zen schon bei geringen Strahlungsintensitäten Chloratome

frei . Damit ist das Potential für einen sehr effektiven Ozon¬
abbau nach Reaktion (5) gegeben . Weil aber zu diesem
Zeitpunkt die Konzentration der O-Atome zu gering ist,
kann der „klassische “ Chlorzyklus nicht durch Reaktion (6)
geschlossen -werden . Die CIQ-Konzeotration wächst daher
stark an . Messungen in der antarktischen Stratosphäre
haben bestätigt , daß sich bei diesen Bedingungen das C1Q-
Dimer , C120 2> bildet und ein anderer effektiver katalyti¬
scher fchlorzyklus ablaufen kann:
- . 2x{ C1 -. . 0 3 — / CIO + 0 2 ] (5)
C10 + CIO + M - *• : C120 2 + M (13)

V -C120 2 + >
'
- Cl , + ClOO (14)

GlOO + M - Cl + 0 2 + M (15)

netto : 0 3 + Ö3 — 0 2 + 0 2 + 0 2 . (16)
Zusätzlich gewinnen bei hohen CIO Konzentrationen
Reaktionen an Bedeutung , an denen die Bromradikale Br
und BrO beteiligt sind (sie werden in der Stratosphäre u . a,
beim Abbau von bromierten Kohlenwasserstoffen fieige-
setzt , die in Feuerlöschgeräten Verwendung finden ).

Br 4* O3 - ►BrO + O2 (17)
Cl + o3 - CIO + Oj (18)
BrO + CIO - Br + Cl 4* 02 ( 19)

netto : 0 3 4* Os - o2 . + 0 2 4* O2 (16)
Die Wirkung dieses Zyklus ’ wird aber durch die Konkur¬
renzreaktion:

BrO + CIO - OCIO + Br (20)

begrenzt , denn das gebildete Isomer des Chlordioxids,
OCIO, photolysiert leicht und das ,freigesetzte 0 -Atom bil¬
det nach (2) sofort Ozon zurück . Messungen des OCIO-
Gehaltes stellen einen kritischen Test der Störung des
Ozongleichgewichtes in der polaren Stratosphäre dar , denn
dieses Molekül wird nur durch Reaktion (20) gebildet und
ist deshalb ein Indikator für das vorhandene Potential für
einen katalytischen Özonabbäü durch die beiden haloge¬
nen Radikale Cl und Br,

Messungen der Konzentrationsverteilungen einiger
Schlüsselsubstanzen in der polaren winterlichen Strato¬
sphäre haben die Bedeutung der beschriebenen Prozesse
für die Ausbildung des Ozonlochs bestätigt Sowohl das
Vorkommen der polaren stratosphärischen Eiswolken , als
auch extrem niedrige NO x-Konzentrationen , stark erhöhte
Konzentrationen von CIO und OCIO und signifikante Men¬
gen von BrO sind in Luftmassen mit erniedrigtem Ozonge¬
hall beobachtet worden . Mit numerischen Modelten , die
diese chemischen Reaktionen berücksichtigen , kann man
einen Ozonabbau von 1-2%/Tag simulieren , wie er bei der
Entwicklung des Ozonloches auch experimentell beobach¬
tet wird . Eine Serie von Ozonprofilen , die über der amerika¬
nischen Station McMurdo (78 °S) im September 1987
gemessen wurde , zeigte , daß das Ozon im Höhenbereich
von 12-22 km fast vollständig abgebaut wurde (SOLOMON
1990) . Diese dramatische Störung geht erst zu Ende , wenn
sich mit zunehmender Sonneneinstrahlung die Atmo¬
sphäre im Polarbereich wieder aufgeheizt und die strato¬
sphärische Zirkulation Luftmassen des gealterten Polarwir¬
bels mit Luft aus mittleren Breiten vermischt . Bis sich das
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ungestörte Ozongleichgewicht in einem Luftpaket wieder
eingestellt hat , d . h . bis die Reservoirgase CI0N0 2 und HCl
wieder das ursprüngliche Konzentrationsniveaü erreicht
haben , vergehen fast zwei Monate . In dieser Zeit können
Luftmassen mit niedrigen Ozongehalt bis weit ibermitt¬
lere Breiten gelangt sein . Das „ Ozonloch“ ist deshalb nicht
nur ein regionales Problem über dem Gebiet der Antarktis.
Neueste Laboruntersuchungen deuten daraufhin , daß die
heterogene Umwandlung von Chlorverbindungen nicht
nur auf der Oberfläche von festen Eisteilchen , sondern
auch von unterkühlten flüssigen Aerqsolteilchen ablaufen
kann . Insbesondere , wenn die Aerosolkonzentration in der
Stratosphäre z . B . nach großen Vulkanausbrüchen stark
erhöht ist, kann dies den Ozonabbau verstärken (BRAS¬
SEUR et al . 1990) . Diese Prozesse wären nicht nur auf die
Zeitabschnitte begrenzt , in denen während der Polarnacht
die Bildung von polaren stratosphärisöhen Wolken möglich
ist, sonder sie könnten auch in der globalen unteren Strato¬
sphäre wirksam ' werden , wo die Lufttemperatur immer
niedrig ist.

5 Besondere Bedingungen in der Arktis

Der prinzipielle Unterschied in der Struktur und Dynamik
der Polarwirbel in beiden Polargebieten erklärt , warum ein
mit dem antarktischen „ Ozonloch“im Ausmaß vergleichba¬
rer Effekt in der Arktis bisher nicht beobachtet und auch
nicht erwartet wird . Wegen der starken zeitlichen Variation
der Gesamtozonmenge aber auch der . lokalen Konzentra¬
tion (siehe Bild 2 und Bild 3) ist es schwierig , chemische
und dynamische Ursachen für eine gemessene Abnahme
des Ozongehaltes eindeutig zü unterscheiden.

Die Ergebnisse der Messungen im arktischen Polarwirbel
während der Airborne Arctic Stratospheric Expedition
(AASE ) im Winter 1988/89 haben gezeigt , daß in Luftmas¬
sen, die längere Zeit .auf Temperaturen unter 195 K abge¬
kühlt waren , die chemische Zusammensetzung so stark ver¬
ändert worden sein kann , daß die Voraussetzungen für
einen verstärkten katalytischen Ozonabbau gegeben sind
(z . B . TURCO et al . 1990 ; BRUNE et all 1991 ). Allerdings
fehlt der schlüssige Nachweis , daß diese Änderung des -che¬
mischen Gleichgewichtes tatsächlich auch zu einer Ozon¬
abnahme geführt hat , wie sie z . B . in Luftmassen begrenzter
horizontaler und vertikaler Ausdehnung tatsächlich stattge¬
funden haben könnte . Dennoch hat es Versuche gegeben,
den Ozonabbau in der arktischen Stratosphäre durch Mes¬
sungen zu belegen.
HOFMANN und DESHLER (1991) beobachteten im Win¬
ter 1989/90 in einer Reihe von Ozonsondenaufstiegen in
Kiruna (68° N) regelmäßige Minima -der Ozonkonzentra-
tion in etwa 22 km Höhe . Sie -fanden , daß die- Stärke dieser
Minima hauptsächlich von der Zeitdauer abhingen , wäh¬
rend der sich die untersuchten Luftmassen in Regionen
bewegten , in denen Eiswolkenbildupg wahrscheinlich war.
Sie sehen darin einen Hinweis , daß diese Zeit der „Konditio¬
nierung“ die Menge des reaktiven Chlors bestimmt und
damit das Ausmaß des möglichen Ozonabbaus , wenn das
Luftpaket längst der Trajektorie dem Sonnenlicht ausge¬
setzt wird . Ihre Beobachtung wäre eine Bestätigung dafür,
daß die vorgeschlagenen heterogenen Prozesse in räumlich

begrenzten Luftmassen auch in der Arktis wirksam sind.
PRÖFFITT et al . (1990) haben versucht , den großräümigen
Ozonabbau aufder Grundlage der simultanen Messungen
von Ozon und N20 , einem konservativen Tracer , während
der AASE im Winter 1988/89 abzuschätzen . Sie kamen zu
dem Schluß , daß die Messungen auf einen etwa 6%igen
Ozonabbau in Höhen zwischen 17 und 20 km hinweisen.
Sie betrachten den arktischen Polarwirbel alseine Art Strö¬
mungsfaktor , in den oben Luft aus mittleren Breiten ein¬
strömt , innerhalb des Wirbels absinkt und dabei dem kata¬
lytischen Ozonabbau ausgesetzt ist , bevor sie im unteren
Bereich der Polarwirbel wiederausströmt . Der notwendige
Luftmassentransport durch den Polarwirbel läßt sich aber
mit derzeit akzeptierten dynamischen Modellen quantitativ
nicht beschreiben . Ein wesentlich besseres Verständnis der
stratosphärischen Zirkulation im aktisehen Polarwirbel ist

■die wichtigste Voraussetzung für eine realistische Abschät¬
zung des möglichen verstärkten Ozonabbaus und seine
Auswirkungen auf mittleren Breiten in der Nordhemi¬
sphäre.
Beide Arbeiten sind Beispiele dafür , daß Messungen im
arktischen Pölarwirbel unter der Annahme interpretiert
wurden , daß die im Ozonloch beobachteten Prozesse ana¬
log wirksam sind . Dies ist aber nicht so, denn die wichtigste
Voraussetzung r die meteorologischen Bedingungen sind
ja nicht gleich . Sie beeinflussen die Häufigkeit der polaren
stratosphärischen Wolken , deren räumliche Ausdehnung
und die Größenverteilung der PSC -Teilchen , die sich dar-
überhinaus auch in der chemischen Zusammensetzung
unterscheiden können . Es ist einleuchtend , daß dies auch
die Wirksamkeit der heterogenen Prozesse stark beeinflus¬
sen kann , -

5.1 Die Bedeutung der PSC ’s

Die Rolle der PSC ’s als Voraussetzung für eine Störung der
Ozonchemie in der polaren Stratosphäre ist unbestritten.
Ihre Häufigkeit , räumliche Ausdehnung und ihr zeitliches
Bestehen ist deshalb ein wichtiger Parameter für die Beur¬
teilung eines möglichen verstärkten Ozonabbaus in der
Arktis . Bis vor wenigen Jahren war nur eine Form der stra¬
tosphärischen Wolken , die sogenannten Perlmutterwolken,
bekannt . Sie entstehen , wenn sich Luftmassen infolge
intensiver Hebungsvorgänge adiabatisch auf Temperaturen
unter etwa 190 K abkühlen und der Wasserdampf auf den
natürlichen Aerosolteilchen kondensiert . Diese Wolken
wurden häufig über Nördskandiriavien beobachtet , weil
hier bei westlicher Strömung über die Bergkette des skandi¬
navischen Hochgebirges Wellen angeregt werden , die in
der Stratosphäre die Wolkenbildung begünstigen.
Die Auswertung der Meßdaten des Stratospheric Aerosol
Monitor (SAM II) auf dem Satelliten NIMBUS 7 zeigte , daß
stratosphärische Wolken sich auch schon bei Temperatu¬
ren über dem Taupunkt bilden können . Obwohl sie, wegen
der höheren Temperaturen , in der Arktis 10 bis 100 mal sel¬
tener auftreten als in der Antarktis , sind sie doch regelmä¬
ßig zu beobachten (McCORMICK et al . 1982 ; WMO 1989).
Im Gegensatz zu den Perlmutterwolken war diese neue
Form der PSCs großräumig ausgedehnt und in mehrere
Kilometer dicken Schichten zu beobachten . CRUTZEN
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und ARNOLD (1986) sowie TOON et al . (1986) stellten die
Hypothese auf , daß die Wolken aus Teilchen bestehen , die
neben Wassereis auch Salpetersäure enthalten.

Wenn die Lufttemperatur unter Werte von 195 K sinkt,
beginnt die gleichzeitige Kondensation von Wasser und
Salpetersäure . Die natürlichen Aerosolteilehen , die über¬
wiegend ausSchwefelsäure bestehen , wirken alsKondensa-
tionskeime für die gebildeten Salpetersäuretrihydrat -Par-
tikel . Es hängt wesentlich von der Abkühlungsrate ab , wie¬
viele Kondensationskeime aktiviert werden . Die Wärmeab-
strahlung im ungestörten Polarwirbel im Verlauf der Polar¬
nacht führt z . B . zu einer langsamen Abkühlung . Nicht alle
vorhandenen Keime wachsen an, aber sie erreichen Durch¬
messer über 1 (xm . Wenn die Abkühlung über lange Zeit
andauert , können diese Teilchen bei Temperaturen unter
190 K weiter wachsen , indem sich jetzt Wassereis anlagert.
Sie können so Durchmesser bis zu 10 pm erreichen und
werden so schwer , daß sie relativ schnell absinken können.
Dieser Bildungsprozeß ist im relativ ungestörten Wirbel
über der Antarktis erheblich häufiger als in der Arktis.
Erfolgt die Abkühlung schnell , z . B . durch adiabatisches
Aufsteigen innerhalb des dynamisch aktiven Polarwirbels
oder durch orographisch angeregte Wellen , so können alle
vorhandenen Schwefelsäureteilchen aktiviert werden . Die
gebildeten Salpetersäuretrihydrat -Teichen sind entspre¬
chend kleiner 1 pm ) , Wolken aus diesen Teilchen sind
aber wesentlich dichter . Wenn die Temperaturen unter den
Taupunkt sinken und die Teilchen durch Kondensation
von Wasserdampf weiterwachsen (ca. 2-3 pm ), werden ,die
Wolken als Perlmutterwolken sichtbar.

Messungen der Konzentrationsprofile von PSC -Teilchen
verschiedener Größenklassen bestätigen diese Hypothesen
für die Bildung der Eisteilchen . Als Beispiel zeigt Bild 6
Vertikalprofile der Konzentration von Kondensationsker¬
nen und Aerosolen , die HOFMANN et al . (1990) am 31.
Januar 1990 über Kiruna ( 68 °N ) durchführten . Die gleich¬
zeitig durchgeführten Messungen von Temperatur und
HN0 3-Konzentration zeigten in 21-23 km Höhe Bedingun¬
gen bei denen die Bildung von Salpetersäuretrihydrat -Teil-
chen möglich war . Bild 6 zeigt , daß in dieser Schicht nahezu
alle Kondensationskeme aktiviert wurden . Sie wuchsen
durch Kondensation bis zu Radien 1 pm an . Teilchen mit
Durchmessern von über 1 pm sind praktisch nicht vorhan¬
den.

Die Größenverteilung der Eisteilchen in einer arktischen
stratosphärischen Wolke hängt von der zeitlichen Entwick¬
lung der Temperatur und der Iichtverhältnisse längs der
Trajektorie eines Luftpaketes ab . Bei entsprechenden mete¬
orologischen Bedingungen können Salpetersäuretrihydrat-
Teilchen auch in der Arktis so stark anwachsen , daß sie
sedimentieren , Hinweise dafür haben erstmals ARNOLD
et al. (1989) bei Messungen der Vertikalverteilung von
HNO , gefunden.

5 .2 Denitrifizierung
Die bisherigen Messungen in der Antarktis zeigten , daß
Änderungen der NOy

-Konzentration , im allgemeinen mit
Änderungen der H20 -Konzentration korreliert sind . Des¬
halb wurde angenommen , daß die Denitrifizierung nur bei

24 - >
0 .25 pm

> \
0 .50 pm

ni ?*«!* i hw «|—t nntn ) ^i f m
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Aerosol -Konzentration (cm -3)

Bild 6: Vertikalprofile der Aerosol -Konzentration am 31. Januar
1990 über Kiruna (68 °N). Die gestrichelten Kurven zeigen
theoretische Profile der Konzentration von Schwefel¬
säure -Aerosol . Weitere Erläuterungen im Text . Nach
HOFMÄNN et al. (1990).

Bildung von großen Eisteilchen , die überwiegend aus kon¬
densiertem Wasserdampf bestehen , erfolgte . Weil so große
Teilchen in der Arktis nicht beobachtet worden waren,
wurde zunächst angenommen , daß das Ausmaß der Deni¬
trifizierung und damit auch das Potential für einen Ozonab¬
bau geringer seien . Tatsächlich ist bei allen bisherigen Mes¬
sungen in der arktischen Stratosphäre keine systematische
Abnahme der H20 -Konzentration beobachtet worden.

Messungen von FAHEY et al. (1990) während AASE zeig¬
ten aber , daß die Luftmassen in der unteren Stratosphäre
der Arktis in weit größerem Ausmaß denitrifiziert waren als
erwartet . Dies bedeutet aber nichts anderes , als daß die Ent¬
fernung des reaktiven Stickstoffs durch große Eisteilchen
erfolgen kann aber nicht muß . Der Prozeß der Denitrifizie¬
rung muß deshalb schon bei Temperaturen im Bereich des
Taupunktes einsetzen können . Messungen der Vertikalver¬
teilung der HNOj -Konzentration , der Hauptkomponente
von NO, , in der kalten winterlichen Stratosphäre ergaben in
einer PSC -Schicht eine signifikante Abnahme (SCHLA¬
GER et al . 1990) . Anhand gleichzeitiger Partikelmessungen
konnten die Autoren außerdem zeigen , daß das HN0 3-
Defizit der Menge entspricht , die bei den gegebenen Bedin¬
gungen in den PSC-Teilchen gespeichert wäre , wenn sie
aus Salpetersäuretrihydrat -Teilchen bestehen würden.

Diese Beobachtung unterstreicht die Bedeutung der Salpe-
tersäuretrihydrat -Teilchen für die polare Ozonchemie.
Diese Eisteilchen binden einen wesentlichen Teil der
HNOj -Menge , die Fixierung der entsprechenden Wasser¬
dampfmenge bedeutet hingegen keine signifikante
Abnahme der H20 -Konzentration in der Luftmasse . Wenn
diese Eisteilchen generell für die Denitrifizierung in der
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arktischen Stratosphäre verantwortücb sind , ist mit einem
höheren Potential für einen Ozonabbau zu rechnen als man
in Analogie zu den Bedingungen in der Antarktis erwarten
würde.
Eine quantitative Bewertung der Rolle der Eistcilchen für
die Denitrifizierung erfordert deshalb die detaillierte
Kenntnis der chemisch/physikalischen Bedingungen ent¬
lang der Strömungslinien der Luftmassen im Bereich des
Polarwirbels . Die Bindung von reaktivem Stickstoff (ta
Form von HNÖ 3) in den Jüalpetertri h ydrat -Teilchen bewirkt
offensichtlich auch in der Arktis eine ausreichend ’ lange
andauernde Verschiebung des ursprünglichen Verhältnis¬
ses zwischen Stickoxiden und Chlorradikalen.

SA Anstieg der Konzentration von reaktivem Chlor

Messungen während AASE ergaben , daß z . B . die ClO-
Konzentration in gleichen Höhen bis zu 400 mal höher war
als über mittleren Breiten (z, B. BRUNE et al . 1991 ) . Wie
schon erwähnt ist auch QCfÖ ein sehr guter Indikator für
das integrale Ausmaß der gestörten Chemie in einpr Luft¬
masse . Bild 7 zeigt Messungen der OCIO Säulendichte wäh¬
rend AASE (SÖÜtLER et al . 1990) .
Diese Ergebnisse belegen , daß die heterogenen Prozesse
auch in der Arktis die chemische Zusammensetzung erheb¬
lich verändern , und in weiten Bereichen das Potential für
einen katalytischen Ozonabbau gegeben sein kann . Daß es
anders als in der Antarktis bisher nicht zu einem dramati¬
schen Ozonverlust gekommen ist, liegt offensichtlich
daran , daß die notwendigen Voraussetzungen nur in Teil¬
bereichen des Polarwirbels und über kürzere Zeiträume
gegeben sind . Auch wenn eine Luftmasse stark „konditio¬
niert “ ist, d , h . wenn z . B . die ClO-Konzentration bereits
stark erhöht ist , muß dies keinen entsprechenden Ozonver-

. OCIO

BrC
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Uhraett (GUT)
Bild 7 : Zeitliche Änderung der Säulendichtc von N0 2, OCIO

und BrÖ während eines Meßfluges am 26. 1. 1989 wäh¬
rend AASE . Der 'dicke Balken kennzeichnet den Flug-
äbschnitt innerhalb des Polarwirbels . Die stark erhöhten
OClO -Werte und deren Antikorrelation mit den N0 2-
Werten ist ein deutlicher Hinweis auf eine starke Störung
der chemischen Zusammensetzung in der Luftmasse.
Nach SCHILLER et al . ( 1990) .

lust zur Folge haben , denn das ClO-Dimer ist nur bei tiefen
Temperaturen ausreichend stabil , um einen wirksamen
katalytischen Zyklus (KeaMon (13) bis (45» « Gang zu hal¬
ten . ; . ,. ,f _ .. . .. . . ... . . . . . „ .. .

*
;, Die Auswirkung -det chemischen Störung in einem „kondi-

tianäerten “ Luftpaket hängt von dbr zeitlichen Entwicklung
der physikaliscb/ehemischen Bedingungen längs seiner
Trajektorie ?uib den Palarwirbßl ab . Vom Sonnenlicht
beleuchtete Abschnitte und dunkle Bereiche wechseln sich
ab , Dies bestimmt die zeitiäche Entwicklung : der chemi¬
schen Prozesse . ArtiabafiMhes .AtfsteigenciMwf Absinken
wechseln sich im Bereich eines dynamisch stark gestörten
Polarwirbel ab und führen zu starken Temperaturänderun¬
gen , die die Bildung und Lebensdauer der PSG-Teiichen
sowie der chemischen Umsatzraten bestimmen.

6 Ausblick
Diese wenigen Beispiele haben gezeigt , wieviel komplexer
die Bedingungen in der Arktis irrt Vergleich zur Antarktis
sind, Dsehisherigen Messungen « verschiedenen Wintern
haben bestätigt daß in arktischen Luftmassen die Störung
des chemischen Gleichgewichtes das gleiche Ausmaß errei¬
chen kann wie in def Antarktis . Ein repräsentatives Bild der
Bedingungen für den gesamten Bereich liegt aber nicht vor.
Im Winter 1991/92 wurde das European ArcticStratospheric
OzoneExperiment (EASOE ) durchgeführt . Die Planung die¬
ser Forschungskampagne , an deif sich über 250 Wissen¬
schaftler als 17 Ländern beteiligten , war insbesondere dar¬
auf ausgelegt , neben den notwendigen großräumigen che¬
mischen Messungen auch regelmäßige Beobachtungen der
physikalischen Parameter durchzuführen , die lür die
Beschreibung der Struktur und Dynamik des arktischen
Polarwirbels notwendig sind , hin Schwerpunkt war die
Untersuchung der Konzentrationsvcrteilung der wichtig¬
sten physikalischen und chemischen Parameter und deren
Variation im Verlauf des Winters von November bis März.
Die Messungen während EASOE konzentrierten sich auf
den Bereich der europäischen Arktis . Zusammen mit den
Ergebnissen der AASE II, die gleichzeitig von der NASA
über dein nordarncrikanischcn Kontinent durchgelührt
wird, ist eine Datenbasis geschaffen , die einen wesentlich
besseren Einblick in die Ursachen der Störung des Ozon¬
gleichgewichtes in der Nordhemisphäre im Winter ermög¬
licht.
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12 A . EBEL

Schwerev ^ IIen in der Mittleren Atmosphäre
1 Einführung

Schwerewellen spielen eine entscheidende , Rolle für die
Zirkulation der Mittleren Atmosphäre . Dies gilt besonders
für ihren oberen Teil , nämlich die Mesosphäre und untere
Thermosphäre , Nur die Anwesenheit von SchWerewellen
kann markante Phänomene wie einen zonal und zeitlich
(über etwa einen Monat ) gemittelten Meridionalwind von
etwa 10 m/s während der Solstilien oder die Umkehr des
mittleren Zonalwindes mit der Höhe in der Mesopausenre¬
gion der .gemäßigten BreitetTe/klären , Zum Beispiel findet
man oberhalb des Klesösphärenjets mit Ostwind im der
sommerlichen Mesosphäre eine allmähliche Abnahme der
Windgeschwindigkeit mit der Höhe und schließlich eine
Drehung auf mittleren Westwind . Damit verbunden sind
extrem niedrige Temperaturen über dem Sommerpol und
vergleichsweise hohe Temperaturen über dem Winterpol
in 80 - 90 km Höhe.

Obwohl dieses scheinbar ungewöhnliche Verhalten des
Zonalwindes und der Temperatur seit den fünfziger Jahren

bekannt und akzeptiert war (MURGATROYD 1957 ) , wur¬
den die Beobachtungen starker mittlerer Meridionalwinde
(GROVES 1969) zunächst als unzuverlässig eingestuft und
nicht zur Entwicklung einer vollständigen Theorie der mitt¬
leren Zirkulation der Mesosphäre genutzt . Die Meridional-
windmessungen waren damals noch lückenhaft -und sehr
fehlerbehäftet . Daher war es leicht , sie aus der wissenschaft¬
lichen DiSkussittn äuszuklammem . Mittlere Werte von
rund 10 m’/a bedeuten eine Conoiis -Besehleümgung von
etwa lÖO m/s 'Tag in zonaler Richtung . Geformt durch die
Erfahrung in den tiefen Schichten der Atmosphäre , war ein
Wert dieser Größe für theoretische Meteorologen zunächst
nicht annehmbar . Denn ein physikalischer Prozeß , der sol¬
che Beschleunigungen kompensieren könnte , war (noch)
nicht erkennbar , Es gab heftige Auseinandersetzungen zwi-
sehfn , den Experimentatoren , .die ; auf -hohen .Werten des
N -S-Windesbehanten , und der Mehrzahl der Theoretiker,
die zunächst obsiegten, , .
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Bei den Diskussionen wurde übersehen , daß Schwerewei¬
len in der Mittleren Atmosphäre viel intensiver mit der
Gründströmüng in Wechselwirkung treten als in der Tropo¬
sphäre . Hier werden sie häufig dem Rauschen zugerechnet,
das gesuchte Signale stört . Bei der Integration gröÖerskali- «.
ger regionaler und globaler Modelle der Troposhäre werden '
sie zumeist eliminiert . In Zirkulationsmodellen der Mittle¬
ren Atmosphäre 1dagegen müßten Schwerewelleneffekte
von Anfang an berücksichtigt werden , wollte man ein eini¬
germaßen richtiges mittleres Windsystem simulieren . Es
gehört zu den bemerkenswerten Wegen , die Ideen gehen
können , daß im Lichte des Erfolges der Schwerewellen¬
theorie in der Mittleren Atmosphäre die Annahme über
den nicht vorhandenen Einfluß auf die allgemeine Zirkula¬
tion der (oberen ) Troposphäre und unteren Stratosphäre
revidiert wurde . PALMER u . a . (1986) zeigten , daß die
Berücksichtigung einer Wechselwirkung der Zirkulation
mit orographischen (stationären ) Schwerewellen zu einer
Abschwächung des Westwindes der Stratosphäre in allge¬
meinen Zirkulätiönsmodejlen bzw . globalen Vorhersage-
modellen und damit realistischeren Ergebnisse führt . Die
Abbremsung ist mit -Werten um 1 m/s je Tag rund zwei
Größenordnungen Meiner als in Mesbpausennihe.

In einer bahnbrechenden Arbeit legte LINDZEN (1981)
eine quantitative lineare Theorie „brechender “ Schwere¬
wellen vor , in der er folgendes zeigte : Die Wellen können
aus der Troposphäre Impuls in die Mesösphare transportie¬
ren, der ausreicht , die Coriolisbeschleunigung zu kompen¬
sieren ; die mittlere Strömung in Sflatö - und Mesosphäre
besorgt eine Richtungsfilterung , die eine Äbbremsung des
Mesosphärenjets und - schließlich eine lonalwindürtikehr
mit der Höhe durch Deposition von Wellenimpuls ermög¬
licht ; die Impulsabgabe der Schwerewellen läßt sich formal
durch einen Eddydiffusionskoeffizienten beschreiben , der
qualitativ auf konvektive und scherungsbedingte Instabili¬
tät der Schwerewellen zurückgeführt werden kann . Der
Vorgang der Impulsabgabe (Dämpfung ) wird in neueren
Arbeiten pauschal als „Sättigung “ bezeichnet , worin jede
Art von Prozeß eingeschlossen wird , der ein Wachsen der
Schwerewellenamplitude bis zum maximal möglichen . ; T;
Wert verhindert (FRITTS1984 ) . Bei Erhaltung ihrer kineti¬
schen Energie nehmen die Amplituden der Wind - und
Temperaturstörung wegen der vertikalen Dichteabnahme
exponentiell mit der Höhe zu , bis Instabilitäten öder andere
Prozesse ein weiteres Wachstum verhindern.

Die Entwicklung der Theorie der Schwerewellen in der
Atmosphäre ist ein faszinierendes Stück Wissenschaftsge¬
schichte der neueren Zeit . Die Entwicklung ist längst nicht
abgeschlossen , denn ein Übergang von der linearen zur
nichtlinearen Theorie ist noch ;in vollem Gange (KLO-
STBRMEYER 1982 ; WEIN STOCK 1982 ; HINES 1991).
Wer einen voBständigen Überblick über Theorie und Beob¬
achtung der Schwerewellensättigung erwerben möchte , sei
auf die instruktiven Artikel von FRITTS (1984,1989) ver¬
wiesen - - • . . : >.
Der Verfasser möchte sich im folgenden aus Platzgründeri
auf eine kurze Darstellung tvesentlicher Befünde über
Schwerewellen in der Mittleren Atmosphäre beschrähken.
Dabei sollen zwei für deren Beobachtung wichtige höderi-
gebundene Sondierungsmethoden (Radar . Lidar) einge¬

schlossen werden (Abschnitt 4) . Theoretische Hinweise
werden bewußt einfach gehalten (Abschnitt 3) , Zitate nur in
knapper Auswahl gegeben.

2 Beobachtungen
Eine bekannte Erscheinungsform der Schwerewellen sind
die Leewellen , die beim Überströmen von Gebirgsketten
durch stabil geschichtete Luft auftreten . Die charakteristi¬
schen Wolkenformationen sind eine Manifestation orogra-
phischer Schwerewellen , deren Wirkung auf den Westwind
der Stratosphäre , wie erwähnt , PALMER u . a. (1986) unter¬
sucht haben : Ebenso verraten periodische Strukturen in
leuchtenden Nachtwolken , wie sie von WI FI (1962) foto¬
grafiert Und vermessen wurden , die Anwesenheit von
Schwerewellen im Wolkenniveau um 85 km Höhe . Auch
die Beobachtung von Meteoritenspuren brachte früh Hin¬
weise auf periodische Windstrukturen im Mesopausen¬
bereich . Am Ende der fünfziger Jahre wurde eine Reihe
neuer Techniken für Wind - und Temperaturinessungen
erprobt Schallexperimente mit Höhenforsehungsraketen
und Beobachtungen an künstlichen Wölken bzw . Kondens¬
streifen in der Mesopausenregion bewiesen die Existenz
periodischer Vorgänge mit den Eigenschaften von Schwe¬
rewellen , obwohl die Interpretation der Messungen zuerst
vorwiegend auf der Basis der Theorie isotroper homogener
Turbulenz erfolgte:
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Bild 1: Vertikale Geschwindigkeitskomponente in m/s (oberer
Teil) und Signal-zu -Rausch-Verhäitnis (unten ), gemessen
mit dem SOUSYiVBRRadar -in etwa 70 km Höhe über
Andenes :(69°N, 16°E). Aus RÜSTER (1984).
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Eine Fülle an neuen Ergebnissen resultierte aus der Ent¬
wicklung von Fernerkundungsmethoden vom Boden aus.
In den 50er Jahren war es die Entwicklung des Meteorra¬
dars , später die Nutzung von MF -, VHF - und UHF -Radars,
die zu einem kräftigen Anwachsen des Beobachtungsmater
rials, zu umfassenden diagnostischen und theoretischen
Studien und damit zur Absicherung und Erweiterung der
Schwerewellentheorie führten . t

Beispiele von Fluktuationen meterologischer Größen , die
sich als Wirkung von Schwerewellen interpretieren lassen,
enthalten Bild 1 und 2 . Sie zeigen Beobachtungen mit Hilfe
eines MST -Radars und eines Lidars (Abschnitt 3) . Im ersten
Fall ist für vier Höhen um 70 km der Vertikal wind als Funk¬
tion der Zeit dargestellt . Er zeigt deutlich erkennbare Fluk¬
tuationen mit Perioden von ca. 6 bis 30 Minuten . Im unte¬
ren Teil des Bildes 1 ist das Signal-zu -Rausch -Verhältnis der
Messung zu sehen . Dieses Verhältnis ist ein Maß für die
Intensität turbulenter Störungen , die für die Rückstreuung
des Radarsignals verantwortlich sind . Die Beobachtungser¬
gebnisse lassen darauf schließen , daß die dargestellten
Schwerewellen unmittelbare Ursache der Turbulenz sind.
Bild 2 zeigt den vertikalen Verlauf von Temperaturabwei¬
chungen vom jeweiligen Schichtmittelwert . Die Störungen
werden in diesem Fall mit der Höhe stärker . Vertikale Wel¬
lenlängen zwischen etwa 2 und 10 km lassen sich leicht
identifizieren.
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Bild 2 : Temperaturstörungen (T ) relativ zu einem mittleren Ver-
tikalprofil (T„) beobachtet mit einem Rayleigh-Lidar,
Haute Provence (44°N , 6°E) , 7 . August 1985 . Die Abszisse
zeigt Werte von (T /T0) x 100 . Nach WILSON et al. (1991) .

Diese und ähnliche Beobachtungen sowie ihre theoretische
Interpretation lassen erkennen , daß sich die Frequenz der
Wellen zwischen der Väisälä -Brunt -Frequenz (Gig . (2) ;
entsprechend einer Periode von 5- 10 Minuten ) und der
Frequenz der Trägheitsschwingung der Atmosphäre (etwa
10_ 4s_1 in mittleren Breiten ) bewegen . Vertikale Wellenlän¬
gen von einigen 100 m bis etwa 20 km sind mit verschiede¬
nen Methoden gefunden worden . Experimentelle Über¬

deckung und Auflösung des vertikalen Wellenzahlbereichs
hängen ersichtlich von der benutzten Beobachtungsme¬
thode ab.

"V Die Schwerewellen können beträchtliche horizontaleWel¬
lenlängen (in der Größenordnung von mehreren zehn bis
einigen tausend Kilometern ) erreichen . Doch ist der direkte
Nachweis solcher Wellenlängen in der mittleren Atmo¬
sphäre schwierig , da dieser ein ausgedehntes Beobach-
üingsnetz mit aufwendigen Meßeinrichtungen erfordern
würde . Am Boden wurden entsprechende Untersuchungen
mit Hilfe von Netzen hochempfindlicher Drucksensoren
durchgeführt . Großskalige Oszillationen vom Typ der
Schwerewellen sind mit hoher Wahrscheinlichkeit an der
Anregung der QBO (quasi -biennial oscillation ) in der Äqua¬
torregion beteiligt . Nach HOLTON und LINDZEN ( 1972)
ist der grundlegende Prozeß dabei die nichtlineare Wech¬
selwirkung zwischen äquatorialen Wellen mit vertikaler
Ausbreitung und dem mittleren Grundstrom . Auch dies ist
ein Beispiel von Impulsübertragung durch interne , d . h . sich
vertikal ausbreitende , Wellen auf die großskalige Strömung.

Die Beobachtungen lassen eine ausgeprägte räumliche und
zeitliche Abhängigkeit der Schwerewellenaktivität in der
Mittleren Atmosphäre erkennen . Allerdings reichen die
vorhandenen Daten längst nicht aus , eine detaillierte
Schwerewellenklimatologie zu erstellen . Die Variabilität
läßt sich auf folgende Ursachen zurückführen : Geographi¬
sche und zeitliche (Tagesgänge , Jahresgänge ) Unterschiede
bei der Erzeugung der Schwerewellen , entsprechende
Unterschiede der Ausbreitungsbedingungen in der Atmo¬
sphäre und hierbei besonders sich verändernde Bedingun¬
gen für die nichtlineare Wechselwirkung mit der Grund¬
strömung.

Als wichtigste Quelle der Schwerewellen in der Mittleren
Atmosphäre gilt die Troposphäre . Auch eine Erzeugung in
höheren Schichten , z . B . im Polarbereich durch intensive
elektrische Ionosphärenströme , ist möglich . In der Tropo¬
sphäre hat man neben den bereits erwähnten orographi-
schen Hindernissen Fronten , Strahlströme , Wirbelstürme,
Regionen mit Konvektion oder großräumig ageostrophi-
schen Wind als Quellgebiet von Schwerewellen identifi¬
ziert . Ein außergewöhnliches Beispiel bieten die Windmes¬
sungen mit dem MST -Radar der Universität Kyoto
(MU -Radar ; SATO u . a . 1991) während des Durchzugs
eines Taifuns . Es waren die ersten Beobachtungen eines
solchen Wirbelsturms mit einem MST -Radar . Bild 3 enthält
die Fluktuationen des Zonalwindes mit einer vertikalen
Wellenlänge von 2-4 km . Ausgeprägte Wellenstrukturen
findet man besonders oberhalb des Taifuns (ca . 12 km) nach
Vorbeizug des Zentrums . Die deutliche Abwärtsbewegung
der Windextrema zwischen 12 und 18 km ist charakteri¬
stisch für Schwerewellen , deren Energie sich vertikal nach
oben ausbreitet . In tieferen Schichten ist umgekehrt eine
Aufwärtsbewegung der Wellenstrukturen angedeutet , die
typisch für Schwerewellen mit abwärts gerichtetem Ener¬
giestrom ist . Am Schluß von Abschnitt 3 wird gezeigt , daß
die Vertikalkomponenten der Gruppengeschwindigkeit
(Energiestrom ) und Phasengeschwindigkeit (Verlagerung
der Windextrema ) entgegengesetzt gerichtet sind . Die
Beobachtung von SATO u . a . .unterstützt die Hypothese,
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Bild 3 : Fluktuationen des Zonalwindes
mit vertikalen Estreckungen
(Scales) zwischen 2 und 4 km,
Beobachtungen mit dem MU-
Radar beim Durchgang eines
Taifuns in der Nähe von Kyoto,
Japan , 15.-18 . Okt . 1987 . Aus
SATO et al. (1991) .

daß tropische Wirbelstürme einen beträchtlichen Teil ihrer
Energie durch Schwerewellenemission verlieren.

Es wurden zahlreiche Untersuchungen des Spektrums der
vertikalen Wellenzahl der Schwerewellen durchgefühft.
Dabei zeigt sich , daß sich unabhängig von der Atmosphä¬
renregion , aus der die Beobachtungen stammen , bei höhe¬
ren Wellenzahlen eine typische Verteilung der Wellenener¬
gie, ein universelles Spektrum (VAN ZANDT 1982), ein¬
stellt , an dessen theoretischer Begründung noch gearbeitet
wird (HENES 1991) . Die Schwerewellen können miteinan¬
der oder mit anderen Wellentypen in Wechselwirkung tre¬
ten . Es wurde z . B . eine Modulation der Wellen durch
Gezeitenschwingungen der Mittleren Atmosphäre festge¬
stellt . Änderungen von Schwerewellenparametem mit Peri¬
oden , die typisch für planetare Wellen sind , lassen auch Mer
Welle -Welle -Wechselwirkungen vermuten.

3 Einige Eigenschaften von Schwerewellen

Einige wichtige Eigenschaften von Schwerewellen sollen
im folgenden beschrieben werden , um die Interpretation
der Beobachtungen im voraufgehenden Abschnitt zu unter¬
mauern . Es wird eine (monochromatische ) Welle auf der
Grundlage der linearen Schwerewellentheorie betrachtet.
Um möglichst einfache Verhältnisse zu haben , sei voraus¬
gesetzt , daß die Kreisfrequenz der Welle weit genug von
der Väisälä -Brunt -Frequenz N und der Trägheitsfrequenz
f (= 2 Q sin <p) entfernt ist, d . h.

f < < ca < < N (1)

mit N2 — -1 . + g/c „) -
T 3z

g 30
0 3z

(2)

(Q Rotationsfrequenz der Erde , (p Breite , z Höhe , T mittlere

Temperatur , g Schwerebeschleunigung , cP spezifische
Wärme bei konstantem Druck , 0 mittlere potentielle Tem¬
peratur ) . Für ein konstantes mittleres horizontales Wind¬
feld mit der Geschwindigkeit u findet man dann für die ver¬
tikale WellenzaW (m)
m2 = N2 / (ü — c)2 = N2k2 / or (3)
Die Welle breitet sich dabei mit der Phasenspurgeschwin¬
digkeit c entlang der Achse aus , die durch ü definiert ist . Sie
wird relativ zu einem am Boden ruhenden Beobachter
gemessen . Die Kreisfrequenz « ist auf ü , d . h . auf einen sich
mit dem Wind bewegenden Beobachter bezogen (engl,
intrinsic ffequency ).

Gleichung (3) zeigt , daß der Betrag der vertikalen Wellen¬
zahl m sehr groß wird , wenn Phasenspurgeschwindigkeit c
und Windgeschwindigkeit ü sich einander nähern , d . h.
wenn m Null wird . Die Welle kann sich in solchen Schichten
nicht ausbreiten . Gelangt also eine Welle aus der Tropo¬
sphäre in eine Schicht , in der die Phasenspurgeschwindig¬
keit in Richtung der Horizontalströmung den Wert von
deren Geschwindigkeit hat (c = ü ) , wird die Welle an weite¬
rer vertikaler Ausbreitung gehindert . Dies erklärt qualitativ
die Filterwirkung des mittleren Windfeldes für Wellen,
deren Phasenspurgeschwindigkeit in irgendeiner Schicht
einmal dem Wert ü des vertikalen Windprofils entspricht.
Z . B . können nach Osten laufende Schwerewellen einen
Westwindjet mit dem Windmaximum üx in der mittleren
Atmosphäre nicht durchdringen , wenn c < ü*. Den nach
Westen laufenden Wellen gelingt es . Sie können in größe¬
ren Höhen absorbiert werden und so die beschriebene
Windumkehr durch Impulsdeposition erzeugen.
Postuliert man , daß eine Welle mit einer Störung & der
potentiellen Temperatur nur so lange wachsen kann,
solange konvektive Stabilität besteht, - d . h.
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4 (0 + ©' ) > O (4)0Z

bleibt , ergibt sich mit der linearen Theorie für die Sättigung,
daß dann gelten muß:

|ti | < |c - ü | . (5)
Bei größeren Beträgen von tf wird Wellenenergie dissipiert.
Dann läßt sich zeigen , daß die Beschleunigung des mittle¬
ren Windes für einfache Verhältnisse folgender Beschrei¬
bung folgt:

_0ü = _ ^ c)L 5sD , ^ L _ (6)at 2NH c - ü

(H Skalenhöhe ) . D ~ k (ü — c)4 / (2HN 3) entspricht einem
Eddydiffusionskoeffizienten , den man als ein Maß für die
Fähigkeit einer Welle ansehen kann , Turbulenz zu erzeu¬
gen . Man erkennt : Wellen mit kurzen scheinbaren horizon¬
talen Wellenlängen , d . h . großem k , sind besonders turbu-
lenzintensiv . Ebenso sind sie nach Gleichung (6) sehr effi¬
zient an der Beschleunigung des Grundstroms im Sätti¬
gungsbereich beteiligt . Die Beschleunigung ist am größten
in der Schicht , in der Sättigungsbedingungen erreicht wer¬
den ; sie nimmt ab , wenn sich - bei vertikal veränderlichem
Windprofil - die Welle der Schicht mit ü = c nähert . Dies ist
offensichtlich für die Wellenausbreitung ein kritischer
Bereich . Er wird daher als kritische Schicht bezeichnet.
Nehmen wir an , daß ü > c, wird der Grundstrom abge¬
bremst und eventuell in seiner Richtung umgekehrt (Phä¬
nomen der Umkehr des Zonalwindes ) .
Zum Schluß sei die Vertikalkomponente der Gruppenge¬
schwindigkeit cu = 0w/0m angegeben . Es gilt nach Glei¬
chung (3) mit cö = ± Nk/m

Cgz = ± kN/m 2 = - 4 = - cz. (7)

D . h ., bei Ausbreitung von Wellenenergie nach oben
(cgz > 0 ) ist die vertikale Phasenspurgeschwindigkeit c2
nach unten gerichtet - und umgekehrt . Dieser Effekt ist, wie
beschrieben , in Büd 3 sichtbar . Ausführliche Betrachtungen
der Eigenschaften interner Schwerwellen finden sich bei
GOSSARD und HOOKE (1975) und FRITTS (1984,1989).

4 Fernerkundung der Mittleren Atmosphäre vom Boden aus
mittels Radar und Lidar

Unter den bisher genannten Beobachtungsmethoden für
die Zusammensetzung und Dynamik der Erdatmosphäre
spielen zwei Arten der Fernerkundung vom Boden aus eine
besondere Rolle , nämlich der Einsatz von Radar (radio
detection and ranging) und Lidar (light detection and
ranging ) . Auf sie soll hier eingegangen werden . Andere
Erkundungsmethoden werden an anderer Stelle dieses Hef¬
tes besprochen . Im Vordergrund unserer Betrachtung sol¬
len die atmosphärischen Bedingungen für die Einsetzbar¬
keit beider Methoden stehen . Technische Details würden
zu weit führen . Hierfür sei auf verschiedene Bände des
MAP -Handbuchs , besonders Band 13 (1984) und Band 30
( 1989) , hingewiesen . Über Radarmessungen besonders in

der Troposphäre und unteren Stratosphäre wurde auch im
PROMET -Heft 1/2 ‘91 von RÜSTER u . a . berichtet.
Die Benutzung von Radiowellen bei der Radarmethode hat
den Vorteil , daß die Mittlere Atmosphäre für diesen Teil
des elektromagnetischen Wellenspektrums weitgehend
transparent ist . Als Meßsignal wird Wellenenergie benutzt,
die vom Radar emittiert und von Luftvolumina mit Störun¬
gen des Brechungsindex zurückgestreut wird.
Der Brechungsindex ist eine Funktion der Höhe . In der
neutralen Atmosphäre nimmt er im Mittel stetig mit der
Höhe ab . Durch Anwesenheit von Elektronen (mit zuneh¬
mender Konzentration bei wachsender Höhe ) steigt er ab
ca, 60 km für Radiowellen um 50 MHz (ab ca . 70 km bei
400 MHz ) wieder an . In dem Bereich zwischen rund 30 und
70 km findet man neben niedrigen Werten des Brechungs¬
indexes auch eine Tendenz zu geringer Störungsintensität.
Beides bedingt , daß das rückgestreute Radarsignal zwischen
rund 30 und 70 km für die gängigen Meßsysteme gewöhn¬
lich so schwach ist , daß es für eine Beobachtung dieses
Höhenbereiches nicht ausreicht . In dieser Lücke muß auf
andere Techniken wie Lidar und Raketenmethoden
zurückgegriffen werden.

Eine Übersicht über verschiedene Methoden und den zuge¬
hörigen Beobachtungsbereich gibt die folgende Tabelle,
gegliedert nach Typ des Radars , Frequenzbereich , Wellen¬
länge , Antennengröße in Vielfachen der typischen Wellen¬
länge und der Schicht , aus der der jeweilige Radartyp Rück¬
streuungssignale empfängt (nach RÖTTGER 1989) .

Typ Frequenz¬
bereich

Wellen¬
länge
X in m

Antennen-
große
in X

Atmo¬
sphären¬
schicht

MF -Radar MF -HF 150-50 1-10 M , uTh
Meteorradar HF -VHF 10-6 0,1-10 M , uTh
MST -Radar VHF ca. 6 0,1-100 T , S , M
Incoheret
Scatter Radar VHF -UHF 6-0,25 100-300 M , uTh
ST-Radar VHF -SHF 6-0,1 10-500 T , S

Frequenzbereiche: Medium frequency (MF ) 0.3-3 .0 MHz,
high frequency (HF ) , 3 -30 MHz , very high frequency (VHF)
30-300 Mhz , ultra -high frequency (UHF ) 300-3000 MHz,
SHF 3-30 GHz.
Schichten: T Troposphäre , S Stratosphäre , M Mesosphäre,
uTh untere Thermosphäre.

Die oft genannten MST -Radars arbeiten gemäß der Tabelle
im VHF -Band bei etwa 50 MHz und liefern Information
über die Troposphäre , untere bis mittlere Stratosphäre und
obere Mesosphäre , ggf. auch über die unterste Thermo¬
sphäre . Bei ST-Radars ist der zugängliche Höhenbereich
auf tiefere Schichten beschränkt . Das SOUSY -Radar des
MPI für Aeronomie (Messung in Büd 1) ist ein MST -Radar
(CZECHOWSKY u . a . 1984) . Das schon erwähnte
MU -Radar (MU für “middle and upper atmosphere ”)
gehört zu den leistungsfähigsten Geräten dieser Art (SATO
u . a. 1991) .
Im Unterschied zu allen anderen genannten Methoden nut¬
zen Meteorradars die Reflexion von Radiowellen an Meteo¬
ritenspuren aus . Das Prinzip des Incoherent Scatter Radars
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beruht auf der Messung der Rückstreuung von elektromag¬
netischen Wellen an Elektronen und Ionen mit thermi¬
scher Bewegung . Die Phasenbeziehung des rückgestreuten
Wellenpakets ist inkohärent . Die übrigen Radartypen emp¬
fangen kohärente Signale von größeren Atmosphärenvolu¬
mina mit einer Störung des Brechungsindexes , die durch
Turbulenz erzeugt wird . Turbulenzarme Regionen der
Atmosphäre sind daher schwer zu beobachten.

Die hier interessierenden Beobachtungsgrößen sind die
Windkomponenten in einem vermessenen Luftvolumen.
Zwei Methoden bieten sich an . Man mißt die Dopplerver-
schiebungv D der Radarfrequenzv auf drei oder mehr Strah¬
len , die gegeneinander geneigt sind . Dabei wird ein Strahl
gewöhnlich vertikal nach oben gerichtet . Ausv D, v und der
Lichtgeschwindigkeit C ergibt sich die Geschwindigkeit VD
des rückstreuenden Volumens entlang dem Radarstrahl
gemäß der Dopplergleichung:

v D = j c ' ^ . (8)

Aus den Werten VD für drei Strahlen läßt sich mit der
Annahme eines homogenen Windfeldes über den vom
Radar erfaßten Raum der Windvektor bestimmen . Aus
anderen Eigenschaften des Radarsignals (Rückstreuintensi¬
tät ) lassen sich Folgerungen über die Turbulenzintensität
der beobachteten Schicht herleiten.

Als zweite Methode läßt sich die Beobachtung des rückge¬
streuten Wellenfeldes am Boden nutzen . Dieses Verfahren
geht u . a . auf eine Radarentwicklung zurück , die von Kraut¬
krämer (1950) im letzten Weltkrieg zur Beobachtung der
Ionosphärendrift mit Hilfe von Kurzwellen ausgeführt
wurde . Es wird mit drei oder mehr räumlich getrennten
Empfangsantennen die horizontale Verlagerung der Feld¬
stärkemuster der Rückstreuung (partielle Reflexionen) aus
dem oberen Teil der mittleren Atmosphäre gemessen und
damit auf die Bewegung der rückstreuenden Schicht
geschlossen (Englisch : spaced receiver method , VINCENT
1984) .

Die Stärke des Radarsignals ist von der empfangenen Rück¬
streuenergie abhängig , die durch das Rückstreuvolumen
(damit auch dessen vertikale Erstreckung ) und die Integra¬
tionszeit für das empfangene Signal bestimmt wird . Ersicht¬
lich wird hierdurch die räumliche und zeitliche Auflösung
einer Messung geprägt . Die Rückstreueigenschaften der
oberen Mesosphäre ändern sich signifikant mit der Tages¬
und Jahreszeit und beschränken so unter Umständen die
Nutzungszeit bestimmter Verfahren . Z . B . sind wegen des
Rückgangs der Ionisation nachts unterhalb 80 km keine
MF -Sondierungen möglich.

Die Lidarmethöde besitzt im Gegensatz zur Radarmethode
nicht den Vorteil , daß die Atmosphäre für die Lichtsignale
immer transparent ist . Lidars sind bei ihrer Anwendung auf
wolkenfreie Himmelsflächen angewiesen . Doch die Lidar-
methode macht es möglich , die Radarlücke von 30-70 km
messend zu überbrücken . Die bisher entwickelten Systeme
liefern Daten und Temperatur als meteorologische Größen.
Neuere Entwicklungen zielen darauf ab , auch im Wellen¬
längenbereich des Lidars Dopplerverschiebung und damit
Wind zu messen.

Die Lidarmethöde beruht auf der Rückstreuung des Laser¬
lichts durch Luftmoleküle . Diese kann durch Rayleigh-
Streuung erzeugt werden , was durch die entsprechend
benannten Rayleigh -Lidars ausgenutzt wird . Die Streuung
von Aerosolen in Höhen unterhalb 25 -30 km stört das
Signal , so daß zuverlässige Meßwerte erst oberhalb dieser
Schichten erhalten werden . Der Sondierungsbereich kann
in die untere Atmosphäre ausgedehnt werden , wenn die
durch anelastische Ramanstreuung rückgestreuten Photo¬
nen gemessen werden . Beide Methoden werden von CHA-
NIN und HAUCHECORNE (1991) genauer beschrieben.
Eine Beobachtung der Autoren ist in Bild 2 gezeigt . Da die
Messungen relative Dichtewerte liefern und diese über
einen Startwert in der größten Meßhöhe in Absolutwerte
verwandelt werden müssen , entsteht ein mit abnehmender
Höhe kleiner werdender Fehler . Dieser setzt sich in der
Temperatur fort , die aus der Dichte berechnet wird . Die
Doppelkurven der Temperatur in der Abbildung grenzen
den Fehler ein.

Die Zahl der eingesetzten MST - und ST-Radargeräte
wächst ständig . Lidarbeobachtungen (u . a . auch von Spu¬
rengasen ) werden ebenfalls immer häufiger durchgeführt,
so daß in Zukunft eine bessere Bewertung der raumzeitli¬
chen Änderung der Schwerewellenaktivität in der Mittleren
Atmosphäre möglich sein wird.

Mit Dank sei vermerkt , daß M . L . Chanin , Service cTAero-
nomie , Frankreich , und die SOUSY -Gruppe des MPI für
Aeronomie , Katlenburg -Lindau , Material für diesen Auf¬
satz bereitgestellt haben . J . Klostermeyer , MPI für Aerono¬
mie , bin ich für die Durchsicht des Textes und wichtige
Hinweise dankbar.
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. ^ E . Y . THRANE

10 Turbulenz in der Mittleren

I Einleitung und Überblick

Bereits um 1950 zeigten Studien wandernder ionosphäri¬
scher Störungen (engl , travelling ionospheric disturbances,
TID ’s) das Vorhandensein schneller Fluktuationen in der
Mittleren Atmosphäre und der unteren Ionosphäre (MUN-
ROE 1950) . In ersten Erklärungsversuchen wurden dafür
Schwerewellen verantwortlich gemacht (HlhfiES 1955).
Neue Raketentechniken bestätigten in den späten 50 ’er urid
frühen 60 ’er Jahren die Überlagerung von mittleren und
Gezeitenwinden durch Schwerewellen . Es wurde gezeigt,
daß diese Wellen in der Mesosphäre superadiabatische
Temperaturgradieriten erzeugen können , und daß eine
Kaskade der Energie von großen zu kleinen Längenskalen
in einem turbulentem Regime zu erwarten ist Struktur und
Intensität von Turbulenz wurden zum Beispiel von ZIM¬
MERMANN und CHAMPION (1963) sowie von BLA¬
MONT und BARAT (1967) bestimmt . Die Erkenntnis
setzte sich durch , daß Schwerewellen eine wichtige Rolle
im Energie - und Impulshaushalt der Mittleren Atmosphäre
spielen . LINDZEN (1981) schlug eine einfache Methode zur
Beschreibung der wesentlichen Aspekte des Brechens von
Schwerewellen in der Mittleren Atmosphäre vor . Er nahm
eine Begrenzung der Wellenamplitude aufgrund einer Tur¬
bulenz erzeugenden konvektiven Instabilität an und führte
Schwerewellenterme ein , die den thermischen und den
Impulshaushalt bilanzieren . Einen Überblick über diesen
Sättigungsprozeß beim Brechen von Schwerewellen gibt
FRITTS (1984).

Dynamische Prozesse wie Wind , Wellen und Turbulenz
wurden während des Middle Atmosphere Programm^ ^ LM1)

Atmosphäre

von 1982 - 85 und dessen Nachfolger Middle Atmosphere
Cooperation (MAC ) von 1985 - 88 ebenso intensiv unter¬
sucht wie in der Anfangsphase des Salur -Terrestrial Energy
Programme (STEP ) . Verschiedene große internationale
experimentelle Projekte , sog . „Kampagnen “

, wurden als
Teil dieser Programme durchgeführt . In Europa handelte es
sich dabei um die Energy -Budget -Kampagne (OFFER¬
MANN 1985) , die MAP/WINE -Kampagne (VON ZAHN
1987), die MAC/SINE - und M AC/EPSILON -Kampagnen
(THRANE 1990) sowie die DYANA -Kampagne (OFFER¬
MANN 1989) . (Am Schluß findet man eine Liste der ver¬
wendeten Abkürzungen .) Diese Kampagnen haben zu
unserem Verständnis von Turbulenz in der Mittleren
Atmosphäre wesentlich beigetragen.
Im folgenden beschreiben wir einige Eigenschaften der
Turbulenz in der Mittleren Atmosphäre und illustrieren
diese mit Beispielen aus den oben erwähnten Experimen¬
ten.

2 Grundlegende Eigenschaften von Turbulenz

Turbulenz gehört zu den am häufigsten vorkommenden,
gleichzeitig aber auch am wenigsten verstandenen physika¬
lischen Phänomenen . Ihre Komplexität und chaotische
Natur kann mit deterministischen Begriffen nicht adäquat
beschrieben werden , und nur mit einer Reihe vereinfachen¬
der Annahmen ist eine quantitative Beschreibung turbu¬
lenter Effekte in der Atmosphäre möglich . Turbulenz kann
durch das Auftreten konvektiver oder dynamischer Instabi¬
lität erzeugt werden , die ihrerseits wieder durch - beispiels-
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Die Energetik atmosphärischer Turbulenz Energetics of atmospheric turbulence

Energieeintrag in Turbulenz
durch Windscherungen

Skala L und konvektive Instabilität
- ► Energietransport durch Wellen

Auftriebsskala La = —D WB

Kolmogorowsche Mikroskala ij

Mit 1lere freie molekulare Weglänge f

Erwärmung der Atmosphäre

Auftriebsbereich
Auftriebskräfte dominieren

Inertialbereich
Energie kaskadiert zu kleinen Skalen
ohne viskose Verluste

Viskoser Bereich

Dämpfung von Fluktuationen
durch Viskosität

Bild 1: Das energetische Verhalten von Turbulenz in der Atmo¬
sphäre.

weise - Windscherungen oder brechende Schwerewellen
verursacht werden . In einem turbulentem Regime wird die
Energie in einer Kaskade von größeren auf kleinere Län¬
genskalen übertragen , bis sie durch viskose Dämpfung zu
Wärme dissipiert wird . Dieser Prozeß wird durch einen
bekannten Vers von Lamb beschrieben:

Größ ’re Wirbel haben kleine Wirbel
und steigern deren Schnelligkeit,
und kleine Wirbel haben klein ’re Wirbel
und so weiter bis zur Zähigkeit . . .
Turbulenz erzeugt Fluktuationen in Geschwindigkeit,
Dichte , Druck und Temperatur , und sie kann Wärme,
Masse und Impuls transportieren . Das energetische Verhal¬
ten von Turbulenz wird vereinfacht in Bild 1 dargestellt.
Quelle für die Energie auf großen Längenskalen können
brechende Schwerewellen sein , die Windscherungen und
konvektive Instabilität hervorrufen . In Bild 2 wird schema¬
tisch gezeigt , wie eine Windscherang zu Turbulenz führen
kann.

Neben einer größten Längenskala LB = ü/w B besitzt Tur¬
bulenz auch eine kleinste Längenskala lo- LB wird durch
die mittlere Turbulenzgeschwindigkeit ü und die durch den
Parameter wB beschriebene Auftriebskraft bestimmt . Die
Brunt -Väisälä -Frequenz wB wird später noch genauer defi¬
niert werden , aber in einer stabil geschichteten Atmosphäre
kann sie als natürliche Resonanzfrequenz eines Luftpaketes
verstanden werden , das nach einer vertikalen Auslenkung
um seine Ruhelage schwingt . Wird die Atmosphäre auf
einer im Vergleich zu LB größeren Längenskala gestört , rea¬
giert sie mit der Anregung von Wellen , nicht mit der Erzeu¬
gung von Turbulenz . Die innere Längenskala 10 bezeichnet
diejenige typische Länge , ab der molekulare viskose Kräfte
dominieren . Die in Bild 1 gezeigte Kolmogorovsche Mikro-
skala wird oft als Maß für die kleinste turbulente Längen¬

Energy input into turbulence
by windshears and convective

Scale L instability
— m EneTgy transport by waves

Buoyancy scale Lq ~ -~

Kolmogorov microscale rj =

Molecular mean free path f

Heating of atmosphere

Buoyancy ränge
Buoyancy forces important

Viscous ränge
Eddies are damped
by viscosity

Inertial subrange

Energy cascades to smail scales
without viscous loss

skala benutzt . Zwischen innerer und äußerer Längenskala
kann in einem Inertialbereich isotrope homogene Turbu¬
lenz auftreten . Innerhalb dieses Inertialbereichs kaskadiert
die Energie von großen zu kleinen Längenskalen ohne
wesentliche viskose Verluste.

Das Spektrum der Turbulenzenergie und die Verlustraten
der Energie werden schematisch in Bild 3 gezeigt ; Energie¬
dichte E(k) und die Dissipationsrate e der Energie werden
als Funktion der Wellenzahl k = 2ft IX mit einer typischen
Länge X dargestellt . Das Spektrum ist in einen Auftriebsbe¬
reich , in dem Wellen dominieren , einen Inertialbereich mit
Turbulenz und einen viskosen Bereich unterteüt . Dimen¬
sionsargumente zeigen , daß bei einer Darstellung der Ener¬
giedichte als E(k) ~ k- n diese Bereiche die charakteristi¬
schen Exponenten n = 3 , 5/3 und 7 besitzen . Diese Expo¬
nenten werden später noch genauer diskutiert werden.

Betrachten wir nun die Werte für LB und lo in der Meso¬
sphäre . Bild 4 zeigt typische Werte dieser Parameter als

Wind

Wind

Bild 2 : Erzeugung von Turbulenz durch Windscherung.
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Funktion der Höhe , basierend auf einer Arbeit von HOK-
KING (1985) . Der Inertialbereich wird mit zunehmender
Höhe immer schmaler , und bei 110 km ist LB » . lj . Diese
Höhe liefert eine Abschätzung für die Lage der Turbo-
pause , oberhalb derer Turbulenz wegen -der zu großen Vis- '
kosität nicht mehr auftreten kann . Der idealisierte Fall glat¬
ter Parameter aus Bild 4 sollte mit zwei Beispielen von
mit Raketen gemessenen Längenskalen in Bild 5 verglichen
werden . Jeder Flug dauerte lediglich einige Minuten und
stellt so eine Augenblicksaufhahmc der Turbulenz in der
Mesosphäre dar (BLIX et al . 1990); Die schraffierten Berei¬
che geben an , wo LB > 10 ist , Turbulenz im Inertialbeiiicfa
also auftreten kann . Beachtenswert ist zum einen die Loka¬
lisierung der Turbulenz in der Vertikalen und zum anderen
die in der Abbildung gekennzeichneten Krebzungspunkte
der Lb- und lo-Kurven bei 100 km . ln Bereichen unterhalb
von 100 km Höhe mit Lb < lj ist die Turbulenz zu schwach
ausgeprägt , um noch verläßlich gemessen werden zu kön¬
nen.

3 Nachweis von Turbulenz in der Mittleren Atmosphäre
Turbulenz in der Mittleren Atmosphäre kann mit einer
ganzen Reihe von Methoden nachgewiesen werden , von
denen in der Folge einige aufgeführt werden:
- Messung der atmosphärischen Stabilität

Nützliche Größen zur Beschreibung der Stabilität sind
die Brunt -Väisälä -Frequenz und die Richardson -Num-
mer . Die erstere von diesen ist durch

HEIGHT(km)

t

TURBOPAUSE

4 = MOUCULAR MSAN
FREE PATH

INERTIAt.
SUBRANGE

BUOYANCY
SUBRANGE

VISCOUS
SUBRANGE

\ ij = MICROSCALELb = OUTER SCALE

10 10^

WAVENUMBER(rad/m)
- 1—:- 1- '—i—— — i- ■ 1- 1—

103 102 10 1 IO-1 10"2 10"3

LENGHtSCALE(m)

Bi)d 4 : Abhängigkeit turbulenter Längenskalen von der Höhe.

t , «)
I INERTtAL I VtSCOUS
t SUBRANGE I SUBRANGE

1 E(k) « k" s3 \ . E(k) . k""7 .
' BUOYANCY \

SUBRÄNGE >
(ENERGY INPUT RANGE)

l (k) . k- 3 ' homogeneoüs,
hsoTRomc 1
fTURBULENCE I

WAVENUMBER k = 2ii/Ä

BUOYANCY SUBRANGE VISCOUS
SUBRANGE

WAVENUMBER k= :2n/A

Bild 3 : Das Energiespektrum von Turbulenz in der Atmosphäre.

T
9T
9z

+ r (i)

definiert , wobei Tdie Temperatur , g die Gravitationsbe-
schleunipmg , z die Höhe und T die adiabatische Abküh¬
lungsrate darstellt . Im Fall g>b < 0 tritt eine konvektive
Instabilität auf , die zu Turbulenz führt . Die Riehaxdson-
Nummer ist durch

Ri
® B

2
(2)

gegeben . Hier ist 9U/9z die vertikale Windscherung.
Ri < 0 weist auf konvektive Instabilität hin , während im
Bereich 0 < Rj < 0.25 Turbulenz durch dynamische
Instabilität hervorgerufen werden kann . Durch Messung
von Temperatur und Windgradienten kann also Informa¬
tion über Turbulenz gewonnen werden.

- Messungen des Mischungsverhältnisses inerter Gase der
Atmosphäre , etwa von Ar oder N2, können Hinweisfe auf
den Grad der turbulenten Durchmischung der Atmo¬
sphäre geben . Solche Messungen liefern kein augenblick¬
liches Bild des turbulenten Zustandes der Atmosphäre,
sondern geben eher den integrierten Effekt des turbulen¬
ten Mischens wieder,

- Direkte Messungen der kleinskaligen Struktur von
Geschwindigkeit , Dichte , Temperatur oder Brechungsin¬
dex liefern ebenfalls Informationen über Turbulenz . Oft
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werden passive Tracer in atmosphärischen Fluktuationen
verwendet ; dabei kann es sich um ionosphärische Ionen
oder Elektronen , inerte Gase , Rauchfahnen , Meteoriten¬
spuren usw . handeln.

Inzwischen gibt es eine Reihe von in situ - und Fernerktin-
dungsmethoden zur Untersuchung von Turbulenz in der
Mittleren Atmosphäre ; der begrenzte Platz erlaubt hier lei¬
der keine weitere Beschreibung dieser Techniken.

4 Wichtige Turbulenzparameter

An dieser Stelle ist es nützlich , einige grundlegende Turbu¬
lenzparameter zu definieren:
- Die Turbulenzgeschwindigkeitü gibt die RMS -Variationen

des turbulenten Geschwindigkeitsfeldes an.
- Die Energiedissipationsrate e ist der durch Turbulenz

verursachte Energieverlust pro Masse und Zeit . Mit
Dimensionsargumenten kann man zeigen , daß

dE , u u3
, ,e = ~ “ l = l (in mJ / s3 oder W/kg ) (3)

gilt, wobei L eine typische Länge der turbulenten Strö¬
mung ist

- Der turbulente DiffusionskoeffizientK wird oft benutzt und
kann am besten in Analogie zur molekularen Diffusion

verstanden werden . Dabei ist £ ein passiver Tracer undx
der molekulare Diffusionskoeffizient . Analog dazu ist der
turbulente Diffusionskoeffizient durch

definiert . Dimensionsargumente zeigen , daß K ~ uL (in
mJ/ s) gilt

- Die Reynolds-Nummer kann als Re = K/v = uL/v mit der
kinematischen Viskosität v geschrieben werden . Bei tur¬
bulenten Strömungen ist Re normalerweise sehr groß
(Re ~ 10000), so daß die turbulente Diffusion sehr viel
schneller als die molekulare Diffusion abläuft.

Wir sollten hier bemerken , daß Parameter wie e , u , % und
o) B physikalisch genau definiert werden können , dies für K
jedoch nicht ohne weiteres möglich ist . Im Gegensatz zum
molekularen Diffusionskoeffizienten x handelt es sich bei
dem turbulenten Diffusionskoeffizienten K um eine Eigen¬
schaft der Strömung , nicht der strömenden Flüssigkeit
Daher ändert ersieh mit den Strömungsbedingungen und
kann lediglich zur Beschreibung grob gemittelter Eigen¬
schaften turbulenten Transports verwendet werden . Aus
Messungen abgeleitete Werte für K hängen von der Skala
ab , über die Beobachtungen gemittelt worden sind , und
dürfen deshalb nur mit großer Vorsicht interpretiert
werden.

Für eine stabüe Atmosphäre können e und K aus Beobach¬
tungen des Geschwindigkeitsfeldes oder der Strukturfunk¬
tion von Dichte oder Temperatur berechnet werden:

e = 0 .49Ü? (RMS)o B , (6)
wobei uz die Vertikalkomponente der turbulenten
Geschwindigkeit ist, und

K = O.SIe/wb2
• (7)

Diese Ausdrücke stammen von WEINSTOCK (1978 und
1981 a, b) und BLIX (1988) .

5 Eine einheitliche spektrale Beschreibung

Die Energiespektren von atmosphärischen Wellen und
Turbulenz wurden von KOLMOGOROV (1941 ) , HEISEN¬
BERG (1948), LUMLEY (1964) und BLIX (1988) beschrie¬
ben . Eine auf einfachen Dimensionsargumenten beru¬
hende Theorie sagt die Existenz dreier Bereiche voraus:

M- TS E- T3
MAC/EPSILON

z1110 -

TURBOPAUSE

TURBOPAUSE

1500500 1000
SCALE {m) SCALE (m)

Bild 5 : Zwei Beispiele für die Auftriebslängenskala
(fett ) und die innere Längenskala (dünn ) aus
Messungen während der MAP/WINE -Kam-
pagne (links ; Flug M-T5 vom 31. Januar 1984)
und der MAC/EPSILON -Kampagne (rechts;
Flug E-T3 vom 21. Oktober 1987) . Die schraffier¬
ten Flächen kennzeichnen Bereiche , in denen
die Auftriebsskala größer als die innere Skala ist,
also solche mit Turbulenz . Die Lage der Turbo-
pause ist ebenfalls angegeben.
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Bild 6: Energiespektrum von Wellen und Turbulenz (Schema ) ,

kn = 0 0 -5t = — _ (Stabilität)_ :_ 9B uz (Turbulenz -Geschwindigkeit ) ’

. 2n I £ \ m (Energiedissipationsrate) 1/4
150 "

7 .4 W)
"

(Viskosität )»

t = 0,49ü^ Uß
= (Varianz der Turbulenz -Geschwindigkeit)

x (Stabilität ) ; (11)
- aus beobachteten Knickstellen in den Spektren gemesse¬

ner atmosphärischer Turbulenz . Ein Beispiel zeigt Bild 7.

Die verschiedenen Längenskalen von Turbulenz hängen
von der Stärke der Turbulenz ab ; schematisch wird dies in
Bild 6 dargestellt . Bei schwacher Turbulenz gibt es daher
nur einen kleinen Bereich turbulenter Längenskalen , und
dies erklärt die in Bild 5 gezeigte Variation der Turbulenz¬
skalen mit der Höhe.

eines Auftriebs - oder Wellen -Bereiches , eines turbulenten
Bereiches und eines Bereiches , in dem die Dissipation
überwiegt . Jeder dieser Bereiche besitzt eine unterschiedli¬
che Steigung , wenn der Logarithmus der Energiedichte E
als Funktion des Logarithmus der Wellenzahl k aufgetra¬
gen wird . Das gesamte Spektrum wird durch

E(k) = a zm 1 + (k/k B) 4/3
, _5/3

[ 1 + (k/kj )
«

]
2 (8)

dargestellt ; es wird in Bild 6 schematisch gezeigt . Die
Längenskalen kB und ko trennen Auftriebs - und Turbulenz-
bzw . Turbulenz - und Dissipationsbereich . In situ -Beobach-
tungen kleinskaliger Strukturen in der Mesosphäre haben
das Vorhandensein solcher Spektren tatsächlich bestätigt
(BLIX et al. 1990 ; siehe Bild 7) . Die Skalen kB und kj können
aus Beobachtungen auf zwei Weisen berechnet werden:
- aus Beobachtungen der Stabilität der Atmosphäre und

der Turbulenzintensität mit den Beziehungen

MAC- E-T2

ALTITUDE« 63.9 - 72.1 KM
LINEARTRENDREMOVED

ß « 3 ANDRi =0.81

« I ÄNDRi « 0.81

= 1 ANDRj=0.25

LOGWAVENUMBER( rad/m)

6 Beobachtungen von Turbulenz in der Mittleren Atmosphäre

Turbulenz wurde in der Mittleren Atmosphäre sowohl mit
Femerkundungs - ab auch mit in situ -Techniken durch
Raketen und Ballons beobachtet . Die Beobachtungen sind
zeitlich und räumlich weit gestreut , und die vorhandenen
Daten sind für eine Anwendung in großräumigen Atmo-
sphärenmodellen noch nichtgeeignet . Insbesondere ist die
Interpretation der aus Messungen abgeleiteten Werte für
den turbulenten Diffusionskoeffizienten K schwierig . Des¬
sen Wert hängt von den zeitlichen und räumlichen Skalen
ab, über die die Beobachtungsdaten gemittelt wurden.
Trotz dieser Schwierigkeiten gibt es viele wertvolle Infor¬
mationen , und es gibt starke Anzeichen für die Richtigkeit
der Hypothese der Schwerewellensättigung . Wir möchten
dies an zwei Beispielen verdeutlichen . Das in Bild 7
gezeigte Spektrum von Dichtefluktuationen in der Meso¬
sphäre weist einen Auftriebsbereieh , einen Inertialbereich
und einen viskosen Bereich auf . Das Spektrum stammt von
Raketenmessungen von Variationen in der Ionendichte.
BLIX et al. (1990) und THRANE und GRANDAL (1981)
beschreiben das Experiment und die Analysemethodik.
Bild 8 zeigt die vertikale Variation der Energiedissipations¬
rate e . Diese Werte wurden während fünf Raketenflügen
im Rahmen der MAC/EPSILON -Kampagen aus Positiv-
Ionen -Proben gewonnen (BLIX et al . 1990) . Man erkennt

Bild 7 : Beispiel eines Spektrums von Dichtefluktuationen mit
verschiedenen Steigungen , beobachtet während der
MAC/EPSILON -Kampagne (Diskussion siehe Text ) .
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eine breite Streuung der Meßwerte. Diese Streuung rührt
nicht von Meßungenauigkeiten her, sondern beruht auf tat¬
sächlichen Variationen in der Atmosphäre . Das arithmeti¬
sche Mittel zeigt ein Minimum nahe der Mesopause und
bestätigt damit Beobachtungen anderer Meßkampagnen
während des Winters in höheren Breiten.

MAC/EPSILON

- 4 ' - 3 ' - 2

106 .ENERGY DISSIPATION RATE (W/kg)

Bild 8 : Energiedissipationsrate aus fünf Positiv -Ionen -Proben
während der MAC/EPSILON -Kampagne . Die fettge¬
druckte Kurve kennzeichnet das arithmetische Mittel der
Messungen.

7 Zusammenfassung

In einem kurzen Aufsatz wie diesem ist es nicht möglich,
allen interessanten und komplizierten theoretischen und
experimentellen Problemen gerecht zu werden, die mit der
Untersuchung von Turbulenz und Wellen in der oberen
Atmosphäre Zusammenhängen, Es wurde versucht^ einige
Punkte hervorzuheben und einige wenige Beispiele experi¬
menteller Ergebnisse aus in situ-Raketenmessungcn anzu-
fuhren. Es ist wichtig, verschiedene in situ-Raketeateehm-
ken mit vom Boden aus operierenden Radar- und optischen
Methoden zu kombinieren , um so ein ausreichendvollstän¬
diges Bild der sehrkomplexen dynamischen Prozesse in der
Mittleren Atmosphäre zu erhalten. Ebenso ist es wichtig,
die vorhandenen Daten zu erweitern und so eine bessere
Beschreibung der geographischen und jahreszeitlichen
Variation von Turbulenz als Eingabedaten für Atmosphä¬
renmodelle zur Verfügung zu stellen.

Abkürzungen

MAP/WINE : Middle Atmosphere Programme/Winter In Nor¬
thern Europe

MAC/EPSILON : Middle Atmosphere Cooperation/EPSILON,
wobei Epsilon der für die turbulente Energiedissipationsrate
üblicherweise verwendete griechische Buchstabe ist.

MAC/SINE : Middle Atmosphere Cooperation / Summer In Nor¬
thern Europe

DYANA : DYnamics Adapted Network for the Atmosphere
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D . OFFERMANN , H . H . GRARF

Messungen der OH*-Temperatur
1 Zusammenfassung

Mit Hilfe von OH *-Emissionen läßt sich die Atmosphären-
Temperatur bei 86 km in einer Schicht mit 8 km Halbwerts-
breite bestimmen . Die Meßmethode ist vergleichsweise ein¬
fach und erlaubt die Untersuchung verschiedenartiger Tem-
peratür -Väriationen:

1 . Es werden einige Beispiele für den Jahresgang gegeben,
der sehr ausgeprägt ist. 2 . Temperaturvariationen geringe¬
ren Ausmaßes treten mit Perioden von Tagen und Wochen
auf . Diese Perioden sind typisch für Planetare Wellen . Die
Häufigkeit des Vorkommens bestimmter Perioden wird
ermittelt . 3 . Die Analyse aller in einem Zeitraum von zehn
Jahren gemessenen Daten zeigt einen flachen Anstieg der
Temperatur mit einem Gradienten von etwa 9K/Dekade.
Dieser Anstieg wird in Hinsicht auf das Klimaproblem dis¬
kutiert.

» Änderungen dieser Schichthöhe in Abhängigkeit von geo-
physischen Parametern wie Jahreszeit oder geographischer
Breite wurden bisher nicht beobachtet (GRAEF 1991 ) . Die
Halbwertsbreite der Schicht beträgt im Mittel 8 km . Die
Temperaturinfomatioö , die man am Boden erhält , ist also
ein integrierter Wert über eine relativ breite Atmosphären¬
schicht . Weil der Temperaturgradient in diesem Höhenbe¬
reich aber meist klein ist, führt das Verfahren dennoch zu
aussagekräftigen Temperaturwerten (LANGE 1982) .

3 Meßgeräte

Die Universität Wuppertal betreibt zwei Spektrometer zur
nächtlichen Messung der OH *-Emissionen und Tempera¬
turbestimmung in der beschriebenen Art . Es handelt sich
Um Gitterspektrometer für das Nahe Infrarot mit stickstoff¬
gekühlten Detektoren . Diese Meßtechnik erlaubt die

2 Methode

Passive Methoden der Fernerkundung der Erdatmosphäre
benutzen die Eigeneiüissioneh atmosphärischer Bestand¬
teile oder die Streuung/Absörptiön der Strahlung externer
Lichtquellen (Sonne , ggf. Mond , Sterne ) . Entsprechende
Messungen vom Erdboden aus hüben den Vorteil eines
vergleichsweise geringen apparativen Aufwandes , Sie
haben aber gleichzeitig den Nachteil , daß sie über ’ die
gesamte , über dem Meßgerät befindliche Atmosphäre
integrieren und eine Höhenauflösung der Meßdaten somit
nicht gegeben ist . Eine Ausnahme von dieser Regel machen
solche Emissionen , die aus einer leuchtenden Atmosphä¬
renschicht kommen . Die Höhe dieser Schicht über dem
Erdboden und ihre Dicke muß dann mit unabhängigen
Methoden bestimmt werden . Die Dicke der Schicht ist die
Höhenauflösung des Meßverfahrens.

Bestimmung niedrig liegender Rotations -Schwängungsban-
den (hier (3,1 )-Übergänge , Büd 1) . Die Geräte haben ein
Gesichtsfeld von 7° x7° bzw . 14° x 14° und werden meist bei
einem Zenitwinkel von 45° betrieben . Die Meßzeit für ein
Spektrum liegt bei 4,5 min bzw . 1,5 min . Die Meßgenauig¬
keit beträgt ± 2,5 K (für einen Nachtmittelwert ) . Die
Methode wurde mittels mehrerer VefgleichSmessungen der
Atmosphärentemperatur durch Raketen und Lidargeprüfit,
und es wurde eine zufriedenstellende Übereinstimmung
gefunden (PHILBRICK et al . 1985 ; GERNDT 1986;
v . ZAHN et al . 1987) . Die beiden Spektrometer wurden seit
1980 an verschiedenen Orten eingesetzt . Eines der Spektro¬
meter wurde für eine Langzeitmessung in Wuppertal
benutzt.

4 Ergebnisse

4 .1 Jahresgang

Eine Schicht dieser Art ist die OH*-Schicht , die sich in der
oberen Mesophäre bzw . unteren Thermosphäre befindet.
Sie entsteht durch die Reaktion des atmosphärischen Ozons
mit atomarem Wasserstoff:

Die auffälligste Variation im Bereich der Mesopause ist der
Jahresgang der Temperatur . Dies ist in Büd 2 für Messungen
über Wuppertal gezeigt . Es sind Nachtmittelwerte der OH *-
Temperaturen gegen die Zeit aufgetragen . Die Temperatur

0 3 + H - 0 2 + OH * (1)
Das Reaktionsprodukt OH* ist schwingungs - und rotations¬
angeregt und geht unter Emission eines breiten Linien-
Spektrums im Sichtbaren und Nahen Infrarot in den Grund - "

zustand über (Bild 1) . Dabei sind die Lebensdauern der tief-
liegenden Vibrationsniveaus so lang , daß man die Rota - -g
tionsschwingungsübergänge mit guter Genauigkeit zur ^
Bestimmung der kinetischen Temperatur der Atmosphäre ~
verwenden kann (BAKER 1978) . In Büd 1 sind drei Linien io
gekennzeichnet , deren Temperaturabhängigkeit unter - -
schiedlich groß ist, und aus deren relativen Intensitäten sich 2
deshalb die Temperatur berechnen läßt . |
Die Höhe der emittierenden OH *-Schicht über dem Erdbo - —
den sowie ihre vertikale Struktur wurden in der Vergangen¬
heit mit einer Vielzahl von Raketenexperimenten unter¬
sucht (BAKER und STAIR 1988) . Das Maximum der
Schichtemission liegt im Mittel bei 86 km . Nennenswerte

1 .4

Wellenlänge X [ . pro ]

Bild 1: OH*-Spektrum im Nahen Infrarot
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Bild 2 : Jahresgang der Temperatur über WuppertaL (1989)

ändert sich um mehr als 50K im Verlauf des Jahres . Sie ist
hoch im Winter und tief im Sommer . Dieser Verlauf ist ent¬
gegengesetzt zu dem , was man aufgrund der solaren Ein¬
strahlung erwartet und in der unteren Atmosphäre auch
beobachtet . Es handelt sich deshalb hier um einen dynami¬
schen Effekt , der durch die dreidimensionale großräumige
Zirkulation hervorgerufen wird . In Bild 2 ist zum Vergleich
der Jahresgang aus der Referenzatmosphäre CIRA1990 (für
86 km Höhe ) gezeigt . Die Form der beiden Jahresgänge ist
sehr ähnlich . Die CIRA -Temperaturen liegen jedoch syste¬
matisch um mehr als 10K unter den OH*-Temperaturen.
Über die Ursache für diesen Unterschied besteht gegenwär¬
tig keine Einigkeit ; mindestens ein Teil davon kann auf
einen Langzeit -Trend in den OH*-Daten zurückgeführt
werden , der unten behandelt wird.

42 Wellen

Die in der oberen Mesophäre vorherrschenden Wellen¬
typen sind Schwerewellen , Gezeitenwellen und Planetare

Wellen . Die Emissionen der OH *-Schicht sind nur bedingt
geeignet , um Schwerewellen zu untersuchen . Dies liegt
daran , daß der größere Teil dieser Wellen kurzperiodisch ist
und somit vertikale Wellenlängen hat , die kleiner als die
Dicke der OH *-Schicht oder aber vergleichbar mit dieser
Schichtdicke sind . Wenn solche Wellen in der OH *-Schicht
überhaupt ein meßbares Signal erzeugen , so ist es verzerrt,
und der Rückschluß auf die Häufigkeit der Schwerewellen
ist schwierig (SCHUBERT und WALTERSCHEID 1988) .

Bei Gezeitenwellen tritt diese Schwierigkeit nicht auf , weil
die vertikale Wellenlänge meist ausreichend groß ist . Hier
ist jedoch hinderlich , daß die OH *-Messungen nur bei Dun¬
kelheit durchgeführt werden . Dabei ist die zur Verfügung
stehende Meßzeit oft zu kurz , um die tägliche oder halbtäg¬
liche Gezeitenoszillatioh sicher zu bestimmen . Gezeiten¬
messungen wurden z .B . von SCHEER und REISIN (1990)
berichtet.

Planetare Wellen haben Perioden von einigen Tagen bis
Wochen . Ihre horizontale Struktur ist sehr ausgedehnt , und
ihre vertikale Struktur groß genug , um der OH*-Methode
gut zugänglich zu sein . Selbstverständlich gilt hier - wie bei
den anderen Wellentypen auch - , daß man aus Messungen
einer Zeitreihe an einem Ort keine Weilen bestimmen kann.
Hierzu wäre ein Stationsnetz notwendig , wie es erstmals
während der DYANA -Kampagne betrieben wurde
(OFFERMANN 1991 ) . Ein Beispiel für eine Zeitreihe mit
langperiodischen Oszillationen ist der Jahresgang in Bild 2.
Man sieht , daß die wellenartigen Abweichungen von der
mittleren Jahreskurve sehr ausgeprägt sind . Eine Fourier¬
analyse dieser Meßreihe ergibt Perioden , die für planetare
Wellen typisch sind . Für ein Meßintervall von 28 Monaten
in den Jahren 1981/83 in Wuppertal wurde eine statistische
Analyse der Auftretenshäufigkeit bestimmter langperiodi¬
scher Oszillationen durchgeführt , Die Ergebnisse sind in
Bild 3 gezeigt . Die angegebenenPerioden sind die Stützstel-
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len einer schnellen Foürieranalyse (FFT ) und somit nur
eine Näherung für die atmosphärischen Perioden . Eine Auf¬
tretenshäufigkeit von 100% in Bild 3 bedeutet , daß die ent¬
sprechende Oszillation in dem betreffenden Monat ständig
vorhanden war . Bild 3 zeigt einen ausgeprägten Jahresgang
in der Wahrscheinlichkeit der Oszillationen : lange Perioden
(8 und 10,7 Tage ) treten vorzugsweise im Winter auf und
verschwinden fast im Sommer . Die kürzeren Perioden ver¬
halten sich umgekehrt : sie kommen fast ausschließlich im
Sommer vor . Das Auftreten von derartigen Oszillationen im
Sommer in der Mesosphäre ist mit einer vereinfachten
Theorie von Planetaren Wellen , die sich von unten nach
oben ausbreiten , nicht in Übereinstimmung und deshalb
gegenwärtig ein Gegenstand der Diskussion . Eine Analyse
von weiteren 42 Monaten aus den Jahren 1987 - 1991 zeigt
Ergebnisse , die denen von Bild 3 sehr ähnlich sind (GRAEF
1991 ) .

4 .3 Trend-Analyse
Die Gesamtheit der seit 1980 über Wuppertal gemessenen
OH *-Temperaturen wurde auf eine mögliche Langzeit¬
variation hin untersucht . Dazu wurden Monatsmittelwerte
der Temperaturen berechnet . Sie sind in Bild 4 gegen die
Zeit aufgetragen . (Monate , in denen weniger als sechs Meß¬
tage vorhanden waren , sind durch „A” gekennzeichnet .)
Der statistische Fehler der Monatsmittel liegt bei 1 - 2 K
(außer bei „A”-Monaten ) . Der regelmäßige Jahresgang , der
oben diskutiert wurde , ist in Bild 4 klar zu sehen Zusätzlich
erkennt man einen Anstieg der beiden Geraden , die als Ein¬
hüllende der Jahresgänge in Bild 4 eingezeichnet sind . Die¬
ser Trend beträgt etwa 9K pro Dekade und ist anscheinend
nicht wesentlich durch den solaren Zyklus beeinflußt (Das
Minimum des letzten solaren Zyklus war 1986 .) Um den
Temperaturgang genauer zu untersuchen , wurden für jeden
einzelnen Monat des Jahres über den gesamten Zeitraum
hinweg eine Trendanalyse durchgeführt (GRAEF 1991) . Die
Einzeltrends sind alle positiv , zeigen aber erhebliche und
systematische Unterschiede voneinander . Über das Jahr
gemittelt ergibt sich aber der oben genannte Wert.

Temperaturtrends in der mittleren Atmosphäre sind - u .a.
im Hinblick auf das Klimaproblem - in den letzten Jahren
von mehreren Autoren untersucht worden (LABITZKE et

51 ° N/7 °0240 r
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H 170
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al. 1986 ; TAUBENHEIM et al . 1990 ; AIKIN et al. 1991 ) . Für
die Stratosphäre und untere Mesophäre werden unter¬
schiedliche Größen des Trends erhalten . Die Ergebnisse
stimmen jedoch darin überein , daß die Temperatur

«. abnimmt . Die Gradienten sind zudem erheblich kleiner als
' der von uns gefundene (Absolut -) Wert . Die Erklärung die¬
ser scheinbaren Diskrepanz könnte in einer Antikorrelation
der Temperaturen an der Mesopause mit denen der Strato¬
sphäre und unteren Mesosphäre liegen . Eine solche Anti¬
korrelation wird bei verschiedenen Langzeit -Variationen
der Atmosphärentemperatur beobachtet , so bei Strato¬
sphärenerwärmungen (z . B. OFFERMANN et al. 1987) und
beim Jahresgang der Temperatur (CIRA 1990 ; HEDIN
1991 ) . Sie ist dynamischen Ursprungs , wie bereits oben
erwähnt wurde . Dementsprechend wird auch für den Tem¬
peraturgang in Büd 4 eine dynamische Ursache angenom¬
men . Es ist nämlich unwahrscheinlich , daß durch Verände¬
rungen des Spurengasgehalts der oberen Mesosphäre
bereits eine Temperaturänderung von 9K eingetreten sein
könnte . Vielmehr halten wir den Temperaturtrend an der
Mesopause für einen Indikator von Änderungen der dyna¬
mischen Struktur in tieferen Schichten der Atmosphäre.
Andere mögliche Ursachen wie eine Verschiebung der
OH*-Schicht in ihrer Höhe sind weniger wahrscheinlich,
müssen aber noch genauer untersucht werden.
Ein interessanter Aspekt ergibt sich beim Vergleich der
Abbildungen 2 und 4 : mindestens ein Teil der Diskrepanz
zwischen den OH*-Daten und den CIRA -Temperaturen in
Bild 2 kann offensichtlich auf den Langzeit -Anstieg der
OH*-Temperatur zurückgeführt werden . Während nämlich
die gezeigten OH *-Daten von 1989 sind , dürfte die CIRA
Modellatmosphäre im wesentlichen auf Daten beruhen , die
um 1980 oder davor gemessenen wurden und somit einen
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- - CIRA 1990,50
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Bild 5 : Jahresgänge der Temperatur bei 85/86 km nach Modell¬
atmosphären (zonale Mittelwerte ) und OH*-Messungen
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vergangenen Zustand der oberen Mesosphäre darstellen.
Diese Vorstellung wird unterstützt durch Büd 5, in dem
drei Temperatur-Jahresgänge für die Höhe 85/86 km mit¬
einander verglichen werden. Die Kurve aus der Modell¬
atmosphäre CIRA 1972 stellt im wesentlichen Messungen *
aus den Jahrenvor 1970 dar, die aus CIRA 1990 Messungen
vor 1980 . Das OH *-Profil wurde 1989 gemessen . Die
Extrema der Kurven haben einen Abstand voneinander
von 10K oder mehr. Bild 5 legt somit die Vermutung nahe,
daß derhierfür1980bis 1990 dargestellteTemperaturanstieg
von etwa 9K/Dekade bereits lange vor 1980 in der Atmo¬
sphäre vorhanden war . In jedem Fall zeigt Bild 5 , daß die
Diskrepanz in Bild 2 von der gleichen Größe ist wie die
Änderung der Referenzatmosphäre von einer Ausgabe zur
nächsten.
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K. LABITZKE

Klimatrends in der Mittleren Atmosphäre
1 Einleitung
Im Gegensatz zur Troposphäre , wo die Zunahme der Treib¬
hausgase zu einer Erwähnung fuhren soll, erwartet man in
der Mittleren Atmosphäre eine Abkühlung . Die verschiede¬
nen Modelle zeigen ein unterschiedliches Reagieren der
Mittleren Atmosphäre , und es besteht keine Einigkeit in
bezug auf die Bedeutung der Jahreszeiten und auf eine
Abhängigkeit von der geographischen Breite . Auch der
Betrag der Abkühlung ist umstritten und das Niveau , in dem
die Erwärmung in die Abkühlung wechselt . Dies liegt insbe¬
sondere daran , daß die Rückkoppelung mit der Chemie,
besonders der Ozonchemie , noch nicht zufriedenstellend
modelliert werden kann . Außerdem erschweren externe
Faktoren , wie die Sonneriaktivität oder starke Vulkanerup¬
tionen die Bewertung von Trends . Daher ist eine sorgfältig!
Analyse aller zur Verfügung stehenden Datenbus der Mitt¬
leren Atmosphäre sowie die Weiterfuhrung der Beobach¬
tungen und Analysen dringend notwendig.

’2 Einfluß von Vulkaneruptionen
Basierend auf den Radiosondendaten der Nordhemisphäre
liegen in Berlin tägliche Analysen der Stratosphäre für die
Nordhemisphäre vor : Geopotentielle Höhen der Druckflä¬
chen seit 1958 und zuverlässige Temperaturänalysen ab
1964 . Die wichtigsten Vulkaneruptionen , die in diesem Zeit¬
raum für die Bestimmung eines möglichen Trends eine
Rolle spielen können , sind die des Agung/Ihdonesien im
März 1963, des El Chichon/Mexiko im April 1982, sowie die
erst vor kurzem erfolgte besonders starke Eruption des Pina-
tubos/Philippinen im Juni 1992 . Bei den starken Eruptionen
des Vulkans Mt . Pinatubo (15 .1 N ; 120.4 E) bildeten sich Gas-
und Partikelwolken bis 30 km Höhe (etwa 10 hPa ) , die mit
der herrschenden Strömung von etwa 15 m/sec (1300 km/
Tag) westwärts zogen . Nach vorläufigen Schätzungen
(A . KRÜGER , NASA , pers . Mitteilung ) beläuft sich der Ein¬
trag von S0 2 auf 15 bis 20 MT , das ist mindestens doppelt
soviel wie beim Ausbruch des Chichon Anfang April 1982

Bild 1: Die bei verschiedenen Breiten beobachteten PINATUBO AEROSOLE FROM UB UDARSmaximalen Rückstreuverhältnisse K, einmal
mit dem Fe -Lidar bei 372 nm (offene Dreiecke ),
zum anderen mit dem Na -Lidar bei 589 nm
(schwarze Kreise ) gemessen . Fahrt der Polar¬
stem von Deutschland nach Argentinien , vom
19. November bis 8. Dezember 1991. (Persönl.
Mitteilung , U . v. ZAHN , 1992) .

Bild 2 : Zeitliche Entwicklung des integrierten Rück-
streukoeffizientett : Vergleich zwischen El
Chichon (Tag 0 = 4 .41982) und Pinatubo (Tag 0
= 15 . 6 . 1991 ) . (JÄGER 1992, Fig . 3 , ergänzt ) .
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Bild 3 : Tägliche zonal gemittelte 30-
hPa -Temperaturen (°C) in 20°N
von Juni 1991 bis März 1992.
Horizontale Balken geben das
26-jährige Mittel (1964 - 1989)
an . (LABITZKE und Mc COR-
MICK1992 , Fig . 3 , ergänzt ).

(etwa 7 MT) . Die Stärke des Ausbruchs des Pinatubos wird
in unserem Jahrhundert höchstens durch die des Katmai im
Jahre 1912 überstiegen . Nach vorläufigen Schätzungen liegt
die Stärke der Eruptionen bezüglich der in die Atmosphäre
geschleuderten Lockermasse aber um ein bis zwei Größen¬
ordnungen unter der des Krakataus (1883) oder des Tambo-
ras (1815 ) .
Die Ausbreitung des vulkanischen Aerosols wurde mit ver¬
schiedenen Satellitenexperimenten gut verfolgt , konnte
aber auch mit verschiedenen Lidar -Geräten gemessen wer¬
den . Während einer Fahrt der „Polarstem ” im November-
Dezember 1991 nach Argentinien konnte z .B . v . ZAHN den
erhöhten Aerosolgehalt zwischen 28°N und 20°S sehr deut¬
lich messen (Bild 1) .
Während das Aerosol im Sommer überwiegend in den Tro¬
pen blieb , verteilte es sich im Herbst , im Zusammenhang
mit der Umstellung der stratosphärischen Sommer - zur
Winterzirkulation und es gelangten Aerosolwolken in mitt¬
lere und hohe Breiten . Ein Beispiel zeigen -die Lidar -Mes-
sungen von JÄGER (1992) in Garmisch (Bild 2) .

Die Klimawirksamkeit der jetzt in die Stratosphäre gebrach¬
ten Stoffe hängt wesentlich von der Ausbreitung der Gase
und der sich aus ihnen entwickelnden langlebigen Sulfat-
Aerosole ab . Schwefeldioxid ist ein infrarot -aktives Gas und
trägt zum Glashauseffekt der Atmosphäre bei . Es wird
innerhalb von 2 - 3 Monaten in Sulfat -Aerosol umgewan¬
delt , das dann bei Übersättigung sehr kleine Tröpfchen aus
75%-iger Schwefelsäure bildet , die mehrere Jahre in der
Stratosphäre verweilen . Dieses Aerosol wirkt strahlungs¬
dämpfend im kurzwelligen Teil des Spektrums und absor¬
bierend im langwelligen , und führt in der Stratosphäre
außerhalb der Polarnacht zur Erwärmung , in der Polarnacht
vermutlich zur Abkühlung.

Bild 3 zeigt an Hand der zonal gemittelten 30-hPa -Tempera-
turen (ca. 24 km Höhe ) in 20°N die Erwärmung der Strato¬
sphäre in den Tropen nach der Eruption des Pinatubos.
Ohne Vulkanausbruch hätte man in diesem Jahr eine
negative Temperaturabweichung von etwa einer Standard¬
abweichung erwartet , weü sich die untere Stratosphäre
bezüglich der QBO (vergl . Beitrag 4) in der Phase des

1 1 1 I-T ' -I- I 'T ' 1

SolarFlux
i . . . . i

Bild 4 : Jahresmittel der 30-hPa -Höhen - und Tempera¬
turen (von 10°N bis 90°N , flächengewichtet ).
Dünne Linien : einzelne Jahreswerte , dicke
Linien : dreijährig übergreifend gemittelt.
CH markiert El Chichon , P steht für Pinatubo.
Gestrichelte Linien : 10 .7 cm Solar Flux , ein Maß
für die Sonnertaktivität . (LABITZKE und van
LOON 1991, Fig . 10, ergänzt ) .
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Bild 5 : Flächengewichtete Monätsmitteltemperäturen
für Oktober/November , a) für 10 hPA , b) für
30 hPa , c) für 50 hPa, und d) für 100 hPa . Die
Phase der QBO in 45 hPa ist in (a) angegeben.
(LABITZKE und van LOON 1991 , Fig . 8, er¬
gänzt ) .
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Übergangs vom West - zum Ostwind befand . Der Tempera¬
turanstieg Ende Juli ist sehr überzeugend , und im Septem¬
ber und Oktober lagen die Werte bei positiven Abweichun¬
gen nahe 3o.

3 Einfluß des 11-jährigen Sonnenfleckenzyklns

Im Beitrag 3 wurde bereits ausgefiihrt , daß auch der 11-jäh¬
rige Sonnenfleckenzyklus die Beurteilung von Trends in der
Mittleren Atmosphäre erschwert . Hier soll nur noch eine
Abbildung hinzugefügt werden , die Jahresmittel der 30-hPa-
Höhen und -Temperaturen zeigt (Bild 4) , wobei die Werte
dem Kosinus der Breite entsprechendflächengewichtet/area
weighted sind . Daß man bei diesen großen Schwankungen
Trends schwer abschätzen kann , ist klar.

Eine ausgezeichnete Station ist das Observatorium Haute
Provencein Südfrankreich , wo ein Rayleigh -Lidar (s. Promet
1/2,1991) seit 1978 die Temperaturverteilung in der Strato-
und Mesosphäre mißt . Inzwischen liegen für 11 Jahre
Daten vor , und eine 7ren</-Analyse zeigt eine vertikale
Struktur des negativen Trends , der jedenfalls in der oberen
Mesosphäre für diese 11 Jahre als signifikant (95 %) angege¬
ben wird (Bild 6) . Quantitativ stimmen die Werte in der
Mesosphäre mit anderen Veröffentlichungen überein , die
Raketenbeobachtungen verwenden (vgl. auch Bild 7).

4 Trends oberhalb von 30 hPa

Die täglichen Analysen liegen oberhalb von 30 hPa leider
noch nicht komplett vor . Für das 10-hPa -Niveau sollen hier
nur Werte für Oktober/November gezeigt werden , weil die
ebenfalls vorhandenen Winterwerte für Trend -Untersu¬
chungenwegen der hohen natürlichen Variabilität ungeeig¬
net sind , vgl. Beitrag 8. Bild 5 zeigt ebenfalls flächengewich¬
tete Temperaturwerte für das 10- , 30-, 50- Und 100-hPa-
Niveau , die im 10-hPa-Niveau (etwa 30 km Höhe ) für die¬
se Jahreszeit einen Trend von — 0.6° /Dekade ergeben.
LABITZKE und van LOON (1991) haben aber gezeigt , daß
diese Jahreszeit nicht für das ganze Jahr repräsentativ ist.
Weitere Analysen für die Nord - oder Südhemisphäre , basie¬
rend auf längeren Datenreihen , gibt es nicht . Alle anderen
Reihen , mit denenrnan Trendsuntersucht , basieren auf ein¬
zelnen Stationen und müssen dementsprechend vorsichtig
interpretiert werden.

95S confldenc*
5 60

Trend (K/year)
Bild 6 : Vertikale Verteüung des linearen Tempeiaturtrends über

Haute -Provence (44°N , 6°E) in den Jahren von 1979 bis
1990 . (HAUCHECORNE et al. 1991, Fig . 6a, ergänzt ) .
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Bild 7 : Zeitreihe der Mittle¬
ren Temperatur der
Mesosphäre , Som¬
mermonate 1963-1990,
über 50°N , 10°E , ab¬
geleitet aus Ionosphä¬
renmessungen.
(TAUBENHEIM et
al . 1991 ) .

Eine ganz andere Methode zur Untersuchung eines mög¬
lichen Trends in der Mittleren Atmosphäre wandten
TAUBENHEIM und Mitarbeiter (1991) an : Sie benutzen
Messungen der Reflexionshöhe von Radiowellen an der
unteren Ionosphäre in Kühlungsbom und können daraus
die prozentuale Abweichung des Luftdrucks in 81,8 km
Höhe vom langjährigen Mittelwert berechnen . Diese Luft¬
druckabweichung ist ein integrales Maß für die Temperatur¬
variationen im Höhenbereich der Mesosphäre . Die auf
diese Weise abgeleitete Mittlere Temperatur der Mesosphäre
(repräsentativ für eine Höhe von etwa 65 km ) ist in Bild 7 für
den Zeitraum 1963 bis 1990 dargestellt und zeigt neben einer
11-jährigen Sonnenzyklusvariation einen allgemeinen Tem¬
peraturabnahme -Trend um 0 .6 K/Jahr , in guter Überein¬
stimmung mit den Lidar -Ergebnissen in Bild 6.
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WMO - Paktiert und Trends
1 Kleine Organisation - Große Pläne

Unter den UNO -Töchtem ist die Weltorga¬
nisation für Meteorologie (WMO ) eine der
kleinsten und gleichzeitig eihederültesten.
Klein bezieht sich nur auf die ' Zähl der
Angestellten und das Budget , die beide seit
den siebziger Jahren einem drakonischen
Nullwachstum Unterliegen . Mit 246 Plan¬
stellen und ca. 62 Mio SFr Jahresetat kann
sich die WMO gerade ebenmit einer Abtei¬
lung in der Weltgesundheitsorganisation
(WHO) vergleichen . Viele der 160 Mitglie¬
der sind seit Jahren ihre Beiträge schuldig
geblieben , andere zahlen nur mit Verzöge¬
rung , weitere sind erst kürzlich -zahlungs¬
unfähig geworden . Dies alles bewirkt , daß
jährlich etwa 10 bis 15 % der bewilligten
Mittel nicht verfügbar sind und die Summe
der Außenstände sich mittlerweile auf ca.
50 Mio SFr akkumuliert Krisenmanage¬
ment und Mangelverwaltung sied in der
WMO an der .Tagesordnung , und in den
letzten Jahren tauchte bereits im Septem¬
ber die Frage auf, ob denn im Dezember
die Gehälter gezahlt werden können.
Dennoch ist die WMO dabei , die Zukunft
zu erobern . Was wie ein Widerspruch
erscheint , resultiert aus dem Mandat der
WMO -Mitglieder , die sich den wachsen¬
den Anforderungen stellen und die Organi¬
sation dadurch vor immer neue Aufgaben
stellen . Die WMO hat sich entschlössen,
ihre Chancen in den Bereichen Klima und
Umwelt zu suchen und weiteren Gebieten
dör Geophysik eine Heimat zu bieten.
World Geophysical Organization ? Viel¬
leicht mehr als der Traum eines General¬
sekretärs.
Die Stärke der WMO liegt im Konsens
ihrer Mitglieder , globale Systeme wie die
Welt -Wetter -Wacht (WWW ) gemeinsam
zu planen und zu unterhalten und nach ein¬
heitlichen Richtlinien zu betreiben . Es gibt
keine andere Organisation in der UN -Fami-
lie, die ähnliches vorzuweisen hat . Bei der
chronischen Finanzmisere der UN ist es
naheliegend , das zu nutzen , was bereits
funktioniert . Dem Gespenst der Überbean¬
spruchung muß dabei von innen durch ent¬
sprechenden Ausbau der Systeme gegenge¬
steuert werden.

2 Strukturen - Experten - Sprachen -
Sekretariat

Eine weitere Stärke der WMO sind die
Technischen Kommissionen , die als stän¬
dige Gremien alle wesentlichen Arbeitsbe¬
reiche der Organisation abdecken . Je nach
Interessenlage entsenden die Mitglieder
ihre Experten in die acht Kommissionen,
die die Planung und Durchführung der

WMO -Programme steuern und praktisch
umsetzen . Der Aufwand , acht Technische
Kommissionen und ihre *' verschiedenen
Arbeitsgruppen zu unterhalten , ist be¬
trächtlich , aber zur Unterhaltung und Wei¬
terentwicklung von , operationeilen Syste¬
men notwendig - Keine der anderen
UN -Organisationen kann derartige opera-
tionelle Strukturen vorweisen , die straff
koordiniert als globale Netze von den Mit¬
gliedern selbst betrieben und getragen wer¬
den . Hierin ist die WMO einmalig.
In einer Welt zunehmender Spezialisierung
ist es notwendig , die Behandlung spezieller
Probleme in Expertengruppen zu verla¬
gern , wobei das nötige Fachwissen nicht
immer aus den Mitgliedern einer Techni¬
schen Kommission geschöpft werden
kann . Die Forderung nach stärkerer Beteili¬
gung insbesondere der Entwicklungsstaa¬
ten stößt hier an ihre Grenzen.
In letzter Zeit hat sich, wie in anderen inter¬
nationalen Organisationen , bei der WMO
die Forderung nach mehr Sprachen durch¬
gesetzt , obwohl klar ist, daß dies auf Kosten
der Programme geht , weil alles aus einem
gleichbleibeoden Haushaltsvolumen
bestritten werden muß . Die WMO prüft
gegenwärtigdie finanzieHen Auswirkungen
der Einführung der arabischen Sprache
zusätzlich zu Englisch , Französisch , Spa¬
nisch und Russisch . Das ernüchternde
Ergebnis : ca. 4 Mio . SFr Mehrkosten pro
Jahr . Begleitprobleme wie längere Vörlauf-
zeiten für Konferenzen und Publikationen
und allgemein geringere Flexibilität wer¬
den normalerweise unterschätzt . Es liegt
auf der Hand , daß die starre Forderung
nach Einführung zusätzlicher Sprachendie
WMO mit ihren technischen Kommissio¬
nen und vielen ständigen Arbeitsgruppen
stark behindert und allmählich zu lähmen
droht.
Das WMO -Sekretariat hatte bis in die ach-
ziger Jahre hauptsächlich registrierende
und ausführende Funktionen . Seitdem
hat sieh aber ein Wandel in Richtung stär¬
kerer Verantwortung in der Programmpla¬
nung und -koordinierung vollzogen . Das
Sekretariat übernimmt nun eine aktive
Rolle bei der Systemgestaltung und -kon-
trolle und setzt sich für die Durchsetzung
gemeinsamer Leitlinien und Projekte ein.
Die Bildung von internationalen Konsor¬
tien wird gefordert . Die OWSEs (Operatio¬
nal World Weather Watch System Evalua-
tions ) , die Bildung internationaler meteo¬
rologischer Forschungszentren nach dem
Muster des Europäischen Zentrums für
Mittelfristvorhersagc (EZMWF ) und die
Zusammenarbeit im Betrieb von meteoro¬
logischen Systemen in exterritorialen
Gebieten wie dem Atlantik und der Antark¬
tis sind Beispiele hierfür . Kaum verwunder¬

lich, daß das Sekretariat dabei immer wie¬
der an seine fachlichen und personellen
Grenzen stößt , zumal die meisten dieser
Aktivitäten vom Sekretariat begleitet und
unterstützt werden müssen.

3 Neue Herausforderungen - Neue Priori¬
täten

Die Klimakatastrophe , die Umweltkala-
strophe , das Ozonloch , Treibhauseffekte,
verheerende Naturereignisse von wachsen¬
der Zerstörungskraft bedrohen die
Menschheit und sind beliebte Themen für
Politiker , die sie mit unterschiedlichen
Absichten ständig in Erinnerung rufen . Am
Beispiel der UN -Konferenz für Umwelt
und Entwicklung (UNCED , Rio de Janeiro
im Mai 1992) wird deutlich , wie stark Klima
und Umwelt das Zusammenleben der Völ¬
ker und deren Entwicklung beeinflussen
und damit eine politische Dimension
bekommen haben . Die UN versucht , die
hieraus resultierende Bedrohung der
Menschheit abzuschätzen und ihr mit glo¬
balen Programmen entgegenzuwirken.
Entwicklungspolitik wird zunehmend
umweltpolitischen Zielen angepaßt , und
die reichen Staaten haben hierfür kürzlich
einen gemeinsamen Fond von beträchtli¬
cher Höhe bei der Weltbank gebildet , der
vor allem der Förderung von Entwick¬
lungsländern im Rahmen von global koor¬
dinierten UN -Projekten dienen soll.
Die WMO hat sich seit ihrer Gründung mit
dem Kampf gegen Naturkatastrophen
beschäftigt und verfügt im Rahmen ihrer
Klimaprogramme über die nötige Autori¬
tät, die Klima- und Umweltbedrohungen
vernünftig einzuschätzen . Mit dem Aus¬
bau des Welt-Klimaforsphungsprogramms
(WCRP ) und der Einrichtung des Interna¬
tional Panel on Climate Change (IPCC)
sowie der Gründung des Global Climate
Observing System (GCOS ) zusammen mit
dem Umweltprogramm der UN (UNEP)
und anderen UN -Organisationen hat die
WMO eindeutige Prioritäten gesetzt und
ihren Anspruch auf eine Führungsrolle
angemeldet . Sie stützt sich dabei auf die
operationeilen Strukturen der WWW und
die bewährten wissenschaftlichen und
technischen Organisationseinheiten , zu
denen alle WMO -Mitglieder beitragen.

4 Der Trick mit dem Programme Office

Man kann nicht davon ausgehen , daß die
neuen Betätigungsfelder von der WMO im
Rahmen des von den Mitgliedern verord-
neten Nullwachstums bewältigt werden
können . Bei der Beschaffung der benötig¬
ten Personal - und Fin 'anzresourcen wird
daher ein Trick angewandt , der schon frü-
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her bei der Durchführung globaler Experi¬
mente (FGGE , GATE ) erfolgreich war:
Die Bildung eines neuen Programms mit
einem Büro innerhalb des WMO -Sekreta-
riäts , finanziert aus externen Quellen und
bemannt mit von Geberländem bereitge¬
stellten Experten . Damit wird erreicht , daß
ein identifizierbarer Rahmen für interna¬
tionale Projekte gebildet wird , die ihrerseits
Finanzmittel anri^ eb» $ « in eine wohl-
vorbereitete Senke in Form eines interna¬
tionalen Programm -Fonds unter Verwal¬
tung der WMO einfließen können ; Das
UN -Environment Program (UNEP ) ist ein
Schulbeispiel für die Funktionsfähigkeit
dieses Tricks , denn es basiert praktisch aus¬
schließlich auf Programmbeiträgen der
Mitglieder . Ein angenehmer Nebeneffekt
ist dabei , daß die Hauptgeber durch Bereit¬
stellung von Personal ihre Interessen bei
der Lenkung des Programms und dem
gezielten Einsatz der eingebrachten Mittel
unabhängig von den in der UN üblichen
Entscheidungsmechanismen absiehem
wollen . Das WMO -Sekretariat beherbergt
derzeit vier solcher Programm -Büros
(WCRP , TOGA , IPCC und GCOS ), die alle
mit dem Weltklimaprogramm verbunden
sind.

5 Fernsteuerung

Mit dem massiven Einsatz von Personal
und Finanzmitteln aus externen Quellen
verschaffen sich die Hauptgeber in be¬
stimmten Bereichen erhöhten Einfluß auf
die Gestaltung und Durchführung von Pro¬
grammen der UN und der WMO : Eine
Methode , das durch das Prinzip 'ein Staat -
eine Stimme ’ begründete Machtverhältnis
zugunsten der reichen Industrieländer
etwas zu korrigieren . Wenngleich einige
Länder sich dieser Methode zur Durchset¬
zung nationaler Interessen bedienen , ach¬
ten die großen Industrienationen doch
sorgfältig darauf , im Rahmen der allgemei¬
nen Konserisfahigkeit zu bleiben und somit
den Anschein der Üneigennützigkeit zir
wahren . Die Erfahrung hat gezeigt , daß die
WMO damit recht gut leben kann , weil Sich
bei den Großprogrammen gemeinsame
Interessen normalerweise durchsetzen.

6 Politik

Die UN wird häufig wegen ihrer mangeln¬
den Effizienz und Starken Politisierung
getadelt , ein Vorwurf , der die WMO ver¬
gleichsweise wenig betrifft . Hierfür gibt es
mehrere Gründe , wie z. B . das starke
gemeinsame Interesse an gut funktionie¬
renden öperationellen Systemen als Basis
für die nationalen Wetterdienste , die
Dominanz der Experten in den Entschei¬
dungsgremien , die ausschließliche Aus¬
richtung der Programme an den Erforder¬
nissen der Wissenschaft und Technik usw.

Dennoch gibt es natürlich Situationen , in . !
denen der Generalsekretär der WMÖ poli¬
tisch entscheiden muß . Die Besetzung von
Dienstposten im Sekretariat ist leidet
davon gelegentlich betroffen . Das mag das
Verhältnis von kompetenten Leistungsträ¬
gem im WMO -Sekretariat zu den gut
dotierten Mitessern , die nicht notwendiger¬
weise aus den Entwicklungsländern kom¬
men , ungünstig gestalten , doch solange
nicht die kritische Grenze überschritten
wird ; bleibt die Organisation noch hand¬
lungsfähig . Bislang überwiegt der Anteil
der Leistungsträger und ihre Motivation
gleicht vorhandene Defizite aus.

Ein Faktum ist jedoch bemerkenswert : Die
Zahl der ehemaligen Wetterdienstdirekto¬
ren , die als WMO -Bedienstete im Sekreta¬
riat arbeiten , liegt derzeit bei etwa 15 und
stellt damit einen recht hohen Anteil der
Gruppe der „Professional officers“ im
Sekretariat . Der Vorwurf der Selbstbedie¬
nung liegt hier schon bedenklich nahe,
zumal die meisten dieser Mitarbeiter früher
dem Exekutivrat der WMO angehörten . Es
ist außerdem kein Geheimnis , daß der
Generalsekretär , wie seine Vorgänger , sich
mit der Vergabe von Sekretariatsposten des
Wohlwollens der Staaten versichert und
Stimmen für seine Wiederwahl sammelt.
Dies alles ist normale UN -Praxis und wird
erst ruchbar , wenn damit die Arbeitsfähig¬
keit der Organisation infrage gestellt wird.

7 Trends

Die WMO befindet sich derzeit in einer
schwierigen Ausgangstage ; Einerseits ist sie
durch ihr Mandat Und die Kompetenz in
den Bereichen Meteorologie , Hydrologie
und Klitnatolojpe sowie durch ihre globa¬
len operatiohellen Systeme und Entschei¬
dungsstrukturen eindeutig allen anderen
UN -OrganisätiöHeü gegenüber iffl Vorteil,
andererseits kontrollieren übermächtige
Konkurrenten wie UNEP und UNESCO
riesige Etats und können damit Programme
steuern und Selbstdarstellung betreiben.
Letzteres hat sich im .Verlauf der letzten
Jahre als zunehmend wichtig herausge¬
stellt.
Weil zur Etablierung von internationalen
Programmen stets Vorleistungen in Form
von Personal und Finanzmitteln notwen¬
dig sind , hat die WMO seit Beginn -der Kli-
madiskusskm neue , Kosten verursachende
Aufgaben übernommen , ohne absehen zu
können , ob dies auch von den UN und
ihren Mitgliedern honoriert wird . Gleich
wem es zugute kommt , diese Anstrengun¬
gen sind angesichts der Bedrohungen von
Klima und Umwelt eine notwendige
Investition in die Zukunft : Man kann nur
hoffen , daß die WMO in ihrer wissenschaft¬
lichen Autorität anerkannt und ihre Effi¬
zienz als Organisation belohnt wird

durch entsprechende Förderung ihrer Pro¬
gramme.
Bis dahin wird die WMO auf einem schma¬
len Grat zwischen Erfolg und Bedeutungs¬
losigkeit balancieren und durch ihre fach¬
liche Kompetenz zu überzeugen suchen.
Das Stadium der reinen Fachorganisation
hat die WMO inzwischen bereits überwun¬
den , ihre Stimme wird nun auch häufiger
in der UN -Vollversammlung gehört.
UN -Konventionen über die Reinhaltung
der Erdatmosphäre und die Sicherung der
Frischwasservorräte wurden - unter maß¬
geblicher Beteiligung der WMO entwickelt
und treten demnächst in Kraft . Ein politi¬
sches Feld - eröffnet sich ebenso wie die
Frage , ob die technisch/wissenschaftlich
dominierten Entscheidungsgremien der
WMO diesem , politischen Anspruch
gerecht . werden können . Werden im
WMO -Kongress und im Exekutivrat wie
in anderen Organisationen die Berufsdiplo-
maten demnächst dominieren und die Wet-
terdienstdirektoren mit der Beraterrolle
vorlieb nehmen müssen ? Fest steht allein,
daß Aufgaben der Größenordnung , ehe die
WMO in Angriff genommen hat . nur mit
massiver politischer Unterstützung bewäl¬
tigt werden können , Den politischen Wil¬
len vorausgesetzt , kann aus dem bescheide¬
nen Mauerblümchen WMO eine Autorität
werden , die die anstehenden Bedrohungen
der Atmosphäre kraft der vorhandenen
wissenschaftlichen/technischen Program¬
me und unter Nutzung der von allen
Mitglieder getragenen operationeilen
Systeme wirksam begegnet.

St. MILDNER , Offenbach a. M.
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Habilitationen , Promotionen und Diplom-Hauptprüfungen im Jahr 1991

Freie Universität Berlin

Promotionen
LANGEMATZ , Ulrike : Eine dreidimen¬

sionale Modellsiiüulation der Zirkula¬
tion in der Mittleren Atmosphäre mit
Aspekten troposphärisch -stratosphäri-
scher Wechselwirkungen.

SCHOLL , Margit : Fallstudie über die Kon¬
gruenz von Niederschlagsinformation
aus Synop-, Modell - und METEOSAT-
Daten . Ein empirisches Verfahren zur
meteorologischen Datenintegration im
regionalen Gitter.

STANEK , Robert : Normalmodeninitiali¬
sierung bei geringen und geneigten
Flachwasserhöhen.

Diplom-Hauptprüfungen
FELL , Frank : Ein Test der aus Satelliten¬

daten in den Spektralbereichen der
AVHRR -Kanäle eins und zwei bestimm¬
ten Bodenalbedo durch vergleichende
Bodenmessungen im Sudan.

KLOSS , Martin : Über die Dämmerungs¬
zeit und die Strahlenbrechung in der
Atmosphäre.

KOLAX , Michael : Analyse eines polaren
mesoskaligen Wirbelsystems - eine Fall¬
studie.

NÖTHLICH , Andreas : Ultraviolette Strah¬
lung in der Atmosphäre.

OESTREICH , Andrea : Berücksichtigung
von Sonnenhöhe und -Azimut bei der
Klassifikation von Wolken aus METEO-
SAT -Daten.

ROLL , Gerhard : Wetterlagenklassifikation
mit Hüfe der 500-hPa -Karte.

TOUMBANIARIS , Panagiotis : Die Erstel¬
lung eines Testreferenzjahres für Athen
(Griechenland ) .

WIESNER , Monika : Analyse des Phasen¬
wechsels der Quasi-Biennal -Oscillation
(QBO) im Wind - und Temperaturfeld.

Humboldt -Universität Berlin

Habilitation
ALBERT , Heinz -Florian : Zum feldtheore¬

tischen Aspekt der Kontinuumsphysik.
Diplom-Hauptprüfungen
FRÜHAUF , Cathleen : Untersuchungen

zur Anwendbarkeit eines Winterweizen¬
ertragsmodells (TRITSIM ) für modell¬
gestützte Klimaimpakt -Sudien.

GOEBER , Martin : Dynamische Struktur
von El Nino/Southem OsciUation - Zeit¬
reihen.

LIPPMANN , Jens : Experimente und Veri¬
fikationsstudien an einem eindimensio¬
nalen , dynamischen Grenzschicbtmo-
dell mit vereinfachter Schließung zweiter
Ordnung.

LOTH , Bettina : Ein Schneedeckenfnodell
für globale Anwendung.

RÖMERMANN , Dirk : Entwicklung eines
kurzwelligen Strahlungsmodells für die
Grenzschichtmodellierung.

ROSENBERGER , Delf : Untersuchung zur
Evolution und Modifikation von Spek¬
tren fester Wolkenpartikel auf der
Grundlage von berechneten AeroSol-
bzw . Initialspektren.

RUPPERT , Thomas : Zur Berechnung des
nächtlichen Temperaturminimums.

SCHMIDT , Thomas : Andauerstatistik und
spektralanalytische Untersuchungen der
Zirkulationsdatensätze nach DZERD-
ZEEVSKIJ und HESS/BREZOWSKI.

SCHUBERT , Sascha : Beitrag zur Entwick¬
lung eines synthetischen Klimaszenari¬
ums auf der Grundlage der klassifizier¬
ten Großwetterlagen Europas.

SCHULTKA , Silke: Dreidimensionale
numerische Simulation eines in die Stra¬
tosphäre eindringenden Luftpaketes.

SCHWARZ , Monika : Literaturstudien zur
Aufstellung und Anwendung empiri¬
scher Klimaszenarien.

SENSEL , Eyk : Untersuchungen zu extre¬
men meteorologischen Ereignissen und
ihrer zeitlichen Abfolge in diesem Jahr¬
hundert.

WICHURA , Bodo : Anwendung mehrerer
Verfahren zur Ermittlung der Rauhig¬
keitslänge und der Verschiebungshöhe
unter Nutzung von Daten des Experi¬
mentes TARTEX 90.

Universität Bonn

Promotion
KNOCHE , Richard : Numerische Simula¬

tion von Cumulus -Konvektion und Ska¬
lenwechselwirkungen mit einem einein-
halbdimensionalen Modell.

Diplom-Hauptprüfungen
BORKE , Bettina : Eine hierarchische Clu-

steranalyse am Beispiel eines horizonta¬
len Wellen -Wärmeflusses.

ENGELS , Rolf : Simulation antarktischer
Mesozyklonen in der Weddell -See.

GEBKA , Michael : Aufstellung eines
Modells der Allgemeinen Zirkulation
zur Untersuchung des Heizungs - und
Gebirgseinflusses auf ihre dynamischen
Charakteristiken.

LESSMANN , Klaus : Spektrale Energetik
für Episoden erhöhter barokliner Aktivi¬
tät in der synoptischen Skala.

LIMBACH , Elisabeth : Die gut durch¬
mischte interne Grenzschicht.

NOEL , Susanna : Vergleich der Retrieval-
modelle ITPP 3 .2 und 31 zur Auswertung
von TOVS-Daten unter besonderer
Berücksichtigung von antarktischen
Temperaturprofilen.

SCHÜLLER , Margot : Die Wirkung einzel¬
ner Terme in den Haushaltsgleichungen
für die turbulenten Zustandsgrößen.

Technische Hochschule Darmstadt

Promotionen
KNAPS , Axel : Entwicklung eines Meßsy¬

stems zur Bestimmung von Temperatur-
und Windprofilen für die unteren 16
Meter der Atmosphäre.

THEHOS , Ralf : Numerische Simulationen
zum interregionalen Spurenstofftrans¬
port über Europa.

Diplom-Hauptprüfungen
ASSMANN , Hans -Peter : Entwicklung und

Erprobung eines 8 - 12 p Strahlungstem-
peratur -Vollraum -Scanners.

GRÖTZNER , Anselm : Numerische Simu¬
lationen zur Kaltluftproduktion bewal¬
deter Hänge.

Universität Frankfurt am Main

Promotionen

BISSOLLI , Peter : Eintrittswahrscheinlich¬
keit und statische Charakteristika der
Witterungsregelfalle in der BRD und
West-Berlin.

BÜRGERMEISTER , Stefan : Atmosphäri¬
sche Verteilung von Methanolsulfonat
und Sulfat als Oxidationsprodukte von
Dimethylsulfid.

LÜPKES , Christof : Untersuchung zur
Parametrisierung von Koagulationspro¬
zessen niederschlagsbildender Tropfen.

Diplom-Hauptprüfungen
AHMADZADEH , Sirus : Klimavariabilität

in Europa 1888 - 1988.
BECK , Frank : Solare Einflüsse auf die

bodennahe Lufttemperatur im 17 . - 20.
Jahrhundert.

FUCHS , Tobias : Globale Statistik langer
Luftdruckreihen (NN ) 1889 - 1989.

HENRICI , Gerold : Entwicklung und
Erprobung eines PIXE -Analyse -Verfah-
rens zur Messung von Hydrometeoren.
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MEYHÖFER , Tatjana : Abhängigkeit des
vertikalen Streukoeffizientenprofils von
der Wetterlage.

ÖTT0j *Peteri tl « terSBetottgen zur Bestim¬
mung von S(N) in Wolken - und Nieder¬
schlagselementen.

RAPP , Jörg : Temperaturvariabilität in der
BRD 1949 - 1985.

Universität Göttingen

Promotion
WENDT , Jürgen : Simultane Messungen

von NO , N0 2 und N0 3unter simulierten
stratosphärischen Bedingungen.

Diplom-Hauptprüfüngen
GRELLE , Achim : Untersuchung von

Ultraschall -Anemometern im Windka¬
nal.

KLEEFELD , Christoph : Bestimmung .der
Flußdichten der latenten und fühlbaren
Wärme in der bodennahen Grenzschicht
über einem Fichtenbestand.

LAUBACH , Johann .es : Bestimmung der
vertikalen turbulenten Wärme - und
Wasserdampfstromdichten über einem
Fichtenwald mit der Methode der Eddy-
Korrelation.

RASCHENDORFER , Matthias : Charakte¬
risierung turbulenter atmosphärischer
Austauschprozesse in und über einem
Waldbestand durch Messungen Und
Literaturstudien.

Universität Hamburg

Promotion
BIGALKE , Klaus : Interaktive Modell¬

kopplung zur Berücksichtigung heißer
Punktquellen in Gitterpunktsmodellen
und Einfluß der Kopplungsstufe auf die
Immission.

BÖHMER, Wolfgang : Modellierung des
gekoppelten Systems Inlandeis , Über¬
gangszone und Schelfeis der Antarktis.

HOLLWEG , Heinz -Dieter : Strahlungs¬
übertragung in klaren Atmosphären im
IR mit k-Verteilüngs - und Linie -für-
Linie -Modellen.

MANSCHKE , Andreas : Fernerkundung
der Basistemperatur konvektiver Wolken
über dem Ozean.

MIKOLAJEWICZ , Uwe : Interne Variabili¬
tät in einem stochastisch angetriebenen
ozeanischen Zirkulatiönsmodell.

RHODIN , Andreas : Kaltfronten unter dem
Einfluß der Reibung in der Grenzschicht
und ihre Modifikation bei unterschiedli¬
cher Bodenrauhigkeit und Bodentempe¬
ratur.

SCHULT , Ingrid : Bildung und Transport
von Aerosolteilehen in der Stratosphäre
und ihre Bedeutung für den Strahlungs¬
haushalt.

Diplom-Hauptprüfungen
BAUMANN , Gerd : Messung des turbulen¬

ten Wärmeflusses in der planetarischen
Grenzschicht mit RASS und SODAR.

BECKER , Bernd Dieter : Änderung des
indischen Sornmermonsuns durch den
Treibhauseffekt anhand von Modell¬
rechnungen.

BETANCOR GOTHE , Margarita : Einf luß
von Kondensstreifen auf den Strahlungs¬
haushalt der Atmosphäre.

BRAMMANN , Heino : Dynamik der Eis¬
drift in der nördlichen Framstraße wäh¬
rend der Meßkampagne ARKTIS 1988.

BRAUNER , Ralf : Windvektorfelder über
dem Ozean aus fernerkundeter Windge¬
schwindigkeit und wenigen in-situ -Mes-
sungen.

GRABBE , Günther C . : Sonnenstrahlung
in Hamburg : Angebot und Trend.

HELLBACH , Arno : Bestimmung des
Bedeckungsgrades in konvektiven
Grenzschichten mit einem einfachen
Modell

'
\

MÜNCHOW , Thomas : Untersuchung von
Ausbreitungsvorgängen in einer turbu¬
lenten Windkanalgrenzschicht : Immis-
sionsbelastung in Straßenschluchten.

SIELMANN , Frank : Zyklonen in einem
barotropen Zirkulationsmodell.

TERZENBACH , Uwe : Berechnung der
Mischungsschichthöhe aus Routinebe¬
obachtungen in Mitteleuropa.

VOSS , Reinhard : Untersuchungen zum
Einfluß der Orographie auf die Zirkula¬
tion von ECKLAM.

Universität Hannover

Promotion
FLÜGGEN , Christiane : Die Evapotranspi-

ration von Kiefern unter Berücksichti¬
gung des Grundwasserflurabstandes.

Diplom-Hauptprüfungen
BECKER , Comelina : Messungen mit

einem Forschungsflugzeug an Fronten.
BOHLE , Eva : Beschleunigungsberechnun¬

gen aus einigen Zeitreihen der GRO-
WIAN -Windmessung.

HANSEN , Dirk : Laborexperimente zur
Instabüität von Scherströmungen in
einem rotierenden Tank.

JÜRRENS , Rolf : Numerische Simulation
zur Wirbelbildung ringförmiger Seher¬
strömungen.

MÜLLER -POPKES , Grietje : Simulation
von Flugzeugmessungen in der konvek¬
tiven Grenzschicht und deren Analyse
im Frequenzbereich.

Universität (TH) Karlsruhe

Promotion
VOGEL , Heike : Verteilungen reaktiver

Luftbeimengungen im Lee einer Stadt -
Numerische Untersuchungen der rele¬
vanten Prozesse.

Diplom-Hauptprüfungen
ERNST , Nicola : Die Bestimmung der

Depositionsgeschwindigkeit von Ozon
mit mikrometeorologischen Meßmetho¬
den.

LENZ , Claus -Jürgen : Numerische Modell¬
simulation zum Impulstransport durch
Leewellen.

LINDEN , Andrea : Die Bestimmung von
Tangentenhöhen aus Horizontsondie¬
rungsspektren im infraroten Spektralbe¬
reich.

REINECKE , Jürgen : Parameterstudien zur
integralen Kondensationsrate eines Wol¬
kentröpfchens.

SCHICKEDANZ , Uwe : Zusammenhänge
zwischen Befindensstörungen des Men¬
schen und den „Karlsruher “ Wetterpha¬
sen.

WEGENER , Andreas : Der Einfluß des
nichtinfinitesimalen Gesichtsfeldes auf
die Auswertung von spektral hochaufge-
lösten Horizontsondierungsspektren.

Universität Kiel

Promotion
LIU , Quanhua : A radiation budget index at

the top of the atmosphere derived from
Meteosat clirnate data set.

Diplom-Hauptprüfungen
HEESE , Birgit : Vergleich des Gesamt¬

ozongehalts aus Satellitenbeobachtun¬
gen und Bodenmessungen in nördlichen
Breiten.

SACK Bernd : Zur Untersuchung der Kor¬
relation der kurzwelligen Strahlung im
Bereich der Kieler Bucht an einer See-
und einer Landstation.

STQLLENWERK Cornelius : Dynami¬
sche Parameter zur Bestimmung von
Fronten und Frontogenese.

Universität Köln

Promotion
STEIN , Christa : Dynamische Struktur von

Kaltfronten auf der Grundlage von isen-
tropen numerischen Analysen.

Diplom-Hauptprüfungen
BLONSKY , Susanne : Langwelliger Strah¬

lungshaushalt am Erdboden , berechnet
aus Daten des 'International Satellite
Cloud Climatology Project ’.

FINK Andreas : Langzeitdiagnose der
räumlichen 30 - 60tägigen Oszillation in
den Jahren 1982 - 1990.
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FRERICK , Johannes : Untersuchung der
On-Bord-Eichquellen eines satellitenge¬
tragenen Strahlungsbilanzradiometers.

JASBINSCHEK , Dieter : Statistik winterli¬
cher Doppler -Sodar -Messungen in Köln.

MOLLENHAUER , Rainer : fimpfindlich-
keitsstudie zur Bestimmung der Global¬
strahlung aus Satellitendaten.

STEFFANY , Frank : Anwendungen eines
massenkonsistenten Strömungsmodells
im ’Microscale ’.

ZUBE , Stefan : Analyse der tropischen
30 - 6Ö-Tage -Oszillation mit assoziierten
Mustern.

Universität Leipzig

Promotion
HOFFMANN , Peter : Bestimmung des

Windfeldes im Höhenbereich 70 - 90 km
nach Messungen partieller Reflexionen
mit einem SM-CW -Radar.

Diplom-Hauptprüfitngen
ECKHARDT , Elisabeth : Untersuchung

der Lichtszintillation in der Stadtatmo¬
sphäre mittels Laser -Transmissions-
strecke.

UHLIG , Eva-Maria : Untersuchungen des
zeitlichen Verlaufs des Extinktionskoef¬
fizienten der Atmosphäre mittels Laser-
Transmissionsstrecke und der Korrela¬
tion mit dem Schwebstaubgehalt der
Luft.

Universität Mainz

Promotionen
ALHEIT , Reiner : Die Erweiterung und

Anwendung eines zweidimensionalen
konvektiven Wolkenmodells mit spek¬
traler Beschreibung der Mikrophysik zur
Untersuchung von AuswaschefFekten
unter Berücksichtigung der Eisphase.

BORRMANN , Stephan : On Sizes and Spa-
tial Distributions of Cloud Droplets
Measured In -Situ by Fraunhofer In -Line
Holography.

VAUTZ , Wolfgang : Berechnung flächen¬
deckender Immissionskataster aus Kon¬
zentrationsrosen - ein neues Verfahren.

Diplom-Hauptprüfungen
HANNEMANN , Anke : Eine experimen¬

telle und theoretische Untersuchung der
Deposition von S0 2 aus Wassertropfen.

LEHMANN -KHIABANLAN,EUrun : Kori-
densationskemkonzentralionen in der
Antarktis am Beispiel der Stationen
Georg -von -Neumaier (BRD) und
Amundsen -Scott (USA).

SCHNEIDER , Norbert : Ein skalierungsfa-
higes Ein -Parameter -Modell zur Berech¬
nung solarer Wasserdampftransmissio¬
nen.

SÖRENSEN , Rüdiger : Untersuchung von
Aerosolpartikeln mittels computerge¬
stützter Streulichtanalyse.

TSIAS , Athanasios : Einfluß der Ausgangs¬
feuchte und des osmotischen Koeffizien¬
ten auf die Entwicklung des Tropfen¬
spektrums berechnet mittels eines Luft¬
paket -Wolkenmodells.

WAWERS, Theodor Heinrich : Der Einfluß
der gestreuten Infrarotstrahlung auf
Temperaturänderungen in Wasserwol¬
ken.

WURZLER , Sabine : Dynamische Prozesse
in der Atmosphäre.

Univeisifät München

Promotion
TEICHMANN , Ulrich : Anreicherungsein¬

heiten für SOj und NO„ Wirkungsweise,
Funktionskontrolle , Kalibrierung und
Einsatz zur Messung von Vertikalprofi¬
len in und über Wald.

Diplom-Hauptprüfungen
BANDLE , Frank :Untersuchung von südli¬

chen Moming Glories , atmosphärischen
Gezeiten und Seewind bei Koorin ’74.

BENDER , Stefan : Experimentelle Unter¬
suchungen zur Feuchtemessung auf der
Basis kapazitiver Meßsonden mit poly¬
merem Dielektrikum.

DILLMÄNN , Marlin : Untersuchungen
zur Genauigkeit bei der Bestimmung
turbulenter Flüsse mit der Eddy -Korre-
lationsmethode.

DORMUTH , Igor : Auswirkungen des
Wärmeinputs an winterlidhen Strahlen¬
tagen auf die Nebelhäufigkeit am Flug¬
hafen München II.

ECHLE , Georg : Numerische Modellie¬
rung der Mehrfachstreuung eines Laser¬
strahls.

LANGER , Wolfhard : Zur Rolle orogra-
phisch angeregter Wellen in der Drehim¬
pulsbilanz der Antarktis.

LIEPERT , Beate : Statistische Untersu¬
chungen längerer Globalstrahlungszeit¬
reihen von Deutschland.

NIEDERMEIER , Michael : Planungsrele¬
vante Stadtklimadaten von München.

RAPPENGLÜCK , Bernhard : Peroxyace-
tylnitrat (PAN)- und Ozon -Messungen
in München.

REUDER Joachim : Experimentelle
Untersuchungen zum Einfluß atmo¬
sphärischer Parameter auf die Photolyse

. von Ozon in der bodennahen Tropo¬
sphäre.

SCHMIDT , Rudolf : PH -Wert und Kon-
duktivität des fallenden Niederschlags in
München.

THOMAS , Werner : Enerjpe und Wärme¬
bilanz von Solarkraftwerken.

WINTERHALTER , Martin : Spektralana¬
lyse meteorologischer und luftchemi¬
scher Größen - Theorie und Anwen¬
dung auf Eddy -Korrelationsmessung
über einem Waldbestand.

Universität Graz

Promotionen

ZHANG , Martina : An Investigation of the
Properties of the Mars Ionosphere.

ULAMEC , Stephan : Acoustic and Electri-
cal Mcthods for the Exploration of
Atmospheres and Surfaces , with Appli¬
cation to Satum ’s Moon Titan.

STEINER , Gerhard : Theoretical Aspects
of Comet Simulation Experiments -
New Models for the Comet Nucleus.

Diplom-Hauptprüfungen
HENGSBERGER Walter : Atmosphäri¬

sche Spurengase , ihre chemischen
Zyklen und ihr biosphärischer Einfluß.

SENDLHOFER Gemot : Ein Modell für
geomagnetische Umpolungen.

MÜLLER Roswitha : Moderne Spektral¬
analyse in der Geophysik.

Universität Innsbruck

Promotion
NICKUS , Ulrike : Niederschlagsversaue¬

rung in Tirol.

Diplom-Hauptprüfungen
BLÜMEL , Christian : Eine Statistik über

das Auftreten von Zyklogenesen im
westlichen Mittelmeerraum.

GAILER SÜvia : Untersuchung von Schad¬
stoffen im Villacher Becken unter
Berücksichtigung von meteorologischen
Parametern.

GASSNER Andreas : Ozonkonzentration
im Raum Vorarlberg und ihre Abhängig¬
keit von den meteorologischen Verhält¬
nissen.

GEYER Bernhard : Einflüsse meteorologi¬
scher Parameter auf die Ozonkonzentra¬
tion im Raum Innsbruck.

HAGENAUER Eduard : Ein Vergleich
von Randbedingungen in „limited area“-
Modellen anh and eines zweidimensio¬
nalen Talwindmodells.

HUNTRIESER Heidi : Das Auftreten von
Hochnebel in Innsbruck.

NAGLER Thomas : Verfahren zur Ana¬
lyse der Schneebedeckung aus Messun¬
gen des Special Sensor Microwave/Ima-
ger (SSM/I ) .

NEURURER Alfred : Oberflächentempe¬
raturen und Albedo aus NOAA-
AVHRR-Daten in Westgrönland.

NIEDERTSCHEIDER Klaus : Die
Schneedecke von Innsbruck , 1929/30-
1989/90. —
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PRUGGER , Reinhard : Meteorologische
Aspekte der Ozonverteilung in den
Höhenlagen Nordtirols.

Universität Wien
Institut ftir Meteorologie und Geophysik

Promotionen
EHRENDORFER , Martin : Zur verglei¬

chenden Untersuchung von Datenassi¬
milationsmethoden an Hand der baro-
tropen Vorticitygleichung.

HOFSTADLER , Alfred : Ein Expertensy¬
stem zur Diagnose mesoskaliger meteo¬
rologischer Phänomene.

Diplom-Hauptprüfungen
HOLZNER , Christoph : Modelle der

Bodentemperatur.

SPANGL , Wolfgang : Skalige Budgets von
Wärme - und Feuchtegleichung.

STOCKINGER , Johann : Quantitative
Analyse von . Satellitenbildfarbdarstel-
lungen . .

Universität für Bodenkultur Wien
Institut für Meteorologie und Geophysik

Diplom-Hauptprüfungen
JAINDL , Manfred : Temperaturregime

und Wärmebilanzen in vier Flußab¬
schnitten der Melk.

KRUMPHOLZ , Thomas : Entwicklung
eines Modells zur Einbindung des Kli¬
mas in die Landschaftsplanung.

ETH Zürich

Dissertation
STEINER , Matthias : Die Kombination

von Doppler - und Polarisationsradar¬
messungen im Niederschlag . Neue
Perspektiven für die Radarmeteorologie.

Buchbesprechungen - Neuerscheinungen

FLEMMING , G . : Einführung in die Ange¬
wandte Meteorologie . Mit 49 Abb . und
14 Tab ., Berlin , Akademie -Verlag 1991,
168 S ., ISBN 3-05-500715 -8, DM 42, —.

Die Meteorologie hat , im Gegensatz zu
den meisten anderen naturwissenschaftli¬
chen Disziplinen , vergleichsweise lange
gebraucht , um von der Lehrkanzel (Theo¬
rie) „auf die Straße “ (Praxis) zu gelangen.
Diese Entwicklungslinie sollte man vor
Augen haben , wenn man die vorliegende
Neuerscheinung zur Hand nimmt.
Die Absicht seines Buches mag der Autor -
in einem Satz - selbst erläutern:
„Das vorliegende Buch will in die Grund¬
begriffe der Meteorologie einführen , und
zwar unter dem Gesichtspunkt der Anwen¬
dung meteorologischer Ergebnisse in ande¬
ren Fachgebieten .“

Der erste , durch Vorwort und Inhaltsver¬
zeichnis vermittelte , schlichtWeg positive
Eindruck bleibt auch beim Durchlesen der
12 Einzelkapitel bestehen : Auffallend
gelungen ist der methodische Aufbau : Aus¬
gehend von den physikalischen Grundla¬
gen der Meteorologie wird ein weiter
Bogen gespannt , der von der Zusammen¬
setzung und dem Aufbau der Atmosphäre
über die Erläuterung meteorologischer
Begriffsbestimmungen zu Anwendungsge¬
bieten der Meteorologie fortschreitet,
wobei auch das Bewußtsein für den kriti¬
schen Umgang mit meteorologischen
Datenmengen beim Leser geschärft wird.
Erfreulich , daß sich der Verfasser in den
Anwendungsbereichen nicht mit der Auf¬
gabenstellung begnügt , sondern praktisch
umsetzbare Lösungsvorschläge für Frage¬
stellungen aus der Agrar -, Bau-, Bio-, Ener¬

gie-, Forst -, Humanbiometeorologie , fer¬
ner aus Hydrometeorologie , Transport-
und Technischer Meteorologie anbietet.
Die Agrarmeteorologie als Teilgebiet der
Biometeorologie anzusehen , ist in diesem
Zusammenhang ein terminologisch inte¬
ressanter Gesichtspunkt , der sich aber wohl
noch nicht überall durchgesetzt hat . Her¬
vorzuheben sind auch die vielfältigen
Verknüpfungen zu geowissenschaftlichen
Anwendungsgebieten . Wer allerdings bei
der Darstellung der Lösungsmethoden ein
Hinausgehen über knappe Andeutungen
der Zusammenhänge oder gar handbuch¬
reife Anleitungen zum Handeln (sprich:
„Kochrezepte ” für die Gutachtenerstel¬
lung ) erwartet , der verkennt Zielsetzung
und Möglichkeit einer Einführung in einen
wissenschaftlichen Themenkreis . Ohne
Generalisierung , d. h . ohne weitgehenden
Verzicht auf die Darstellung mathemati¬
scher und physikalischer Details sowie
Gleichungen ist ein derartiges Vorhaben
nicht zu realisieren . Wer tiefer in die Tätig¬
keitsfelder der Angewandten Meteorologie
eindringen will, findet in dem nach Anwen¬
dungsbereichen unterteilten Literaturver¬
zeichnis eine willkommene Orientierungs¬
hilfe.

Die inhaltliche Diktion des Buches kann als
Brückenschlag von der Theorie zur Praxis
angesehen werden ; dies setzt auch einen
Rahmen für den Adressatenkreis : Neben
den Meteorologen selbst bildet die Einfüh¬
rung in erster Linie für Fachwisserischafitler
aus meteorologischen Nachbardisziplinen
(Geophysik , Geographie , Luftchemie etc .) ,
aber auch für Fachleute in der Regional -,
Stadt -, Landes - und Umweltplanung , Was¬

serwirtschaft , im Bau-, Gesundheits -, Ver¬
kehrswesen sowie in Industrie und Technik
eine wertvolle Informationsquelle . Das
Buch wendet sich somit an jeden , der
beruflich mit der Anwendung meteorologi¬
scher Kenntnisse zu tun hat und hierfür
nach Lösungsmöglichkeiten sucht . Studen¬
ten im Hauptfach Meteorologie und ande¬
ren Geowissenschaften dürften am mei¬
sten von der Veröffentlichung profitieren.

H .-G . Matthäus

Seasonal Snowpacks . Processes of Compo-
sitional Change . Proc . of the NATO
Advanced Research Workshop on Pro¬
cesses of Chemical Change in Snowpacks
held in Maratea , Italy , July 23 -27, 1990.
Hrsg . : T . D . DAVIES et al., 484 S . NATO
ASl Series G , Ecological Sciences , Vol.
28 . Springer -Verlag , Berlin u . Heidelberg
1991 , ISBN 3-540-51760-X, DM 288,— .

Den inhaltlichen Schwerpunkt des Advan¬
ced Research Workshop (ARW) in Mara-
tea/Italien büden Beiträge , die die Entwick¬
lung der chemischen Zusammensetzung
der Schneedecke behandeln.
Die Tagung ist als die Fortsetzung eines im
Jahre 1987 begonnenen interdisziplinären
Meinungsaustausches aufzufassen . Damals
hatten Vertreter verschiedener Richtungen
der Schneedeckenforschung Ergebnisse
dargestellt und Erfahrungen ausgetauscht.
Dabei wurde einerseits zwar übereinstim¬
mend die Bedeutung der Schneedecke für
die chemische Dynamik von Ökosystemen
in gemäßigten , alpinen und polaren Regio¬
nen heryorgehoben , andererseits aber
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mußten wesentliche Wissenslücken einge¬
standen werden , eingeschlossen die Män¬
gel in der interdisziplinären Zusammen¬
arbeit Es war daher eine folgerichtige
Empfehlung , die fachliche Kooperation zu
verstärken , den Meinungsaustausch fortzu¬
setzen und eine Folgeveranstaltung aus¬
zurichten . , Nehgn der Darstellung von
Ergebnissen der experimentellen For¬
schung sollte auf dieser Tagung auch eine
kritische Einschätzung der Forschungs¬
methodik und der Forschungsschwer¬
punkte sowie eine Beurteilung der theore¬
tischen Grundlagen für die weitere Arbeit
vorgenommen werden.
Der vorliegende Tagungsband enthält aus¬
führliche Übersichtsvorträge , in denen das
ganze Aufgabenspektrum behandelt wird.
Sehr ausführliche Literaturnachweise erhö¬
hen den Wert der Arbeiten , die sich inhalt¬
lich von der Untersuchung chemischer Pro¬
zesse bei der Bildung der Schneekristalle in
der Atmosphäre (L . A . BARRIE) über das
Studium von Veränderungen der chemi¬
schen Beschaffenheit der Schneedecke
während der Lagerungszeit , einschließlich
interner Umwandlungsprozesse der chemi¬
schen Bestandteile (s . H . CADLE , J . W.
POMEROY u . a., R. C . BALES) bis zur
Analyse und Interpretation von Ergebnis¬
sen der Firn - und Gletscherüntersuchung
(A . NEFFEL , T . P . DAVIES ) erstrecken.
Insgesamt enthält der ,Band ;21 Arbeiten,
davon 7 ausführliche Diskussionsbeiträge
und einen zusammenfassenden Tagungs¬
bericht.
Die Schneedecke repräsentiert hinsichtlich
der chemischen Zusammensetzung die
über einen längeren Zeitraum integrierte
Belastung der Umgebung , beginnend mit
der Kristallbildung in der Atmosphäre und
endend mit dem Schneedeckenabbau
durch Schmelze . Dabei ist jedoch zu beach¬
ten , daß Veränderungen der chemischen
Zusammensetzung der Schneedecke durch
eine Vielzahl von Faktoren , wie z. B.
Schmelzprozesse , Windumlagerung oder
die Waldbedeckung erfolgen können . Im
einzelnen ist der Einfluß der verschiedenen
Prozesse noch nicht ausreichend unter¬
sucht.

Weiter muß davon ausgegangen werden,
daß die chemische Zusammensetzung der
Schneedecke nicht allein aus der Summe
abgelagerter Partikel resultiert , sondern
eine Reihe interner Umwandlungsprozesse
ebenfalls eine wichtige Rolle spielen.

Als einfaches Beispiel sollen hierfür die
Untersuchungsergebnisse zum Einfluß des
Sahara -Staubes auf die Niederschlags¬
chemie der Hochalpenregionen genannt
werden . Die löslichen Bestandteile der
Staubpartikel können demnach den Säure¬
gehalt der Schneedecke teilweise oder voll¬
ständig neutralisieren (F . MAÜPETIT ) .
Das Problem interner Umwandlungspro¬

zesse spielt auch in den Beiträgen eine
Rolle , die sich paläoklimatologischen As¬
pekten widmen . Aus der Analyse der Luft¬
einschlüsse polaren Eises kann auf die
Zusammensetzung der Atmosphäre , ins¬
besondere auf Änderungen , des C0 2- bzw.
des , CH, -Anteils in der Vergangenheit,
geschlossen werden.
Bei der Interpretation der Meßergebnisse
dürfen jedoch die erwähnten Veränderun¬
gen der chemischen Zusammensetzung
nicht außer acht gelassen werden , weü es
ansonsten zu irreführenden Schlußfolge¬
rungen kommen kann.
Erwähnenswert erscheint ebenfalls eine
Untersuchung (K. SUZUKI) über den Ein¬
fluß urbaner Gebiete (Sapporo/Japan ) auf
die regionale Verteilung der chemischen
Zusammensetzung der Schneedecke . Es
werden Zusammenhänge zwischen der
örtlich unterschiedlichen Belastung der
Atmosphäre , der mittleren Windverteilung
und der durch den Stadteinfluß modifizier¬
ten Verteilung der Schneedecke abgeleitet
und interpretiert.
Die abschließende Einschätzung des er¬
reichten Standes des Problemverständ-
nisseszeigt den für einzelne Bereiche noch
erforderlichen Forschungsbedarf , So ist der
Mechanismus der Aufnahme von gelösten
und festen chemischen Substanzen bei der
Bildung von Schnee wohl für einige ein¬
fache , nicht aber für die Vielzahl von
Kristallformen untersucht worden . Ebenso
werden bei der Ablagerung fester Partikel
auf der Schneedecke die Ergebnisse des
Wärme - und Massentransportes noch zu
wenig beachtet.
Desgleichen bestehen Defizite bei der
Untersuchung photochemischer Reaktio¬
nen , verursacht durch das in die Schnee¬
decke eindringende Sonnenlicht und hin¬
sichtlich der durch die Wasserbewegung in
der Schneedecke bewirkten Massenbewe¬
gungen.
Um das Verständnis der in der Natur ablau¬
fenden Prozesse zu verbessern , werden
Konzequenzen für die Planung und Durch¬
führung künftiger Experimente gefordert
(Festlegen von Prioritäten , Berücksichti¬
gung der neuesten Forschungsergebnisse
anderer Fachdisziplinen usw .) .

M . Rachner

FLIRI , F . : Der Schnee in Nord - und Ost¬
tirol 1895 -1991 . Ein Graphik -Atlas in 2 Bän¬
den . Mit 5944 Graphiken und 163 Tabellen.
Innsbruck : Universitätsverlag Wagner,
1992 , zus . 1124 S, ISBN 3-7030 -0244 -1,
DM 170,- .
Der Graphik -Atlas über die Schneeverhält¬
nisse Nord - und Osttirols ist ein beredtes
Beispiel dafür , welche Fülle an Informatio¬
nen aus Klimadaten geschöpft werden

kann . Die Art und Weise der Aufbereitung
und Darstellung des Materials im vorlie¬
genden Werk läßt dabei dem Nutzer noch
weitere Möglichkeiten einer anwendungs¬
spezifischen vertieften räumlich -zeitlichen
Interpretation offen . Dem Autor ist bei der
Präsentation der Daten nach Auffassung
des Unterzeichners ein guter Kompromiß
zwischen Informationsverdichtung (An¬
schaulichkeit ) einerseits und Mitteilung
von Detailinformation andererseits gelun¬
gen . Insgesamt sind die Daten von 80
Orten , vor allem solchen mit langen Meß¬
reihen , bearbeitet worden - Allein 14 davon
weisen mehr als 90 Beobachtungsjahre auf.
Der Atlas gliedert sich inhaltlich in zwei
Teile . Teil I (Allgemeines und Auswer¬
tung ) enthält die Register sowie in 9 Kapi¬
teln Erläuterungen u .a . zum Meßnetz , zu
den durchschnittlichen und extremen
Sehneeverhältnissen und zu langjährigen
Veränderungen . Für die Darstellung der
durchschnittlichen Schneeverhältnisse
vom Herbst bis zum Frühjahr winde eine
aussagekräftige Form durch die Kombina¬
tion graphischer und tabellarischer Infor¬
mationen gefunden . Ergänzt werden die
Darstellungen durch Angaben über Beob¬
achtungslücken und Stationsverlegungen.
Ein weiterer Abschnitt ist dem Vorkom¬
men von Schnee in den Sommermonaten
gewidmet . Auf vielfältige wirtschaftliche
Auswirkungen wird hingewiesen , desglei¬
chen auf die Bedeutung für den Gletscher¬
haushalt.

Von besonderem praktischem Interesse
sind auch die Angaben über extreme inter¬
diurne Zunahmen der Schneehöhe , weil
sie geeignet sind , Risikoeinschätzungen
vornehmen zu können . Wegen unter¬
schiedlicher Länge der Beobachtungsrei¬
hen sind einige Ergebnisse (insbesondere
die absoluten Maxima ) allerdings nur ein¬
geschränkt vergleichbar . Schließlich wer¬
den die Änderungen der Schneeverhält¬
nisse im Zeitraum 1895 bis 1991 untersucht,
besonders auch im Hinblick auf den Ein¬
fluß möglicher Klimaänderungen . Zwar
werden Hinweise gefunden , daß die Winter
zuletzt müder , schneeärmer und kürzer
geworden sind , jedoch wird zugleich darauf
verwiesen , daß es ähnliche Situationen
auch in früheren Jahrzehnten bereits gege¬
ben hat.

Dennoch bleibt hinzuzufügen , daß Verän¬
derungen im Schrieedeckenregime beson¬
dere Aufmerksamkeit verdienen , weü die
Schneedecke das Ergebnis komplexer
Wechselwirkungsprozesse von Nieder¬
schlags-, Temperatur - und Strahlungsre¬
gime ist . Veränderungen der Sphneedek-
kencharakteristik können somit zugleich
Änderungen des : Klimaregimes oder ein¬
zelner Regimefaktoren ausdrücken.
Der weitaus größere Teü II des Werkes ist
der Wiedergabe der Schneedeckenentwick-
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lung an den 80 Stationen in den einzelnen
Jahren gewidmet Dabei wird die indivi¬
duelle Charakteristik eines jeden Winters
deutlich . Die Anordnung der graphischen
Darstellungen ermöglicht zudem regionale
Vergleiche . Die sehr anschauliche Aufbe¬
reitung und Verdichtung des Grundmateri¬
als läßt den Atlas zu einem wertvollen
Informationsspeicher werden.

Am Schluß bleibt allerdings die Frage
offen , warum keine Hinweise zum Wasser-
äquivalent der Schneedecke gegeben wer¬
den . Weil Schneedichte - und Wasseräqui¬
valentbestimmungen im allgemeinen nur
an ausgewählten Stationen durchgeführt
werden und regelmäßige Erhebungen erst
in den letzten Jahrzehnten erfolgen , kann
vermutet werden , daß auch im vorliegen¬
den Falle nur begrenztes Material vofliegt.

Es ist unbestritten , daß die mitgeteilten
Auswertungen und Darstellungen für alle
vom Autor genannten Zwecke mit großem
Gewinn genutzt werden können , jedoch sei
darauf hingewiesen , daß die Quantifizie¬
rung der Schneedaten für energie - und
wasserwirtschaftliche Zwecke, aber auch
für Lastannahmen im Bauwesen unerläß¬
lich ist Diese kann jedoch nur aus der
Kenntnis des in der Schneedecke gebunde¬
nen Wasseräquivalents erfolgen . Schnee¬
höhendaten können lediglich sehr einge¬
schränkt dafür herangezogen werden , weil
zwischen Schneehöhe und Wasseräquiva¬
lent (bzw . „Schneelast “) keine eindeutigen
Beziehungen bestehen (ständige Dichteän¬
derungen u . a. in Abhängigkeit von der
Lagerungsdauer ) . Diese Anmerkungen sol¬
len den mehrfach betonten ausgezeichne¬
ten Gesamteindruck des Werkes nicht
schmälern . Vielleicht aber können sie dazu
anregen , vorhandene Daten so aufzuberei¬
ten , daß sie als Orientierungshilfe genutzt
werden können . M Rachner
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Redaktionelle Hinweise für Autoren

1 Allgemeines

Promet dient der Fortbildung von Mete¬
orologen und Wetterberatem . Die Beiträge
zum Thema des Heftes sollen den neue¬
sten Stand des zu behandelnden Spezialge¬
bietes auf wissenschaftlicher Basis in einer
verständlichen und anschaulichen Weise
darstellen.

2 Äußere Form des Manuskriptes

2.1 Text

Einseitig auf durchnumerierten DIN -A4-
Blättem (links 4 cm , oben 2 cm als freier
Rand ) , Maschinenschrift , 1 Vizeilig, ca. 60
Anschläge/Zeile und 30 Zeilen/Seite.

2.2 Gliederung

Numerierung der Haupt - und Unterab¬
schnitte nach dem Dezimalsytem (1,1 . 1,1 .2
. . ., 2,2 .1,2 .2 . usw .).

23 Abbildungen, graphische Darstellungen

Kontrastscharfe und reproduktionsfähige

Vorlagen (Fotos mit Hochglanz , Strich¬
zeichnungen mit schwarzer Tusche und
klarer Beschriftung ) . Legenden zu den
Abbildungen auf besonderem Blatt beifü¬
gen.

2 .4 Formeln, Gleichungen

Auf das Notwendige beschränken , deutlich
lesbar mit fortlaufender Numerierung in
runden Klammem am rechten Textrand.

23 Tabellen

Nur im notwendigen Umfang , klar und
übersichtlich , ggf. auch als Abbildungen.

2.6 Literaturzitate

Literaturhinweise im Text: ... MÜLLER
(1980) .. . oder ... (MÜLLER 1980) ...

Literaturverzeichnis:
- Autoren in alphabetischer Reihenfolge.

Herausgeber werden durch den Zusatz:
„Hrsg -” gekennzeichnet.

- Zeitschriftenaufsatz:
KURZ , M . : Zum Einfluß diabatischer
Prozesse auf die Frontogenese in Boden¬
nähe . Meteorol . Rdsch . 35 (1982) Nr . 1,
S . 21-30.

- Buch:
SCHÖNWIESE , C.-D . : Klimaschwan¬
kungen . Berlin : Springer -Verlag 1980.

3 Korrekturen

Autoren , die das Thema des Heftes behan¬
deln , erhalten Fahnenabzüge ihres Beitra¬
ges zur Korrektur . Die Umbruchkorrektu¬
ren werden von der Hauptschriftleitung
durchgeführt.

4 Belegexemplare , Fortdrucke

Autoren des Hauptthemas erhalten je 5
Belegexemplare des betreffenden Heftes,
Autoren von Kurzmitteilungen (3spaltige
Texte) je 1 Heft . Zusätzliche Exemplare
können gegen Erstattung der Fortdruckko¬
sten bei der Rücksendung der Korrekturen
bestellt werden.

Mannskriptsendungen werden erbeten an:
Deutscher Wetterdienst
Hauptschriftleitung Promet
Frankfurter Str . 135
6050 Offenbach a . M.
Tel . : 0 69 / 80 62 22 72 / Telefax 0 69 / 80 62 24 84
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