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1. Einleitung

Die Atmosphére der Erde ist ein komplexes System aus einer Vielzahl veanGad darin suspen-
dierten festen und flissigen Partikeln. Mit der fortschreitenden Indlisierung hat der Mensch zu-

nehmend durch Emissionen in dieses sensitive System eingegriffen eiftchgute noch ein. Im Laufe

der Zeit wurde man sich zunehmend der resultierenden Probleme bewdsdie Beeinflussung der
Atmosphére durch den Menschen rickte in das 6ffentliche, wissdtlgdie@aber auch wirtschaftliche

und politische Interesse. Die bekanntesten Beispiele flur die unmittelbairgflBesung der Atmosphéare

durch anthropogene Emissionen sind der photochemische Smog in Kalifodriesaure Regen infolge
von Schwefelemissionen und das durch die Emission von FCKW'’s entsta@mnloch. Neben diesen
direkt spirbaren Auswirkungen der veranderten chemischen Zusaseimang der Atmosphére treten
durch die anthropogenen Emissionen jedoch auch Sensitivitdten im Vertlek&Systems selbst auf. Die
Quantifizierung des anthropogenen Einflusses auf das Klima der Efderiséi ein wissenschaftlicher
Schwerpunkt (IPCC, 2007). Neben solch langfristigen Anderurfgelen Baumer und Vogel (2007)

Hinweise auf eine unmittelbare Beeinflussung der Wochengange vetsnkiemeteorologischer Va-
riablen, wie zum Beispiel Temperatur und Niederschlag, infolge des ®¥astlus der anthropogenen
Emissionen.

Die suspendierten flussigen und festen Partikel in der Atmosphéare nvalsléderosol bezeichnet.
Durch die anthropogenen Emissionen werden die chemische Zusammagsstzudie raumliche Ver-
teilung des Aerosols massiv beeinflusst. Die Quantifizierung der Ausmgekudes Aerosols auf Klima
und Wettergeschehen von der globalen bis zur lokalen Skala sind Gageder aktuellen Forschung.

Aerosol bezeichnet im strengen Sinne ein Tragerfluid mit darin suggrégr Partikeln. Mit dem Be-
griff Aerosol werden jedoch zumeist die suspendierten Partikel bezeicDas atmosphérische Aerosol
ist hinsichtlich seiner physikalischen und chemischen Eigenschaften rdumliczeitlich sehr variabel.
Die Anzahldichten der Partikel kénnen Werte von wenigen zehn bis nesteiesend pron? erreichen.

Hinsichtlich seiner Entstehung lassen sich die atmosphérischen Aera@lidamprimare und sekun-
dare Partikel unterteilen. Primare Partikel werden direkt in die Umgehunittjexrt. Ein Beispiel hierfur
ist Rul® aus Kraftfahrzeugemissionen aber auch Partikel natirlichsgrisgs, wie zum Beispiel Mi-
neralstaub und Seesalz. Sekundare Partikel entstehen durch Nukkeagider Gasphase. Sie bestehen
zu grofRen Teilen aus Sulfat, Ammonium und Nitrat, konnen aber eine Viedmainganischer und orga-
nischer Substanzen enthalten. Aufgrund der unterschiedlichen Emtgirozesse unterscheidet sich,
neben der chemischen Zusammensetzung, die Grof3e der Partikel gehiwsige (1952) teilt die Par-
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tikel nach ihrem Radius in Aitkenpartikel (< D um), grofRe Partikel (L — 1 um) und Riesenpartikel
1 umein.

Die Aerosolpartikel werden durch eine Vielzahl von Prozessen, wieBeispiel Kondensation, Eva-
poration und Koagulation, in ihren chemischen und physikalischen Eigafieo modifiziert. Die tro-
ckene Deposition an der Erdoberflache und die Sedimentation, in Fol@xheerkraft der Erde, sind
wichtige Verlustprozesse. Im Gréf3enbereich zwischghuhd 25 um sind die trockene Deposition
und die Sedimentation nicht effektiv. Hierdurch verlangert sich die Athfdtszeit dieser Partikel in der
Atmosphére und es kommt zu einer Akkumulation von Aerosolmasse in diesegitBeNach Whitby
(1978) wird der Bereich von Partikeln mit Radien zwischeh-81 umauch als Akkumulationsbereich
bezeichnet. Der dominierende Verlustprozess im Akkumulationsbereidie ishsse Deposition, welche
das Auswaschen von Aerosol unter Mitwirkung von Wolken und Niadidag bezeichnet. Die Wech-
selwirkung des Aerosols mit Wolkenprozessen stellt somit eine wichtigkeSéndas tropospharische
Aerosol dar.

Als Teil des Systems Atmosphare hat das Aerosol einen Einfluss auf atmaM atmosphéarischer
Prozesse. Durch die Extinktion von Strahlung an den Aerosolpartikethdais Strahlungsfeld in der At-
mosphare modifiziert. Dies hat Einfluss auf die Temperaturverteilung dersiimioe, die photolytische
Umwandlung von Spurenstoffen und die sich daraus ergebenderkétijpglingen. Im Bereich der Kli-
maforschung wird die unmittelbare Modifikation des Strahlungshaushalt&rderdurch Extinktion an
Aerosolpartikeln als ,direkter Aerosoleffekt* bezeichnet. Zurzeit wicth einer globalen Modifikation
der Nettostrahlung am Oberrand der Tropospharev@5+ 0.4 Wm~2 infolge des direkten Aerosolef-
fekts ausgegangen (IPCC, 2007).

Neben dem direkten Aerosoleffekt werden Modifikationen der optisé&higenschaften und der rAum-
lichen und zeitlichen Verteilung der Bewdlkung durch Aerosolpartikeldiecdaraus resultierende Mo-
difikation des Strahlungshaushalts in der Klimaforschung als indirektersagffekt bezeichnet (Loh-
mann und Feichter, 2005). Bei der Quantifizierung dieses Effekts dliodlienoch sehr grofl3e Unsicher-
heiten vorhanden (IPCC, 2007). Dies ist auf die aufRert komplexe ungdum Teil verstandene Wech-
selwirkung zwischen Aerosolpartikeln und Wolken zurickzufliihzerdem handelt es sich um raumlich
und zeitlich sehr begrenzte und variable Prozesse, welche mit Klimamodatenerplizit aufgeldst
werden kdnnen.

Aerosolpartikel dienen in der Atmosphére als Kondensationskernésfiildung von Wolkentropfen
und bestimmen somit die Anzahl von Tropfen bei der Entstehung einer Widkech kdnnen nicht al-
le Aerosolpartikel zur Grof3e eines Wolkentropfens, mit typischen Daesisern von mehreren 10n,
anwachsen. Kann ein Aerosolpartikel aufgrund seiner Eigenschaffté der in der Atmosphére auf-
tretenden Ubersattigung als Wolkenkondensationskern dienen, witsl aktiaiert, und der zugehérige
Prozess als Aktivierung des Partikels, bezeichnet. Bei einem fixesiglimsssergehalt einer Wolke wird
der mittlere Radius der Wolkentropfen durch die Anzahl der verflgbidomdensationskerne bestimmit.
Hierdurch werden die optischen Eigenschaften einer Wolke modifizierseDigffekt wird als erster



indirekter Effekt, als Wolkenalbedo-Effekt oder auch als ,Twomefelf (Twomey, 1959) bezeichnet.
Der Einfluss dieses Effekts ist bei der Entstehung von Streifen mit e&sh8tbedo in diinnen, marinen
Stratuswolken entlang von Schiffsrouten unmittelbar nachweisbar (Eeetk 1998).

Durch den Einfluss auf die GréRenverteilung der Wolkentropfen modiizidie Aerosolpartikel auch
die mikrophysikalischen Vorgéange in einer Wolke. Insbesondere die ®Bildon Regentropfen durch
die Koagulation von Wolkentropfen ist stark von der GroRenverteilumgdmkentropfen abhangig.
Da die unterschiedlich gro3en Tropfen in einer Wolke verschiedeneeBahgvindigkeiten besitzen,
kénnen die groR3eren und schnelleren Tropfen die kleineren TriygfemFallen einfangen und als Folge
dessen zur Grol3e eines Regentropfens anwachsen. Die Effizises teozesses hangt stark von der
Grol3e der beteiligten Tropfen ab. Im Allgemeinen ist die Koagulation der &dtd&pfen fir groRe
Tropfen effektiver als fur kleine Tropfen (Rogers und Yau, 198@)kleiner und leichter die Tropfen
sind, desto kleiner ist ihr Querschnitt und somit das Volumen durch daallsie tind desto eher werden
sie im Stromungsfeld, welches die Tropfen umgibt, um die gréReren TrayErimgefihrt. Zusatzlich
spielt die Form der GroRRenverteilung der Tropfen eine grof3e Rolleelteidie GrolRenverteilung desto
unterschiedlicher sind die Fallgeschwindigkeiten der Tropfen und dastckemmt es zur Koagulation
der Tropfen.

Sind viele Kondensationskerne vorhanden, entstehen mehr und alsleskgn kleinere Wolkentrop-
fen, im Vergleich zu einem Fall in dem wenige Kondensationskerne mderasind. Dies kann zu einer
Verzogerung der Niederschlagsbildung bis hin zur UnterdriickuadNéederschlags fuhren (Rosenfeld,
2000; Givati und Rosenfeld, 2004), da kleinere Tropfen eine léangeit bendtigen um durch Koagu-
lation zur GroRRe eines Regentropfens anzuwachen (Squires, ¥58jolge dessen andert sich der
Flissigwassergehalt und die Lebensdauer der Wolken kann venl&regden (Albrecht, 1989). Dies hat
wiederum Auswirkungen auf den Strahlungshaushalt der Atmospmérevird als zweiter indirekter
Aerosoleffekt, als ,Wolkenlebensdauereffekt* oder auch als ,AdhteEffekt” bezeichnet.

Der erste und zweite indirekte Effekt beziehen sich nur auf Wechselngen mit sogenannten war-
men Wolken, welche kein Eis enthalten. In Mischwolken, welche aus Fluasggw und Eis bestehen,
oder in reinen Eiswolken treten zusatzliche Wechselwirkungen mit Agraxikeln auf. Manche Ae-
rosolpartikel, wie z.B. Mineralstaub, dienen als Nukleationskern fur Bigpeaund modifizieren somit
die mikrophysikalischen Prozesse in einer Wolke (Lohmann und Feiclti@s) 2Partikel, welche als
Nukleationskern fir Wolkentropfen und fur Eispartikel dienen konméa zum Beispiel Mischpartikel
aus Seesalz und Mineralstaub, kdnnen nach Levin et al. (2005) zscmitdlichen Auswirkungen auf
die Eigenschaften einer Wolke und auf die Niederschlagsbildung fiihmebesondere in konvektiven
Wolken sind die Wechselwirkungen mit dem Aerosol sehr komplex. S$eifet Beheng (2006b) zeigten
fur verschiedene konvektive Wolkensysteme, dass sich fur einéhknigdder Anzahl von Wolkenkon-
densationskernen jeweils unterschiedliche Riickkopplungen auf deerbahlag ergeben konnen.

Das atmospharische Aerosol wird jedoch selbst stark von der Bewdtkodiziert. Neben der Bil-
dung von Wolkentropfen durch Kondensation auf Aerosolpartikelndemd Auswaschen infolge von
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Niederschlag, modifiziert die Koagulation von Aerosolpartikeln mit Wolkepfern die Aerosolvertei-
lung. Innerhalb einer Wolke werden die in den Tropfen enthaltenen Bhditikch Koagulation der Trop-
fen vermischt und bilden als Folge dessen bei einer anschlieBendpor&tian der Tropfen grol3ere
Partikel mit veranderter Zusammensetzung (Flossmann et al., 1985)r@a@sBierung von Aerosolpar-
tikeln innerhalb einer Wolke spielen auch chemische Prozesse eine wiclalige ®ase dissoziieren in
den Wolkentropfen und reagieren mit den eingeschlossenen Aerd#ama wodurch bei der Evapo-
ration der Tropfen Partikel mit veranderter Gro3e und chemischenziugasetzung freigesetzt werden
(Seinfeld und Pandis, 2006).

In der Nahe von Wolken wurden hohe Anzahlen von Partikeln beoktg@deke und Hobbs, 1990).
Dies ist unter Umstanden auf eine vermehrte Nukleation von Aerosolpar@keliider Gasphase zu-
rickzufuhren, da aufgrund der hohen relativen Feuchte undldéhten Photodissoziation (Madronich,
1987) in der Nahe von Wolken ideale Bedingungen zur Nukleation vow&eltsauretropfchen herr-
schen (Hobbs, 1993).

Eine Wolke ist zudem ein System, das mit starken dynamischen Struktuteumden ist. Das Ae-
rosol wird hierdurch insbesondere in der Vertikalen stark umverteiltsilasn (1998) zeigte, dass bei
einer mittelgrofRen, konvektiven Wolke 70% des Aerosols aus der Gxigichs in die freie Tropospha-
re transportiert werden konnen. Oberhalb der Wolke kann es dale@ner Akkumulation von Partikeln
kommen, was neben der Nukleation ein weiterer Grund fir eine erhéhtsdlanzahldichte in der Nahe
von Wolken darstellt.

Wolken und Aerosol bilden ein komplexes, gekoppeltes System. Die Wadtasng zwischen Ae-
rosol und Wolken ist zudem ein multiskaliges Problem. Zur Untersuchursgrd@echselwirkungen
missen, beginnend vom Verhalten einzelner Partikel und Tropfenniikeophysikalische Prozesse bis
zur Verteilung des Aerosols und der Wolken auf der Makroskala, eielzahl von Einflussfaktoren be-
ricksichtigt werden. Ein wichtiges Werkzeug zur Untersuchung dehgéwirkung zwischen Aerosol
und Wolken sind numerische Modelle.

In der Klimamodellierung liegt der Schwerpunkt auf der Abschatzund=tgiisses des Aerosols auf
den globalen, jahrlich gemittelten Strahlungshaushalt. Hierflr misseruadfges hohen Rechenauf-
wands zeitlich und raumlich grobe Auflésungen in den Modellen verwemeleten. Die hohe Variabili-
tat des atmosphérischen Aerosols und der Bewdlkung, sowie deramighe und mikrophysikalischen
Strukturen, kénnen somit nicht explizit erfasst werden. Dies erstteiree Abschatzung des indirekten
Aerosoleffekts in globalen Modellen (Penner et al., 2006) und fihgraBen Unsicherheiten (IPCC,
2007) in der Quantifizierung des Effekts. Zur Berlicksichtigung des#as wurde in ersten Studien die
Masse von Sulfat repréasentativ fur das gesamte Aerosol verw@mether und Lohmann, 1995; Jones
etal., 1994). In modernen globalen Modellen wird zunehmend auch dighhder Partikel und mehrere
Partikelklassen berlicksichtigt (Penner et al., 2006; Lohmann undteei2B05). Die Wolkentropfenan-
zahl wird zum Teil empirisch anhand der Aerosolmasse abgeleitet (Boucid Lohmann, 1995; Jones



et al., 1994) oder, unter Verwendung von physikalisch basiertemre#ariaierungen der Aerosolaktivie-
rung, als prognostische GrofR3e berechnet (Ghan und Abdul-Ral2@K).

Im Gegensatz zu den globalen Modellen werden hochaufgeldste, naheeNodelle zur Simula-
tion der Wechselwirkung von Aerosol mit einzelnen Wolken oder Wolkstesnen verwendet. Der
Schwerpunkt liegt hier auf der Gewinnung neuer Erkenntnisse Ubdvedeiligten dynamischen, mi-
krophysikalischen und thermodynamischen Prozesse. Hierbei weftdemeidimensionale (z.B. Khain
et al. (2004)) oder axensymmetrische (z.B. Zhigiang et al. (2006)) Siimodan verwendet. Mit auf-
wandigen dreidimensionalen Modellen kénnen die Strukturen innerhalb \&lol&e im Detail erfasst
werden (Noppel et al., 2008). Aufgrund der erforderlichen hatdemlichen Auflésung ist die GroRRe
der Simulationsgebiete jedoch eingeschrankt. Da es sich oft um idealisiadieiSoder sehr kleine
Simulationsgebiete mit Schwerpunkt auf den Prozessen innerhalb dee Watidelt, wird die Anzahl
der Wolkenkondensationskerne als konstante EingabegrofRe vbegedgnige Modelle sind auch auf
die Modifikation des Aerosols innerhalb einer Wolke ausgelegt, missenhjexdah auf vorgegebene
Verteilungen zurlickgreifen (Flossmann, 1998). In Folge der hohdldgung und der verwendeten de-
taillierten Behandlung der Mikrophysik kann die mikrophysikalische Strukiner Wolke detailliert
beschrieben werden und wichtige Einflussgréen, wie die Verteilunyatékalgeschwindigkeit und
die Ubersattigung innerhalb einer Wolke, im Gegensatz zu globalen odeskadigen Modellen besser
erfasst werden.

Die globale Modellierung sowie die Modellierung einzelner Wolken habenzvel Verstandnis der
beteiligten Prozesse und der Auswirkungen der Wechselwirkungetchzen Aerosol und Wolken bei-
getragen. Das System Aerosol-Wolken hangt jedoch stark vom Eimflessskaliger Faktoren, wie zum
Beispiel der raumlichen Verteilung des Aerosols und der Wolken, degr@fie und der synoptischen
Situation, ab. Eine Simulation der Wechselwirkung von AerosolpartikeliMolten auf der Mesoskala
ist daher naheliegend. Erste Studien mit Schwerpunkt auf der Prezess des Aerosols wurden von
Ivanova und Leighton (2008) mit einem mesoskaligen Modell durchgeftierbei wurde eine hori-
zontal homogene Verteilung des Aerosols, welche aus Messungeleitdigeurde, verwendet. Khain
et al. (2008) zeigten den Einfluss zweier vorgegebener Aeros@gvelReilungen auf den Niederschlag
unter Verwendung einer detaillierten Behandlung der Wolkenmikroph$skert und Beheng, 2006a).

In Simulationen mit Schwerpunkt auf der regionalen bis kontinentalen Stalladie genaue Erfas-
sung der Variabilitdt des atmosphérischen Aerosols und seiner Eigdtesthine besondere Herausfor-
derung dar, da eine Vielzahl von Faktoren, wie zum Beispiel anthexpgnd natirliche Emissionen,
Wechselwirkungen mit der Gasphase und aerosoldynamische Effakiekisichtigt werden missen. Die
Anzahl und Zusammensetzung der Aerosolpartikel und somit die Anzahtatfligbaren Wolkenkon-
densationskerne kdnnen innerhalb weniger Kilometer und innerhalb erédiignden um mehrere 100 %
variieren (Radke und Hobbs, 1990). Als Folge dessen sind Sensitivitétien Eigenschaften der Wol-
ken und dem Niederschlag, aufgrund der Variabilitat der verfugb®elkenkondensationskerne, zu

erwarten.
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Abb. 1.1.: Darstellung der von COSMO-ART aufgelosten Skiadgeiche und Beispiele flur die physikalischen
Prozesse der jeweiligen Skalen (nach www.dwd.de (2008)).

Das am Institut fir Meteorologie und Klimaforschung der Karlsruhewghsitat und des Forschungs-
zentrums Karlsruhe entwickelte Modellsystem COSMO-ARDBrsortium forSmall scaleModelling -
Aerosols andReactiveTraceGases) ermdglicht eine detaillierte Berechnung der Eigenschaften und der
Verteilung des atmospharischen Aerosols auf einer regionalen bis kaotatieie Skala. In Abbildung 1.1
sind die von COSMO-ART betrachteten Skalen dargestellt. Das Modellsystsiert auf einer vollstan-
digen Kopplung des mesoskaligen Wettervorhersagemodells COSMO utssiten Wetterdiensts mit
dem Aerosolmodul MADEsoot (Riemer, 2002) und einer umfangreictetraBdlung der Gasphasenche-
mie. Mit COSMO-ART kann sowohl die Verteilung und Struktur der Bewolkuals auch die Verteilung
und Eigenschaft des Aerosols gemeinsam in konsistenter Weise untexkBiehtigung von anthropo-
genen Emissionen, orografischen Effekten und sonstigen mesoskalimaegssen simuliert werden.

In der aktuellen Version von COSMO-ART ist bisher keine unmittelbare Walirkung zwischen
Aerosol und Wolken enthalten. Zuriickliegende Studien beschatftigterdaier vornehmlich mit dem
direkten Strahlungseffekt des Aerosols und dessen Auswirkungetaa regionale Klima und Wetter-
geschehen.

Ziel dieser Arbeit ist es, das Aerosol und die Wolken in COSMO-ARTH®ine explizite Berechnung
der Wolkentropfenanzahl zu koppeln und anschlie3end erste SimulaaneEinfluss des Aerosols auf
die Eigenschaften der Wolken und des Niederschlags mit COSMO-ARhzuitihren.

Zu diesem Zweck wird das Modellsystem zunachst um die AktivierungAgeosolpartikel erwei-
tert, um die Berechnung der dreidimensionalen Verteilung der verfagbablkenkondensationskerne
in Abhangigkeit von den anthropogenen und natirlichen Emissionemzigéchen. In einem weiteren
Schritt wird die Wolkentropfenanzahldichte als neue prognostischeeGndiBOSMO-ART eingeflihrt.



Hierbei wird die Aktivierung der Aerosolpartikel explizit bertcksichtigid das bestehende Wolkensche-
ma des COSMO-Modells entsprechend ergénzt, um den Einfluss desofseanif die Autokonversion,
welche die Bildung von Regentropfen durch Koagulation von Wolkengropg&schreibt, beriicksichtigen
zu kbnnen.

Die Erweiterungen des Modellsystems sollen zudem eine Infrastruktdigfimplementierung weite-
rer Wechselwirkungen zwischen Aerosol und Wolken, wie zum BdiggeModifikation der optischen
Eigenschaften der Wolken oder die Prozessierung des Aerosoliaimeron Wolken, schaffen. Die-
se Arbeit ist somit der erste Schritt zu einer vollstandigen Behandlungvdehselwirkung zwischen
Aerosol und Wolken in COSMO-ART.

In dieser Arbeit wird zunéchst die Aktivierung der Aerosolpartiked deren Umsetzung in COSMO-
ART, sowie die Erweiterung des Wolkenschemas erlautert. AnschlieReddanhand verschiedener
Simulationen fur ein Gebiet von 350 km 550 km die Verteilung und Variabilitdt der berechneten
Wolkenkondensationskerne dargestellt und danach deren Einfludedtigenschaften der simulierten
Wolken und auf den Niederschlag gezeigt.






2. Theoretische Beschreibung der Aerosolaktivierung

Wolkentropfen entstehen in der Atmosphare durch Kondensation voeeVdesnpf auf Aerosolparti-
keln. Jedoch sind nicht alle Aerosolpartikel als Wolkenkondensatiomgjazignet. Ob ein Aerosolparti-
kel fir einen bestimmten Zustand der Atmosphére als Wolkenkondensatioggegnet ist, wird durch
die chemische Zusammensetzung und die Gréf3e des Partikels bestimmt. \Whskerkerosolpartikel,
bestehend aus zum Beispiel anorganischen Salzen, bilden bereétatieen FeuchteRH unter 100 %
wassrige Losungstropfchen. Tritt in der Atmosphére eine UbersattigengH/100— 1 auf, zum Bei-
spiel durch adiabatische Abkuhlung in einem aufsteigenden Luftpakiears) dieses Losungstropfchen,
in Abh&ngigkeit der Eigenschaften des gelosten Partikels und der Hioh#bersattigung, von wenigen
100 nm Durchmesser auf die GréRe eines Wolkentropfens von met@rngm im Durchmesser an-
wachsen. Das Aerosolpartikel wird dann als aktiviert bezeichnet.

Das Wachstum eines Tropfchens lasst sich als Funktion der Diffe@malabrsattigung zur Uber-
sattigungseq an der Tropfenoberflache berechnen (siehe z.B. Seinfeld undsHa006)):

dD

— 05— Sq 2.1

gt S~ S [2.1]
D ist der Durchmesser des Losungstropfcheggentspricht der Uberséattigung im thermodynamischen
Gleichgewicht zwischen dem Trépfchen und seiner Umgebung. Ob eiosélpartikel in der Form
eines Losungstropfchens zur GroRRe eines Wolkentropfens ansvakhan, wird somit durckeq unds

bestimmt.

Die Ubersattigung im thermodynamischen Gleichgewsghtst eine Funktion der Eigenschaften des
Aerosolpartikels. Die Uberséattigurggasst sich als Funktion der Abkihlungsrate und der Kondensati-
onsrate in einem Luftpaket bestimmen. Im Folgenden werden die grundiegésleichungen zur Be-
stimmung vonseq unds und somit zur Bestimmung des Wachstums eines geldsten Aerosolpartikels zu
einem Wolkentropfen dargelegt.

2.1. Thermodynamisches Gleichgewicht

Anhand eines abgeschlossenen Systems lassen sich Beziehungas tiierdnodynamische Gleichge-
wicht ableiten.



2. Theoretische Beschreibung der Aerosolaktivierung

Betrachtet man ein System bestehend aus zwei Phasen Wasserdaiep?)imd Wasser (Indew),
so gilt fur reversible Zustandsanderungen nach dem ersten und awizitetsatz der Thermodynamik
fur jede Phase die Gibbs'sche Fundamentalgleichung (Pruppach&lethdl997):

duy = TWdS — pvd\, + pvdny, [2.3]

mit U = innere Energie]T = TemperaturS = Entropie,p = Druck,V = Volumen, u = chemisches
Potential unch = Anzahl der Mole. Setzt man ein abgeschlossenes System vorausy giéifppgtionem

U = Uy + U, =konstantV =V,,+W, =konstant unch = n,,+ n, =konstant. Nach dem zweiten Hauptsatz
gilt fur die Entropie eines abgeschlossenen Systems:

dS=dS, +dS, > 0. [2.4]

Im thermodynamischen Gleichgewicht ist die Entropie eines abgeschémsSgatems maximal. Fir die
Anderung der Entropien der beiden Phasen gilt dann:

dS, +dS, =0. [2.5]

Da ein abgeschlossenes System betrachtet wird, gilt fir die totalenddiffale der Zustandsvariablen
dVy = —dW, dn, = —dn, unddU,, + dU, = 0. Nach Addition von Gleichung 2.2 und 2.3 folgt fur ein
abgeschlossenes System im thermodynamischen Gleichgewicht:

(Tw—Tv)dSy — (Pw — Pv)dVw + (Hw — tiy)dny = 0. [2.6]

Da die Anderungen der Zustandsvariablen unabhangig sind, miiss&ardie in den Klammern ver-
schwinden und es folgt unmittelbar:

Ty = Tw, thermisches Gleichgewicht [2.7]
Pv = Pw, mechanisches Gleichgewicht [2.8]
Uy = Hw. chemisches Gleichgewicht [2.9]

Im thermodynamischen Gleichgewicht zwischen zwei PhasenBjr@ und 1 im gesamten System
konstant. Treten Gradienten i, p oder u auf, setzen Ausgleichsfliisse ein, um das Gleichgewicht
wieder herzustellen.

2.1.1. Gleichgewicht uber einer ebenen Wasseroberflache

Das Gleichgewicht Uber einer ebenen Wasseroberflache wird im Allgemails Sattigungsgleichge-
wicht bezeichnet. Fur eine ebene Wasseroberflach&mitT,, = T und py, = pw = p gilt im thermody-
namischen Gleichgewicht zwischen Wasser und Wasserdampf:

pw(p, T) = (P, T), [2.10]
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2.1. Thermodynamisches Gleichgewicht

und somit gilt auctdu,, = di,. Berechnet man die totalen Differentiale, so l&sst sich eine Gleichung fur
den Druck im Sattigungsgleichgewicht als Funktion der Temperatur ableiten.

Othuy O r Ol Ol
ap dp+ T dT = ap dp+ T dT, [2.11]
Unwdp—s,dT =0, dp—sdT, [2.12]

Uw, Uy Sind Molvolumen und,, s, molenspezifische Entropien. Stellt man die Gleichung um, folgt

dp _ s—su
dT  uy—uy’

[2.13]

Dies ist die Clausius-Clapeyron-Gleichung. Sie beschreibt den Glewtigswasserdampfdruck tber
einer ebenen Wasseroberflache, welcher im Folgenden als Sattigomgfsiducke® bezeichnet wird, als
Funktion der Temperatur. Mit

lwwM
S Sw= [2.14]
Uy > Uy [2.15]
und der idealen Gasgleichung
pyUy = RT, [2.16]

wobeil,, die massenspezifische Verdampfungswarme von Wasser zu Wasskrilgngie Molmasse
von Wasser un® die universelle Gaskonstante sind, lautet die Clausius-Clapeyron-Gihgjch

dine® |y
dT  RyT?

[2.17]

mit Ry = R/M,, der Gaskonstante von Wasser. Nach der IntegrationfyorachT und unter Vernach-
lassigung der Temperaturabhéngigkeit Wgpfolgt fir den Sattigungsdampfdruck:

e’(T) zeO(To)exp<:;"Wv (_é)—_?j)) [2.18]

2.1.2. Gleichgewicht Uber der Oberflache eines reinen Wassertropfens

Betrachtet man nun einen Wassertropfen, muss zusatzlich zur chemistdiehgewichtsbedingung
auch die mechanische Gleichgewichtsbedingung beriicksichtigt wadeder Expansion eines Trop-
fens muss zusatzliche Energie aufgewendet werden, um dessdtaCieeru vergréRern, da hierbei ein
Transport von Molekilen an die Oberflache entgegen den wirkenderdst-Waals-Kraften notig ist.
Ein MaR fur die dabei bendtigte Energie ist die OberflachenspanauBgzieht man die Oberflachen-
schicht des Tropfens mit der Oberfladdels weitere Variable in die Betrachtungen des thermodynami-
schen Gleichgewichts (Gl. 2.6) als zusétzliche Phase (lgilex

dUp = Tod S + 0dQ + Lipodng [2.19]

11



2. Theoretische Beschreibung der Aerosolaktivierung

mit ein, so ergibt sich fiir die mechanische Gleichgewichtsbedingung dieefFfeon Laplace (Pruppa-

cher und Klett, 1997):

e= py— %", [2.20]

Aus dem chemischen (Gl. 2.9) und dem modifizierten mechanischen Gleichgé®l. 2.20) Iasst sich
die sogenannte Kelvingleichung ableiten (Seinfeld und Pandis, 2006):

40M
€eq= €’ eXp(RTpWVIS> _ [2.21]

Der Gleichgewichtsdampfdruck tber einer Tropfenoberflache nimmiidblghit abnehmendem Radius

zu und strebt fD — c gegen unendlich (siehe Abb. 2.1). Dieser Effekt ist als Kelvin-Eftediannt.
Aus ihm folgt, dass eine Entstehung von puren Wassertropfchen intadersphare unméglich ist. Damit
ein entstandenes Tropfchen nicht sofort verdampft, sind sehr hbkeséttigungen nétig. Diese werden
jedoch unter naturlichen Bedingungen in der Atmosphére nicht erreighdnogene Nukleation von
puren Wassertropfen in der Atmosphare kann somit vernachlassigemer

2.1.3. Gleichgewicht tber einer Lésung

In der Atmosphére konnen Wassertropfchen nur durch heteroggiedtion, d.h. der Kondensation von
Wasserdampf auf Aerosolpartikeln, entstehen. Durch Lésung einesdpartikels zu einem Losungs-
tropfchen kanreeq im Vergleich zu einem puren Wassertropfen signifikant erniedrigt ererdlierdurch
ist auch fir relative Feuchten unter 100% ein Gleichgewicht zwischeriedehten Luft und einem
kleinen Losungstropfchen maglich.

Der Wasserdampf kann in der Atmosphére als ideales Gas behandednwEid sein chemisches
Potential gilt somit (Seinfeld und Pandis, 2006):

Hy =ty +RTlne. [2.22]

Hierbei istu; das Standardpotential von Wasserdampf eddssen Partialdruck.
In einer idealen Losung gilt fir das chemische Potential des Wassénge(8eind Pandis, 2006):

Hw = Hpy+ RTINXy, [2.23]

wobei iy, das chemische Potential fir pures Wasser bei identischem Druck umeeTatur undk, der
Molenbruch von Flissigwasser in der Losung ist. Aus der chemischéch@ésvichtsbedingung folgt:

Hv = Hw; [2.24]
Hy +RTIne= g+ RTInxy,.

Der Gleichgewichtsdampfdruck tGber einer ebenen Wasserldsung sigfitsomit zu:

e=e = eXn(“WF;T“V> X, [2.25]

& = QX [2.26]
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2.2. Kohlergleichung

Da fur pures Wasseky = 1) e = €° (Gl. 2.18) gelten muss, folgd = €. Somit gilt:
€ = € Xw- [2.27]

Im chemischen Gleichgewicht ist somit der Wasserdampfpartialdruckd@dvdrosung gleich dem Pro-

dukt aus Wasserdampfpartialdruck tiber purem Wasser und dem IMotdmvon Wasser in der Lésung.

€ ist somit Uber einer Losungy, < 1) im Vergleich zu einer puren Wasseroberflaeherniedrigt. Fur

Xw Qilt:

_ M
My + N’

wobein,, die Anzahl der Mole von Wasser umg die Anzahl der Mole der gelésten Substanz sind. Je

[2.28]

Xw

grol3ems desto niedriger ist SOmé.
Dies ist als Gesetz von Raoult bekannt und ist gultig fir ideale Losukgemicht-ideale Losungen
muss der Molenbruck,, durch die Aktivitata, des Wasser in der Losung ersetzt werden:

€& = €ay. [2.29]

Die Annahme der Idealitat ist im Allgemeinen fir stark verdinnte Losungdiisgig (Seinfeld und
Pandis, 2006) und wird im Folgenden angenommen.

2.2. Kohlergleichung

Das Gleichgewicht zwischen einem Lésungstropfchen und der umdebdeuchten Luft wird mit der
sogenannten Kohlergleichung (Kéhler, 1936) beschrieben. Die kglblehung bestimmt den Gleich-
gewichtswasserdampfdruck tber der Oberflache eines Losunigsieds in Abhéangigkeit der Tropfen-
grofRe und der Eigenschaften des geldsten Aerosolpartikels. Die it#dung folgt aus dem Zusam-
menspiel der Oberflachenkrimmung (,Kelvineffekt*, siehe Gl. 2.21)deslEinflusses des geldsten Ae-
rosolpartikels (,Raoulteffekt”, siehe Gl. 2.27). Mit Hilfe der Kohlerglaicty lassen sich Beziehungen
ableiten, ob ein Aerosolpartikel, aufgrund seiner chemischen Zusamtnemgend GroRRe, als Wolken-
kondensationskern bei einer bestimmten Uberséttigung dienen kann.

Es wird vereinfachend angenommen, dass das geltste Aerosolpanskeinem reinen, vollstandig
wasserloslichen, anorganischen Salz, wie zum Beispiel NatriumchloeidAadmoniumsulfat, besteht.
Das Gleichgewicht fur ein Losungstropfchen folgt aus den Gleichu@g&l und 2.27:

€q_ €eq _ 40My,
& oxe exp<RprD) . [2.30]

Das Wolumen des Ldsungstropfens ist:

1
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2. Theoretische Beschreibung der Aerosolaktivierung

Uw, Us sind hierbei die partiellen Molvolumen von Wasser und des SalzesqHigiehe Gl. 2.28) folgt

somit;
1
S L [2.32]
Xw Ny
NsUw
=14+ -— 2.33
+ 1/6mD3 — ngUs [ ]

Eingesetzt in Gleichung 2.30 ergibt sich:

€eq\ _ 40My NsUw
In ( = ) = Roup " <1+1/6HD3_nSUS>. [2.34]

Gleichung 2.34 stelkeq Uber einem Losungstropfchen als Funktion von TropfendurchmBsdéenge

(ns) und chemischer Zusammensetzuog) fes gelosten Aerosolpartikels dar. Aus ihr lasst sich mit Hilfe
einiger Naherungen die bekannte Form der Kohlergleichung ableitestéilt verdinnte Lésungen ist
das Volumen des geldsten Salzes vernachléassigbar:

1
5 nD? > ngUs. [2.35]

Fur das Molvolumen des Wassers in der Losung gilt ndherungsweise:
M
Uy = —. [2.36]
Pw

Eingesetzt in 2.34, unter Verwendung volr-y) ~ y fur y — 0, folgt:

In{—=) = - : 2.37
: ( & ) RTpuD  711pyD? [2.37]
ns ergibt sich aus den Eigenschaften des geldsten Aerosolpartikels wntekBichtigung der Dissozia-

tion (Seinfeld und Pandis, 2006):
. VsanPs
° 6Ms
Dy ist der trockene Durchmesser des gelosten AerosolpartigeBichte des Salzed/s die Molmas-

. [2.38]

se des Salzes ung, die Molenanzahl der lonen pro Mol Salz nach der kompletten Dissoziagen d
Aerosolpartikels in der Losung. Gleichung 2.38 eingesetzt in 2.37 liefert:

€q\ _ 40My  VsMwpsD]
In ( = ) ~RTpuD  MepaD? [2:39]

€eq/€° entspricht der relativen Feuchte im GleichgewiRlitq/ 100 und somit ergibt sich fiir die Kohler-

gleichung:
A B
: ~ 4oMy ~ vsMypsD}
mit ~ RTpy’ B= Moy [2.41]
Alternativ I&sst sich die Gleichung mit der Uberséttigung im Gleichgeveigiformulieren:
% = RHeq/100= Seq+ 1. [2.42]
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2.2. Kohlergleichung

1‘0 .
Kohlerkurve
05 — "Kelvin"-Effekt
—— "Rault"-Effekt
N
£ 00
S
7]
-0,5 4
-1,0 . T
0.1 1,0 10,0 100,0

Din pm

Abb. 2.1.: Kbhlerkurve mit ,Kelvin-“Effekt und ,Rault-“Eekt.

Wenn INnRH/100~ 1 ist, was bei der Entstehung einer Wolke ndherungsweise angenommegnwe
kann, gilt INRH/100~ RH/100— 1 und somit:

A B

Seq= D D [2.43]

Gleichungen 2.34, 2.37, 2.40 und 2.43 sind verschiedene Formen dér¢lélchung. Der Gleich-
gewichtswasserdampfdruck Gber einem Losungstropfchen wirchdlgo Krimmungseffekt (Kelvin-
Effekt, siehe Gl. 2.21) erhoht und durch den Losungseffekt (Reftdtt, siehe Gl. 2.27) erniedrigt (Abb.
2.1). Bei kleinen Durchmessern dominiert der Losungseffektsggit kleiner 0, bzwRHq ist kleiner
100 %. Im Gegensatz zu einem reinen Wassertropfen kann ein Ladsipfghen auch beRH < 100 %
im Gleichgewicht mit seiner Umgebung sein. Mit zunehmendem Durchmessdra$ungstropfchens
wird die Losung zunehmend verdinnt und der Krimmungseffekt domideegré3er der geloste Aero-
solpartikel ist, desto dominanter ist der Losungseffekt sggavird zunehmend erniedrigt.

Die hier abgeleitete Form der Kohlergleichung 2.43 gilt nur fir den eirfadkall eines vollstandig
wasserloslichen Aerosolpartikels, der aus einem reinen Salz bestehWiEimahl von Einflussfaktoren
kann den Verlauf vorgeq beeinflussen. Im Allgemeinen bestehen Aerosolpartikel nicht aus eimem e
zelnen anorganischen Salz, sondern aus einer Mischung von ieglsican, [6slichen und unldslichen
Komponenten. Die Annahme einer idealen Losung stellt ebenso eine gédieruxig dar. Zusatzlich
kanno und somitsgq durch die Bildung von Filmen an der Oberflache, durch zum Beispiehsgae
Komponenten, modifiziert werden. Eine Zusammenstellung der wichtigstemigsfgktoren findet sich
in Seinfeld und Pandis (2006) und McFiggans et al. (2006).

2.2.1. Aktivierung von Aerosolpartikeln

Aus den in Kapitel 2.2 abgeleiteten Gleichgewichtsbeziehungen ulber eibeumgstropfchen lassen
sich nun Aussagen treffen, ob ein Aerosolpartikel als Wolkenkoradiemskern dienen kann. FUr eine
gegebene Uberséattigusgird das Losungstropfchen in Abhangigkeit vgwachsen oder schrumpfen.
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2. Theoretische Beschreibung der Aerosolaktivierung

Ist s > seq Wird es durch Kondensation von Wasserdampf anwachsen urskfisq wird es aufgrund
von Evaporation schrumpfen (GI. 2.1 und 2.66).

Die in Abbildung 2.2(a) dargestellte Gleichgewichtskurve (,Kéhlerkujvadsitzt einen Maximal-
wert. Der Durchmesser des Lésungstropfchens flr den Maximabvirerals kritischer Durchmesséx;
(Abb. 2.2(a)) bezeichnet. Er lasst sich aus Gleichung 2.43 bestimmen:

dsq A 3B

D= 0o =0 [2.44]
3B 1/2
D= (A) | [2.45]

Setzt man Gleichung 2.45 wieder in Gleichung 2.43 ein, erhalt man die zugelkditische Ubersatti-
gungs; (Abb. 2.2(a)) des Losungstropfchens:
A B

- 2.46

S D D¥ [2.46]
4p3\ /2

— S = (273) . [2.47]

Zunachst wird das Verhalten eines kleinen Losungstropfcheegs:(0) bei ansteigender Ubersattigung
betrachtet. Mit ansteigender Ubersattigung wird Wasserdampf auf dégofichien kondensieren, um das
Gleichgewicht zwischen Tropfchen und Umgebung zu erhalten. Wirddiikritische Uberséattigung
Uberschritteng > <), ist kein Gleichgewicht mehr mit der Umgebung mdglich. Auch fiir ein konstan
tess = konst.> s wird das Trépfchen unendlich lange weiterwachsen. Da sigmit zunehmendem
Durchmesser erniedrigt, wird sein Wachstum noch zusatzlich beschieMmgmt s wieder ab, wird
das Tropfchen, wenn auch zunehmend verlangsamt, immer noch weitaclzsen, bis wiedes = sy
erreicht wird.

Wird s jedoch nicht Uberschritters € ), wird das Tropfchen im Gleichgewicht mit seiner Umge-
bung bleiben und anwachsen. Fir ein konstagtekonst< s; wird es jedoch nicht weiter anwachsen
kénnen. Bei einer Abnahme vawird das Tropfchen im Gleichgewicht mit seiner Umgebung schrump-
fen.

Betrachtet man das Gleichgewickt{= six) fur eine feste Ubersattigursgix > 0 = konstant, lassen
sich Aussagen Uber dessen Stabilitat hinsichtlich kleiner AnderungeDutebmessers treffen. Fir ein
festesstix > 0 existieren zwei GleichgewichtsdurchmesSgeundD, (Abb. 2.2(a)).

Zunachst wird ein Tropfchen mit dem DurchmesBer< D, betrachtet. Wird der Durchmesser die-
ses Tropfchens, z.B. aufgrund der Kollision mit Wassermolekiilen deshfen Luft, minimal erhdht,
erhoht sich auclseq. Seqist nun groBer alstix in der Umgebung. Als Folge dessen wird das Tropfchen
evaporieren, bis wieddd; und somitseq = Srix erreicht ist. Wird der Durchmesser dieses Tropfchens
verringert, verringert sicBeq und Wasserdampf kondensiert auf dem TropfchenDhisvieder erreicht
ist. Das Gleichgewicht fiD < D¢ ist somit stabil.

Betrachtet man nun ein Tropfchen im Gleichgewicht mit seiner UmgebunDfeio ergibt sich fir
ein minimales Wachstum des Tropfchens eine Verringerungypas Tropfchen wird folglich immer
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0,5 , 0,5
. : 04 —— D,=0.05um
S¢T=——lrg - 0,3 - — Dg= 0.1pm
S 5] : ?\; 0,2 1 Dgy= 0.5um
% ] : g o4 -
S0 ! K 004-—-———f-—f— ===
] [ -0,1
_ | 0.2 4
03 - , 0.3 . :
0,1 Dip, D 100,0 0,1 1,0 10,0 100,0
Din pm Din pm

@) (b)

Abb. 2.2.: (a) Kbhlerkurve fur NaCl miby = 0.05um. Erlauterungen im Text; (b) Kohlerkurven fur drei Partikel
aus Natriumchlorid mit verschiedenen trockenen Durchered3y.

weiter beschleunigt anwachsen, =g < six ist. Wird D> minimal erniedrigt, erhoht sickq gegenuiber
Stix und das Tropfchen evaporiert und wird immer weiter schrumpferDbis D1 erreicht wird. Das
Gleichgewicht fuD > D ist somit labil.

Aufgrund der vorangegangenen Uberlegungen wird ein Losumfstrén, dessen Durchmesser den
kritischen Durchmessd@. aufgrund einer Ubersattigung der Umgebisngs liberschreitet, schnell zur
GrofR3e eines Wolkentropfens anwachsen.

D¢ und s eines Losungstropfchens werden durch die Eigenschaften desegel8srosolpartikels
bestimmt. Fuis, folgt unter Verwendung von Gleichung 2.41:

B ( 43N )1/2

2.48
27vspsMyDF [2.48]
4z \*M?
NELaN 249
278D

Hierbei wurdeB' = B/Dg eingefihrt. Mit zunehmendem trockenem Durchmesser des Aerolodtar
Dy verringert sich die kritische Uberséttigusg da mehr geloste Mole in der Lésung vorhanden sind
(siehe GI. 2.27 und Abb. 2.2(b)).

Mit Gleichung 2.49 kanrDy4 als Funktion vons; formuliert werden. Tritt in der Atmosphére eine
Ubersattigung auf, lasst sich der trockene Partikeldurchme&kgs) bestimmen, fiir des = s gilt:

. 4n3puMs \Y°
Dy(s) = <27vspsMWsz> : [2.50]
4n3 \ Y3
- (27B's2> ' 12:51]

Dg(s) entspricht folglich dem minimalen trockenen Partikeldurchmesser, fiiriddnbsungstropfchen
fahig ist, schnell zur GroRe eines Wolkentropfens zu wachsen. Eimsakgartikel mitDyg > Dg(s) und
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2. Theoretische Beschreibung der Aerosolaktivierung

das als Folge desséh. Uberschreitet wird als aktiviert bezeichnet. In Abbildung 2.2(b) sind<dibk-
lerkurven fur drei unterschiedlich grof3e Aerosolpartikel, bestelagisdNatriumchlorid, dargestellt. Far
s=0,1 % istDy = 0,1 um. Fur alle Partikel mitDg > 0,1 um, wie zum Beispiel fir das Partikel
mit Dq = 0,5 um, ist s < s und sie werden aktiviert. Das Partikel niiify = 0,05 um kann somit fur
s=0,1 % nicht zur Gré3e eines Wolkentropfens wachsen.

Ist s und die trockene GroéRenverteilumgDy) der Aerosolpartikel bekannt, so lasst sich fur eine
konstante chemische Zusammensetzung der Partikel die Anzahldichteidierizh PartikelN° durch

Integration vom(Dq) bestimmen:

N°(s) — / n(Dg)dDq, [2.52]
Dg(s)
Alternativ kann Gleichung 2.52 auch als Funktion gifiormuliert werden:
S
N°(s) = /O n(s)ds. [2.53]
n(sc) ergibt sich aus einer Transformation der AerosolgroRenverteil(iDg) in den Raum vors.:

~dN  dNdDg dDy
Die Anzahldichte der aktivierten Aerosolpartiket fiir eine bestimmte Ubersattiguisgentspricht der

[2.54]

Anzahldichte der verfiigbaren Wolkenkondensationskig(s) fur diese Ubersattigung. Die Funkti-
onNcen(s) wird in der englischen Literatur al€CN spectrum* bezeichnet und der Indgxy ist hierbei
an den englischen Begriff ,cloud condensation nuclei* angelehnt.

Ist die maximale Uberséttigurghay bei der Entstehung einer Wolke und die trockene GroRenvertei-
lungn(Dq) der Aerosolpartikel bekannt, lasst sibf) = Dg(Smax), N* = N°(Smax) und somit die Anzahl-
dichte der insgesamt verfligbaren Wolkenkondensationskerne in ol&e Wz~ = Neen(Smax) = N*
bestimmen.

2.3. Berechnung der maximalen Ubersattigung

Zur Bestimmung der Anzahldichte der aktivierten Aerosolpartikel und soeniNg-,, muss die maxi-
male Uberséattigungmay die in einer Wolke erreicht wird, bekannt sein. Hierzu bedient man sésh d
theoretischen Modells eines aufsteigenden Luftpakets.

Die in einem aufsteigenden Luftpaket auftretende Ubersattigtingst eine nichtlineare Funktion der
Zeitt, welche von der Vertikalgeschwindigkeit bzw. der daraus resultierenden adiabatischen Abkulih-
lung, und dem Kondensationswachstum der aktivierten Aerosolpaatifteingts(t) besitzt ein Maxi-
MUM Smax, WelchesN: .y bei der Entstehung einer Wolke und somit die initiale Anzahl der Wolkentrop-
fen bestimmt.

In diesem Kapitel wird eine Gleichung fiir die zeitliche Anderung & in einem aufsteigenden
Luftpaket abgeleitet, welche die Ausgangsbasis fur die meisten Parametrigga der Aktivierung von
Aerosolpartikeln darstellsist definiert als:

=—-1 2.55
s=2 [2.55]
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2.3. Berechnung der maximalen Ubersattigung

Unter Verwendung der Definition des Wasserdampfmischungsverhakniss

_ﬂ_MWe

My Mup’

wobeim, die Masse der trockenen Luft), die Masse des Wasserdampf4, die Molmasse von Luft

[2.56]

vV

und p der Luftdruck ist, ergibt sich:
_ Map
M€

Die Anderung der Ubersattigung ergibt sich aus der Ableitung nacheler Z
ds  Map dix, Ma X dp Mgp , d€&

s X, — 1. [2.57]

dt " Mee dt T Mye Vdt Mye? Y dt’ [2.58]
bzw. umgestellt

ds  Map dX l1dee 1dp

dt  Mye® dt (1+5) <e° dt pdt>' [2.59]

Die Anderung des Luftdruckslasst sich aus dem hydrostatischen Gleichgewicht und der quasistatische
Annahme fiir ein Luftpaket ableiten (siehe z.B. Seinfeld und Pandis {2006

dp  gpMy

wobei angenommen wurde, dass die Temperatur der Umgebung deskietstgéeich der Temperatur
des Luftpakets isg ist die Schwerebeschleunigung der Erde.

Die Anderung des Sattigungsdampfdrueksrgibt sich aus der Clausius-Clapeyron-Formel (Gl. 2.17)
und der Kettenregel:

de® dee dT
9 dT at [2.61]

dt ~ RT?2 dt’
Die Anderung der Temperatur in einem aufsteigenden Luftpaket eigihtisiter Vernachlassigung von
Mischungsprozessen mit der Umgebung, zu (Pruppacher und Kleit):199

ar _ 9, lwdx [2.63]
dt Cp cp dt

cp ist die spezifische Warmekapazitat von Luft. Gl. 2.60 und Gl. 2.62 eindease@l. 2.59 mit Be-
ricksichtigung von Gl. 2.63 undX,/dt = —dX./dt, wobei X; das Massenmischungsverhéltnis von
Flussigwasser ist, ergibt sich die Anderung der Uberséttigung in einéstemenden Luftpaket unter
Vernachlassigung von Mischungseffekten mit der Umgebung:

ds  (lwMwg gMa PMa | 1G5 My ) dX
dt (chT2 rRT )" emy CpRTZ ) dt’ [2.64]
dX
= aw—y-—°, [2.65]

wobei 1+ s 1 angenommen wurde, daim Allgemeinen in Wolken kleiner 0,01 ist. Die zeitliche
Anderung der Ubersattigung wird somit von einer adiabatischen Abkghdufgrund des Aufsteigens
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2. Theoretische Beschreibung der Aerosolaktivierung

(w > 0) erhoht und gleichzeitig durch Kondensation von Wasserdampf zsigWissser X;/dt > 0)
erniedrigt. Mit Gleichung 2.65 kansnax mit ds/dt = 0 berechnet werden. Hierflr wird jedoch die Kon-
densationsratd X;/dt bendtigt, welche selbst eine Funktion der aktivierten Partikel und einktiban
vonsist.
Das Wachstum eines einzelnen Tropfens ist gegeben durch (Seintefamdis, 2006):
dD 4G

GRS [2.66]
_(PRT b (hMa )
G= (eoDVMW+ T ( R 1)) . [2.67]

D, ist die Diffusivitat von Wasserdampf in Luft und, die thermische Leitfahigkeit der Luft. Da die
GroRe der Tropfen in der GroRenordnung der freien Weglange ufémalekile liegt & 0,065 um
fur Standardbedingungen), missenByrundk, eine modifizierte DiffusivitdD, und eine modifizierte
thermische Leitfahigkek}, welche eine Funktion der Tropfengrofie sind, verwendet werdepgBcher
und Klett, 1997). Aus Gleichung 2.66 lasst sitK;/dt mit Hilfe einiger Naherungen bestimmen. Nach
Pruppacher und Klett (1997) folgt hierftr:

9% 2P (26 @2(1) / “n() ( / t s(t’)dt’> e [2.68]

dt Pa Jo Taa(S)
pa ist die Luftdichte undra(s) ist der Zeitpunkt, bei welcher die jeweils betrachteten Aerosolpartikel
aktiviert werdenn(s')ds ist die Anzahldichte der Partikel ms¢ im Intervall [S,s' + ds] und entspricht
somit der Anzahldichte der neu aktivierten Partikel in diesem Intervall.

Mit den Gleichungen 2.52 bis 2.68 ist das Gleichungssystem zur Beneghdar Anzahldichte der
aktivierten Aerosolpartikel und somit der Wolkenkondensationskeotistéindig. Das Gleichungssys-
tem ist jedoch nicht analytisch l6sbar. Zur expliziten Losung mussen iteratiunerische Methoden
angewandt werden.

Anhand von Gleichung 2.66 und 2.68 lassen sich erste Aussagen Ub&ktilierung einer Popu-
lation von Aerosolpartikeln ableiten. Da die Kondensationsrateryq(s') abhangt, issynax und somit
Ny abhéngig von der GrolRenverteilung und der chemischen ZusammengseeauAerosols. Die An-
wesenheit gro3er, hygroskopischer Partikel, welche frihzeitigiaktiverden, flhrt zu einer Erhéhung
der Kondensationsrate und damit zu einer Erniedrigungssar Somit verhindert ihnre Anwesenheit,
dass kleinere Partikel aktiviert werden kdnnen (Ghan et al., 1998).Hdndensationswachstum eines
Tropfchens ist jedoch proportional . GroRe Tropfchen wachsen demnach langsamer als kleine Tropf-
chen. GroRRe Aerosolpartikel haben so unter Umstéanden nicht geritigprde kritischen Durchmesser
zu erreichen und kénnen nicht aktiviert werden (Nenes et al., 2@ weiterer Effekt ist, dass mit der
Zeit die GrolRenverteilung der Tropfchen in Folge des Wachstums immer kahuiiad.

In Abbildung 2.3 ist eine numerische Lésung des Gleichungssystems &iAenosolverteilung dar-
gestellt. In einem aufsteigenden Luftpaket steigt die relative Feuchéehkshinfolge der adiabatischen
Abkiihlung an. Dabei wachsen die Aerosolpartikel langsam an. téigrslie relative Feuchte 100 %
(s> 0), erreichen die ersten grol3en Partikel ihren kritischen Radius urdbwektiviert. Das schnelle
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Abb. 2.3.: Anderung der TropfchengréRem fur eine lognormale Aerosolverteilung bestehend aus Anmimo
umsulfat mit einem mittleren Durchmesser von 140 nm, einezahldichte von 30@m 3 und einer
Standardabweichung von 1,7 und Verlauf der relativen Reucohl fur einen konstanten Aufwind von
0,5 m/s (nach McFiggans et al. (2006)).

Kondensationswachstum der aktivierten Partikel wirkt nun gegen aetigy der Uberséttigung infolge
der adiabatischen Abkihlung. Mit zunehmender Anzahl von aktiviétgatikeln gleichen sich die Ab-
kiihlungsrate und die Kondensationsrate aus und die maximale Ubersattigdmgreicht. Jetzt konnen
keine neuen Partikel mehr aktiviert werden. Durch das fortschret&oddensationswachstum der be-
reits aktivierten Partikel wird nun wieder erniedrigt und die Partikel, welche ihren kritischen Radius bis
jetzt nicht erreicht haben, schrumpfen wieder. Innerhalb der endtstiaWolke existieren nun zwei Klas-
sen von Aerosolpartikeln. Die Partikel der ersten Klasse haben eingkeiren Radiu®y > Dg(Smax)

und sind zur Gro3e von Wolkentropfen angewachsen. Die Partikeidsten Klasse miDg < Dg(Smax)
konnten nicht anwachsen und bleiben als Aerosolpartikel zwischeWdtentropfen in der Wolke ent-
halten.

Fur die Verwendung in dreidimensionalen numerischen Modellen ist eingziexmumerische L6-
sung des betrachteten Gleichungssystems zu aufwandig. Zudem sitbleéeertikale sowie zeitliche
Auflésung notwendig, um die Ubersattigung innerhalb der Wolke zu bagesc In dreidimensionalen
atmospharischen Modellen muss daher auf Parametrisierungen der Aktgyrurtiickgegriffen werden.

2.4. Parametrisierungen

Parametrisierungen fur die Aktivierung von Aerosolpartikeln, bzwdfé@rAnzahl der verfligbaren Wol-
kenkondensationskerne, unterscheiden sich je nach betrachtegestething und verfigbaren Informa-
tionen in den jeweiligen atmosphéarischen Modellen. Hierbei werden uhtedéiche Vereinfachungen
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2. Theoretische Beschreibung der Aerosolaktivierung

der Gleichungen 2.52 bis 2.68 vorgenommen, wobei zum Beispiel auéscigebene Funktionen fur
Ncen(s), uniforme Aerosolverteilungen oder auf empirische Daten zurtckdegnifird.

Twomey (1959) entwickelte eine analytische Losung des in Kap. 2.3 dafigers Gleichungssystems
unter Annahme einer Potenzfunktion fgcn(S):

Neen(s) = C, [2.69]
mit den empirischen Konstantéhundk. Mithilfe geometrisch abgeleiteter Grenzwerte &g ergibt
sich furNgep:

k
10-3w3/2 \ k2
1,63-10-3w3 ) 2.70]

Nécn = CSfhax= Cr2 <I<B(3/2,k/2)
Necp in cm 3, win cm/s,C in cm 3 undk in 1. B ist die Betafunktion una die Vertikalgeschwindig-
keit. C undk ergeben sich aus Annahmen tber das vorhandene Aerosol, @ebbi-cn(1%) gilt. Fur
C undk existieren in der Literatur zahlreiche Werte fur verschiedene Aerossifizierungen. Fur ein
sogenanntes kontinentales Aerosol finden sich zum Beispiel die @eft800 cn1 3 undk = 0.5 (Hegg
und Hobbs, 1992). Der Nachteil der Parametrisierung ist, Nass§(s) aufgrund der Annahme der Po-
tenzfunktion fiir hohe Ubersattigungen nicht begrenzt isthsh(s) nicht direkt aus den Eigenschaften
einer vorhandenen Aerosolverteilung abgeleitet werden kann. Gethal. (1998) entwickelte die Pa-
rametrisierung von Twomey (1959) weiter, um einen realistischeren Vdtladlccn(s), im Speziellen
bei hohen Uberséttigungen, zu erreichen. Gleichung 2.69 wurdéiharégetauscht durch:

Neon(s) =CEF (Bu g 5 +1 - ) 2.71]
wobeiC, k, 1 und 3, empirische Parameter sind, die abhangig von einer gegebenen Aerteshing
bestimmt werden kénnen urfd die hypergeometrische Funktion ist. Die Parametrisierung von Fein-
gold und Heymsfield (1992) greift ebenfalls auf die von Twomey (1958)eschlagene Potenzfunktion
flr Ncen(S) zurtick. Parametrisierungen mit vorgeschriebegign(s) sind vornehmlich konzipiert fur
den Einsatz in Modellen, in denen keine Berechnung einer Aerosolvelgestattfindet. Beispiele sind
Prinzipstudien, welche auf raumlich und zeitlich kleine Skalen beschrémiktosler globale Modelle
ohne Aerosolmodul. Hierbei wird meist nur zwischen verschiedenensa#dassifizierungen, klassi-
scherweise ,maritimes" und ,kontinentales” Aerosol, unterschieden ismdrdpirischen Parameter der
Funktionen fUMccn(s) daran angepasst.

In Modellen, in welchen zeitlich und raumlich gré3ere Skalen betrachtetememuss die Variabilitat
des Aerosols auf diesen Skalen bertcksichtigt werden. Klimamodellerdem zum Beispiel empirisch
abgeleitete Parametrisierungen, welche die Wolkentropfenahiatitekt diagnostisch aus der Masse
oder der Anzahl der Aerosole (Boucher und Lohmann, 1995; Jenak, 1994) bestimmen. Hierbei
handelt es sich jedoch nicht um eine Parametrisierung der Aktivierunggintichen Sinne, da direkt
eine empirische Relation zwischen Aerosol und Wolkentropfenanzgernammen wird. Boucher und
Lohmann (1995) leiteiN; direkt aus der Sulfatmasse, ab:

N = 10%-21+041logmsg, [2.72]
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2.4. Parametrisierungen

Solche rein empirischen Verfahren kdnnen die dynamischen Prozeis$eri\erosolaktivierung jedoch
nicht erfassen. Daher wurden Parametrisierungen der Aerosaaldtig entwickelt, welche die Verti-
kalgeschwindigkeit berticksichtigen. Die Parametrisierung von Lin uritde (1997) bestimmii.y
in Abhangigkeit der Vertikalgeschwindigkeit und der Anzahl der hptiien AerosoleNa:

W 1,27
Neen =01 (NAW—I- 0, 0023:rn451NA> ' [2.73]

Ghan et al. (1993) entwickelte auf Basis der Gleichungen 2.52 bis 2.68adbeeine Parametrisierung
welche die Vertikalgeschwindigkeit berticksichtigt:

Na

Neen = 15 bNa/W’ [2.74]

wobei der Parametdraus einer Aerosolverteilung abgeleitet werden kann.

Eine weitere Moglichkeit zur Parametrisierung der Aktivierung ist die \émung von offline be-
rechneten tabellarischen Datenséatzen oder RegressionsgleichiingenWolkentropfenanzahl, die auf
Ergebnissen von detaillierten, meist eindimensionalen, numerischen Modafimmen. Aus zahlreichen
durchgefuhrten numerischen Simulationen mit einem Luftpaketmodell leitetgal Ged Khain (2006)
eine Parametrisierung der Wolkentropfenanzahl an der Wolkenbad¥eald/olkentropfenanzahl wird
hierbei aus der Vertikalgeschwindigkeit und den Parametern einerdogaten Aerosolverteilung be-
stimmt.

Fur die Berechnung der Aerosolaktivierung in Modellen mit einer detailhieéBehandlung des Aero-
sols, wie zum Beispiel in Chemie-Transport-Modellen bzw. damit gekoppBltalellsystemen, ist eine
Bericksichtigung maoglichst aller jeweils modellierten Aerosoleigenschafsrebenswert. Dies kann
durch eine direkte Berechnung vbiacn(s) aus der GroRenverteilung des Aerosols mit Hilfe der Kohler-
gleichungen (siehe Kap. 2.2) erreicht werden. Parametrisierungéchewauf diesem Vorgehen basieren,
berechnersyax mMit Hilfe unterschiedlicher Annahmen aus Gleichung 2.65 unter BerUcksitigiger
verwendeten numerischen Behandlung der Aerosolgrof3enverteilung.

Die Parametrisierungen von Abdul-Razzak et al. (1998) und NeneSeimfleld (2003) und darauf
aufbauende Erweiterungen (Fountoukis und Nenes, 2005; AbdidaRaind Ghan, 2000, 2002) erm6g-
lichen eine Berechnung vamax und N unter Berlicksichtigung der chemischen Zusammensetzung
und der GroRenverteilung des Aerosols fur verschiedene numeistiendlungen des Aerosols. Im
Gegensatz zu anderen Parametrisierungen ist durch die explizite tidegter jeweiligen Aerosolgro-
Renverteilung eine konsistente Behandlung der Aktivierung der Apasitel innerhalb der Modelle
im Gegensatz zu anderen Parametrisierungen moglich. Nenes und SE0@R) berechnegyax aus
den Gleichungen 2.52 bis 2.68 unter Verwendung des sogenanntargpop-splitting”.smaxwird hier-
bei iterativ durch eine Aufteilung der anwachsenden Lésungstrépfainzwei Klassen bestimmt. Die
Tropfchen der ersten Klasse sind nah an ihrem kritischen Durchmelgséropfchen in der zweiten
Klasse sind es nicht. Aufgrund dieser Annahme ist eine Bestimmungn@ffiir die meisten atmosphéa-
rischen Bedingungen ohne zusatzliche empirische Daten mdglich. Da jethocbmerisches Iterations-
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Abb. 2.4.: (a) Aktivierter Anteil von Ammoniumsulfat-Pal in % fur eine log-normal Verteilung mit einem
mittleren Durchmesser von 20 nm und einer Anzahldichte @hcn 3; (b) Aktivierter Anteil fiir zwei
log-normale Einzelverteilungen von Ammoniumsulfat-Baitin % mit einem mittleren Durchmesser
von 20 nm und 100 nm und einer Anzahldichte von jeweils 200tm

verfahren benétigt wird, ist der rechnerische Aufwand im Vergleichrrderen Parametrisierungen hoch.
Fountoukis und Nenes (2005) modifizierten die Parametrisierung flirdogale Aerosolverteilungen.

Abdul-Razzak et al. (1998) bestimmeapax aus Gleichung 2.52 bis 2.68 basierend auf einer log-
normalen Aerosolverteilung und den Uberlegungen aus Ghan et aB)(@88 Twomey (1959). Hierbei
werden vier dimensionslose Parameter eingefihrt, welche mit Hilfe detaillieai@erischer Simulatio-
nen angepasst wurden. In Abdul-Razzak und Ghan (2000) wigde Barametrisierung um die Bertick-
sichtigung mehrerer Aerosoleinzelverteilung erweitert. Da diese Paraereing eine konsistente und
effiziente Behandlung der Aktivierung basierend auf physikalischieziBien flr log-normale Aerosol-
groRenverteilungen ermoglicht, wird sie in dieser Arbeit verwendet. pitld.1.1 wird die Umsetzung
der Parametrisierung im Detail erlautert. Die Konkurrenz verschiedem@solpartikel beim Konden-
sationswachstum (Ghan et al., 1998) wird in der Parametrisierung tsechitgt. In den Abbildungen
2.4(a) und 2.4(b) ist dieser Konkurrenzeffekt, welcher mit der Parésiegung berechnet wurde, darge-
stellt. Sind nur die kleineren Partikel vorhanden (Abb. 2.4(a)), korsneschon bei kleinen Vertikalge-
schwindigkeiten aktiviert werden. Sind jedoch zusétzlich die groReaeik® vorhanden (Abb. 2.4(b)),
wird die Aktivierung der kleinen Partikel zunachst unterdriicktsgla bei Anwesenheit der grol3en Par-
tikel niedriger ist (siehe Kap. 2.3 und 4.1.1). Sogenannte kinetischkt&ffeelche durch den Einfluss
der begrenzten Wachstumsgeschwindigkeit der Tropfchen entstdberq et al., 2001) und daher die
Aktivierung eines Aerosolpartikels zeitlich limitieren kdnnen, kénnen aufgrder Annahme einer in-
stantanen Aktivierung der Partikel in der Parametrisierung nicht diesiidixsichtigt werden. Durch die
Anpassung der Parametrisierung an die Ergebnisse der durchgefdketaillierten, numerischen Simu-
lationen werden sie jedoch zum Teil implizit mitbertcksichtigt.

Bei allen vorgestellten Parametrisierungen handelt es sich um diagnestisdiahren zur Bestim-
mung der Anzahldichte der Wolkenkondensationskerne, bzw. deriexkéin Aerosolpartikel, bei der
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Entstehung einer Wolke. Wird in einem numerischen Modell die WolkentngpizahldichtéN, als pro-
gnostische Grol3e, unter Berticksichtigung der mikrophysikalischere&se, explizit berechnet, missen
die Parametrisierungen in eine prognostische Form tberfuhrt werden.

Bei der Entstehung einer Wolke kdnnen die Parametrisierungen direBezachnung der Wolken-
tropfenanzahl verwendet werden. Die Nuklationsrate der Wolkefetnapt dann:

SN,nuk% NC*:CN 2.75
= [2.75]

wobeiSV"K die Nukleationsrate undit der verwendete Zeitschritt im jeweiligen Modell ist.

Fur die Nukleation von Wolkentropfen, bzw. fur die Aktivierung der dsslpartikel, innerhalb einer
bestehenden Wolke werden zwei unterschiedliche Ansétze verfolgt.

Der erste Ansatz folgt Lohmann et al. (1999a) und wird vornehmlich in Klindetien verwendet.
Die Nukleationsrate der Wolkentropfen folgt aus der Differenz derahidichte der berechneten Wol-
kenkondensationskerne zur Anzahldichte der schon vorhandeokkeWtopfen:

S é(NéCN —Ne). [2.76]

Der Nachteil dieses Ansatzes ist, dass er in humerischen Modellen, waiel@&6Renverteilung des
Aerosols und den Einfang von Aerosol bei der Aktivierung explizielsnen, nicht anwendbar ist, da
in keiner der vorgestellten Parametrisierungen die vorhanden Wolkéragtbericksichtigt werden
kénnen. Als Folge dessen wirden mit der Zeit zu viele kleine Partikeliaktwerden. Ein Vorteil des
Ansatzes liegt darin, dass er fur alle Wolkenschichten anwendbardsawch innerhalb einer Wolke
Partikel aktiviert werden kénnen.

Der zweite Ansatz wurde von Ghan und Abdul-Razzak (1997) fur siraté Wolken eingeftihrt. Eine
Nukleation von Wolkentropfen findet nur statt, wenn Luft von au3erdalbWolke in eine bestehende
Wolke flieft:

g¥nik— . Ry [2.77]

Fy ist der Fluss vorN:y in die Wolke. Innerhalb der Wolke findet keine Aktivierung statt. Dieser
Ansatz ermdglicht eine konsistente Behandlung der Nukleation der Watidetr und des Einfangs
der Aerosolpartikel bei der Aktivierung und wird daher in dieser Atrberwendet. Die Umsetzung des
Ansatzes ist in Kapitel 4.1.3 im Detail erlautert. Der Nachteil des Ansatzedaiss, keine Aktivierung
innerhalb einer Wolke berechnet werden kann. Welche Bedeutundgktieekung innerhalb einer Wolke
hat und wann sie Uberhaupt stattfindet, ist Gegenstand der aktuellechbng (Seifert (2008) pers.
Komm.).
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3. Das Modellsystem COSMO-ART

Das in dieser Arbeit verwendete Modellsystem COSMO-AR®r{sortium forSmall scaleModelling -
Aerosols andReactiveTraceGases) wurde fur Studien zur Wechselwirkung zwischen Aerosolpértik
und Gasen mit dem Zustand der Erdatmosphare auf einer regionalembiskbalen Skala entwickelt.

Das Modell COSMO wurde zu diesem Zweck um die Behandlung der Gaspind Partikelphase
erweitert. COSMO ist ein nicht-hydrostatisches, mesoskaliges Modell, eelatm deutschen Wetter-
dienst entwickelt wurde und international in der operationellen Wetteeveage und in der Atmosphéa-
renforschung verwendet wird. Eine detaillierte Beschreibung demundgliegenden Gleichungen und
der numerischen Umsetzung findet sich bei Doms und Schattler (2003MOART ist ein voll online
gekoppeltes Modell-System. Die Berechnung der Variablen fiir den Atmdospzustand (z.B. Tempera-
tur, Druck und Feuchte) und die Berechnung der Variablen fur Gessptind Aerosol (z.B. Anzahldich-
ten und Massendichten) erfolgen gleichzeitig gekoppelt wahrend eimedsdion. Die Transport- und
Strahlungsprozesse werden durch die Verwendung identischerisuherMethoden konsistent behan-
delt. Eine detaillierte Darstellung des Transports und der mikrophysikafietezesse des Aerosols in
COSMO-ART findet sich in Riemer (2002), Rinke (2008) und TrondleO@0Durch die vollstandige,
konsistente Kopplung kénnen Wechselwirkungen und Ruckkoppiuagéschen dem Atmosphéren-
zustand, den reaktiven Gasen und den Aerosolpartikeln simuliert mefddgrund seiner modularen
Struktur (siehe Abb. 3.1) ist COSMO-ART zudem flexibel fur verscaredFragestellungen (Baumer
et al., 2008; Lundgren, 2006; Vogel et al., 2006b; Trondle, 200@e? 2008) einsetzbar.

Die Behandlung der Gasphase und der chemischen Umwandlungserarésgt mit dem Modul
RADMKA, welches auf dem Chemiemechanismus RADM2 von Stockwell etl&80@) basiert, unter
Berucksichtigung der wichtigsten tropospharischen Spurengase. éexliung der bendtigten Pho-
tolysefrequenzen erfolgt im Modul PAPA (Bangert, 2006). Sie ist ténidig gekoppelt mit der Strah-
lungsroutine des COSMO-Modells, wodurch der Einfluss aller Faktardh Bewdlkung) konsistent
beriicksichtigt wird. Die Berechnung der Grol3enverteilung und demigthen Zusammensetzung des
Aerosols erfolgt mit dem Modul MADEsoot (Ackermann et al., 1998; Rier2@02). Die Berechnung
der trockenen Deposition des Aerosols erfolgt nach Slinn (1977)AtZlih ist die Berechnung der
optischen Eigenschaften der Aerosolpartikel nach Baumer et al. \20@4das Auswaschen durch Nie-
derschlag nach Rinke (2008) im Modell-System integriert.

Die Berechnung der natirlichen Emissionen von Seesalz (Lundgrés),2dineralstaub (Hoose,
2004; Vogel et al., 2006a) und biogenen gasférmigen Substanzegel(€b al., 1995) erfolgt gekop-
pelt im Modell in Abhangigkeit des Atmospharenzustands. Die anthramrg&missionen stehen als

27



3. Das Modellsystem COSMO-ART
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Abb. 3.1.: Schematische Darstellung des ModellsystemsNDOBRT.

Eingabedaten in zeitlich und raumlich hoher Auflésung zur Verflugungg@r, 2007). Als weitere ex-
terne EingabegroRen werden Anfangs- und Randwerte der metaeobleg Felder bendtigt. Hierbei
besteht die Mdglichkeit COSMO-ART in COSMO-ART zu nesten. In Studierregjionalem bis loka-

lem Fokus kann somit der Einfluss gro3erskaliger Transportproaessie Gas- und Aerosolverteilung
bericksichtigt werden.

3.1. Aerosolbehandlung

Das atmospharische Aerosol besteht aus einer Vielzahl von in dersusftendierten, flissigen und
festen Partikeln unterschiedlicher GrolRenordnung. Die GroRRenvedeiles Aerosols kann daher als
kontinuierliche Funktion angenommen werden. Da Aerosolpartikel searaahiedliche chemische und
physikalische Eigenschaften besitzen, wird die GroRenverteilung in mahen Modellen in Gruppen
mit jeweils &hnlichen Eigenschaften unterteilt und mit analytischen Funktioeschbeben. COSMO-
ART folgt einer modalen Betrachtung des Aerosols. Die GroRenvertaillesgtmospharischen Aerosols
wird hierbei durch die Summe moglichst weniger analytischer Einzelvertauagproximiert. Zur Be-
zeichnung der Einzelverteilungen hat sich der Begriff ,Mode" in derraitier durchgesetzt (Roedel,
1994; Seinfeld und Pandis, 2006). Hierbei ist jedoch auf eine Alzgrendes Begriffs vom “Modus”
einer Haufigkeitsverteilung zu achten, der als Maximalwert einer Haifgylerteilung definiert ist. Im
Folgenden wird der Begriff “Mode" flr die analytischen Einzelverteilengler Aerosolpartikel ver-
wendet. Umwandlungsvorgange der einzelnen Moden lassen sich imgigkéit der Momente der
verwendeten analytischen Verteilungsfunktionen beschreiben. Hardst eine effektive numerische
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3.1. Aerosolbehandlung

Tab. 3.1.: Ubersicht tiber die chemische Zusammensetzurigtdeaktiven Moden in COSMO-ART, einschlie3-
lich der Parameter der zugehdrigen log-normal Verteiltﬁi?;'.ist der initiale Mediandurchmesser und

g die fixe Standardabweichung. SOA steht abkirzend fur seéltesarganisches Material.
=ini

Signatur Zusammensetzung D, o]
| SO;, NO3, NH;, SOA, O | 0,01um | 1,7
J SO;, NO3, NHj, SOA, O | 0,07um | 2,0
RC Ruf3 0,08um | 1,4
IM SCGZ~, NO3, NHZ, SOA, HO, RuB| 0,08 um | 1,7
IM SCG2~, NO3, NHZ, SOA, HO, RuB| 0,08 um | 2,0

Behandlung des atmospharischen Aerosols und seiner chemischen uoghysikalischen Umwand-
lung in COSMO-ART maglich.

In COSMO-ART werden insgesamt zwolf Moden verwendet. Sieben klodprasentieren Partikel
aus rein naturlichen Emissionen. Es werden je drei Moden flur Mineralsitadl Seesalzpartikel und eine
Mode fur Pollen verwendet. Details hierzu finden sich in Hoose (20@#dgren (2006) und Vogel et al.
(2006b).

Die Aerosolpartikel aus anthropogenen und biogenen Quellen werdeh €linf interaktive Moden
reprasentiert. Es werden zwei Moden fiur sekundare Aerosolpla(tik bestehend aus anorganischen
Salzen, organischen Substanzen und Wasser, eine Mode fiur refpaiflkel (RC) und zwei Moden
fur Mischpartikel (IM, JM) verwendet. Als sekundares Aerosol aegr Partikel bezeichnet, die durch
Nukleation aus der Gasphase entstehen. Fir die Partikel in jeder Madleingr interne Mischung an-
genommen. Jedes Partikel besteht somit aus allen in der jeweiligen Moadsiehiigten Substanzen,
wobei die Zusammensetzung Uber der GréRRenverteilung konstant istoélé 3.1 sind die Eigenschaf-
ten der funf interaktiven Moden aufgefihrt.

Die Moden | und J entstehen durch Kondensation von Schwefelsauré@dag0,) zu Schwefel-
séuretropfchen. Die reine Rulimode R entsteht durch anthropogensidtrais (Pregger, 2007) und die
gemischten Moden IM und JM entstehen durch Koagulation von | oder J mitNR@der JM. Der je-
weilige Anteil von Sulfat, Nitrat, Ammonium und Wasser in I, J, IM und JM wirdcluAnnahme eines
chemischen Gleichgewichts der Komponenten mit der Gasphase bestimmt. Eiilerliche Darstel-
lung der chemischen Umwandlungen und der Koagulation zwischen dearMuodlet sich in Riemer
(2002).

3.1.1. Mathematische Beschreibung des Aerosols

Jede Modd wird mit einer Anzahldichteverteilungsfunktion(D) bezlglich des Partikeldurchmessers

D beschrieben:

n(D) = ZI”ND, [3.1]
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3. Das Modellsystem COSMO-ART

wobeiN, die Gesamtanzahldichte der Partikel in Maddst. Istn; (D) bekannt, folgi\, aus:
N :/ n(D)dD. 3.2]
0

Die GroRenverteilung des Aerosold) und die Gesamtanzahldichteder Aerosolpartikel ergeben sich

aus der Summe der einzelnen Moden:

n(D) = an (D), [3.3]

N= N Z/om n(D)dD. [3.4]

Die mathematische Beschreibung der einzelnen Moden erfolgt nach eioesthiag von Whitby und
Sverdrup (1973) mit logarithmischen Normalverteilungen:

N, |n2(D/D|)>
n(nD)= ———exp| ———= |, 3.5
/(InD) V2min g p( 2In? g [3:5]
bzw. ausgedriickt als Funktion vén
1 N |n2(D/D|)>
nD)==————exp|—— . 3.6
(D) D /2mingj p( 21n? g [3.6]

o; ist die geometrische Standardabweichung Dnder Mediandurchmesser der Verteilung. Dubgh
o; und Dy wird nj(D) eindeutig bestimmt. Zur Berechnung vap(D) missen somit die zeitlichen
Anderungen vomN,, ¢j und D, bestimmt werden. Da eine Formulierung des Gleichungssystenh, fir
o undD; fur gleichzeitig ablaufende Prozesse nicht moglich ist (Whitby et al., 198dJ die Anderung
vonn (D) als Funktion der Momente der Verteilungsfunktion formuliert. Fir die Bestimmong, (D)
sind drei Momente, aufgrund der drei freien Parambfeo; undD,, erforderlich.

Die Momente einer Verteilung, (D) sind definiert als:

M; = /: D/n;(D)dD. [3.7]

Das nullte Moment = 0) entspricht somit der Anzahldichi¢ der Model (siehe Gleichung 3.2). Das
zweite Moment { = 2) ist der Oberflachendichtg; proportional und das dritte Momen £ 3) ist der
Volumendichtey; bzw. der Massendichi® proportional:

Ni = Mo, 3.8]
= n/om D2, (D)dD = 7iM, [3.9]
Vi — 761/0°° D30 (D)dD = gMg, [3.10]
m = gpp/oco D3n (D)dD = gpng, [3.11]

wobei pp die Dichte der einzelnen Partikel ist. Zur Bestimmung wp{D) miissen Bilanzgleichungen
fur drei Momente gel6st werden. Dies ist jedoch numerisch sehr adigidim COSMO-ART wird da-
her g fur jede Mode konstant gehalten. Da die simulierten Gré3enverteilungen mittehaltnisse
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3.2. Wolkenschema

fur ein grofRes Volumen darstellen, ist diese Naherung zulédssig. Hidérdeduziert sich der bendtigte
Rechenaufwand signifikant, da auf eine Bilanzgleichung verzichtedemekann. Zur eindeutigen Be-
stimmung vom; (D) genuigt somit die Losung der Bilanzgleichungen fur zwei Momente deeing.

In COSMO-ART werden Bilanzgleichungen flif undm, geldst, welche nach Gleichung 3.8 und 3.11
dem nullten und dritten Moment van(D) proportional sind.

% — ADWy + DIFFy +KONW
— KOAGy, — KOAGY| — SED; +NUKLy i — WASH,, [3.12]
%—T — ADVip, + DIFFyy + KONV,

— KOAGr — SE Dy +NUKLp—i +KONDry — WASHh. [3.13]

Die einzelnen Terme sind:

ADV  Advektion
DIFF turbulente Diffusion
KONV subskaliger, konvektiver Transport
KOAG Intramodale Koagulation
KOAG Intermodale Koagulation
SED Sedimentation
NUKL Nukleation in Mode |
KOND Kondensation
WASH Auswaschen durch Regen

Die Behandlung der Advektion, der turbulenten Diffusion und des sligga konvektiven Transports
erfolgt konsistent zur Behandlung der Skalare des COSMO-Modeabsalimerische Umsetzung dieser
Terme ist in Rinke (2008) und Trondle (2008) beschrieben. Das Asdvesn durch Regen folgt Rinke
(2008). Die restlichen Terme werden in Riemer (2002) ausfihrlich biebemn.

3.2. Wolkenschema

Das in COSMO-ART verwendete Wolkenschema entspricht dem operihion&\Vettervorhersage ge-
nutzten Wolkenschema des COSMO-Modells. Das Wolkenschema ist einasodes Bulk-Wolken-
schema. Das Wasser in der Atmosphére wird in mdglichst wenige Kategariertailt und nur pro-
gnostische Gleichungen fiir die Massenanteile gelost. Dies macht dan&elfezient. Aus dem Mas-
senanteil, welcher dem ersten Moment einer Anzahldichteverteilungsfarmk(m:) proportional ist,
wobeim; die Masse eines Wolkentropfens ist, kann die Formmng@m,) abgeleitet werden, sofern diese
nur einen freien Parameter besitzt. In COSMO werden funf KategorierWasser in der Atmosphéare
bericksichtigt. Es wird zwischen Kategorien mit vernachlassigbarerdsalgvindigkeit und nieder-
schlagsbildenden Kategorien unterschieden. Zur ersten Gruppeegater Flissigwassergehalt der
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3. Das Modellsystem COSMO-ART

Wolkeneisgehaltj und der Wasserdampf. Zur zweiten Gruppe gehéren der Reggrund der Schnee
Os- Ox bezeichnet jeweils den Massenanteil der Kategarids Regen wird ein Tropfen mit einer Masse
groRer als 26- 1019 kg bezeichnet, was einem Durchmesser vopuBtentspricht (Seifert und Beheng,
2001; Seifert, 2008). Als prognostische Gleichungen ergeben sich:

d;'f" = ADV,; + DIFF¢j + S, [3.14]
dg{’s — ADVis+ FALLs + S [3.15]

Der erste Term auf der rechten Seite beschreibt jeweils die Advektionw@ sind die mikrophy-
sikalischen Quellen und Senken dgr Firg. und g; wird der Beitrag infolge der Fallgeschwindigkeit
FALLy im Vergleich zur turbulenten Diffusion vernachlassigt. Im Gegensatzisind firg, und gs
die turbulenten Flisse klein im Vergleich zur mittleren Fallgeschwindigkeit isnthdoulente Diffusion
DIFF4 wird vernachlassigt. Die Umsetzung vADV, DIFF, undFALL, wird in Doms et al. (2005) be-
schrieben. Di&s, beschreiben den spezifischen Transfer von Wasser zwischeindetnen Kategorien

O

S = _Scond_i_sev_SieP_ gep_ s, [3.16]
S = ond_gu_ g Sérz + Smelt _ gim _ cphed [3.17]
§ = Mo I 1P gt g g g, [3.18]
S = $”+ eV Sshed_ $ri _ Srfrz + S:'nelt7 [3.19]
S = §u+§Ud+§gg+gim+§ep+ S:ri _‘_S(frz_inelt_ [3_20]

Die Summe deS&; ist Null. Die Transferraten sind im Einzelnen:

grond - Kondensation und Evaporation von Wolkenwasser

SY  Autokonversion von Wolkenwasser zu Regenwasser

$¢  Einfang von Wolkentropfen durch Regen / Akkreszenz

SV Evaporation von Regenwasser

SWC  heterogene Nukleation von Wolkeneis

&frz homogenes Gefrieren von Wolkenwasser zu Wolkeneis

§'®P  Depositionswachstum und Sublimation von Wolkeneis

grelt - Schmelzen von Wolkeneis zu Wolkenwasser

SY  Autokonversion von Wolkeneis zu Schnee durch Aggregation

sud - Autokonversion von Wolkeneis zu Schnee durch Deposition

S99 Einfang von Wolkeneis durch Schnee

gm  Bereifen von Schnee durch Wolkenwasser
sehed  Bildung von Regen durch Einfang von Wolkenwasser durch Schnee
ac” Bildung von Schnee durch Einfang von Wolkeneis durch Regen

§"  Bildung von Schnee durch Gefrieren von Regen aufgrund des Ejsfam Wolkeneis
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3.2. Wolkenschema

S’ Gefrieren von Regen zu Schnee
§ep Depositionswachstum und Sublimation von Schnee
grelt - Schmelzen von Schnee zu Regenwasser

Betrachtet man eine sogenannte warme Wolke, in der keine feste Wasseapiftaitt ¢ = 0, gs = 0),
miissen zur Bestimmung vag nur "4, U und S beriicksichtigt werden.

Die RateS*°" wird durch eine sogenannte Sattigungsadjustierung bestimmt. Da Kondespatio
zesse in der Atmosphére schnell ablaufen, kdnnen sie in mesoskaligemischen Modellen aufgrund
ihrer begrenzten raumlichen und zeitlichen Auflésung nicht explizit Ibevetcwerden. Es wird daher
von der Naherung ausgegangen, dass sich die Wasserpghaseig. in der Atmosphére immer im Sat-
tigungsgleichgewicht (siehe Kap. 2.1.1) befinden. Tritt innerhalb eiitezrBox eine Abweichung vom
Gleichgewicht auf, zum Beispiel infolge einer adiabatischen Abkihlumgl das Sattigungsgleichge-
wicht durch eine iterative Anpassung vay dc und der Temperatuf wiederhergestellt. Fur die zy,
korrespondierende relative Feuchte gilt somit imiRer< 100%. Fiir die Rat&°" folgt (Doms et al.,
2005):

ond _ % — e
Sond~ A [3.21]

hierbei bezeichnejf; den berechneten Flissigwassergehalt im Sattigungsgleichgewichg. Figg. wird

gc somit auf Kosten vom, auf den Wertg; erhdht, was der Kondensation von Wasser entspricht. Fur

0e < gc Wird gc zu Gunsten vony, auf den Werty; erniedrigt, was der Evaporation von Wasser entspricht.
Fur die Autokonversiors™ wird, in der Version 4.0 des COSMO-Modells, die Parametrisierung von

Seifert und Beheng (2001) verwendet. Seifert und Beheng (26&Hihen eine Gammagrolenverteilung

der Wolkentropfem¢(m) an:

ne(me) = agmy e 2™, [3.22]

wobeim; die Masse eines Wolkentropfens iat, a, und v sind Parameter der Gammaverteilung. Die
AutokonversiorS,, wird unter Verwendung der Ahnlichkeitstheorie parametrisiert:

o ke (V+2)(v+4) , gpd Pay(T)
= som (w12 CNékonst<1+(1—r)2>' [3.23]

ke ist der Koeffizient der Koagulationsfunktio®,, eine universelle Funktiont = 1 —qgc/(gc + Or)

eine dimensionslose Zeitskald konst €ine vorgegebene konstante Tropfenanzahldightelie Dichte
feuchter Luft undmi = 2,6- 10710 kg die Trennmasse zwischen Wolken- und Regentropfen. Die Pa-
rametrisierung von Seifert und Beheng (2001) ist fir numerische Népdeelche das nullte und erste
Moment vom(m) berlicksichtigen, konzipiert. Da im COSMO-Modell rgdtberechnet wird, muss fiir
das nullte Moment, welches der Anzahldichte der Wolkentropfen entspeichfigster Wert vorgegeben
werden. In der operationellen Wettervorhersage wird\iitnst der Wert 500 cm? verwendet (Seifert,
2008).
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3. Das Modellsystem COSMO-ART

Die AkkreszenZ3*°, welche den Einfang von Wolkentropfen durch Regen beschreibt,abiedfalls
nach Seifert und Beheng (2001) parametrisiert:

S = Ker0cOr pnPac(T), [3.24]

wobeik.; der Koeffizient der Koagulationsfunktion fir Wolkenwasser und Regeund®, die univer-
selle Funktion fur Akkreszenz.

Die verwendeten Parametrisierungen der Transferraten, welchelttiePkease der Wolkeg(,qs) be-
treffen, und Details zur numerischen Umsetzung werden in der DokumemtatioDoms et al. (2005)
beschrieben. Die optischen Eigenschaften der Wolken werden in COSRION Abhangigkeit vorg,
parametrisiert (Ritter und Geleyn, 1992).
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4. Kopplung von Aerosol und Wolken in COSMO-ART

Mit dem Modellsystem COSMO-ART kann die raumliche und zeitliche Verteilueggtcbposphérischen
Aerosols in Abhangigkeit der anthropogenen Emissionen auf der i@giobis kontinentalen Skala be-
rechnet werden (siehe Kap. 3). Die Behandlung der Wolken in CO®MRD{olgt dem Wolkenschema
des COSMO-Modells (siehe Kap. 3.2). Das Wolkenschema verwenddilamzgleichungen fur die
Massenanteile und ist daher sehr effizient in seiner numerischen @ahgnDennoch beinhaltet es die
wichtigsten mikrophysikalischen Prozesse zur Beschreibung der Wotictdes Niederschlags.

Die Umsetzung der Wechselwirkung zwischen Aerosol und Wolken inlO-&RT basiert auf Er-
weiterungen der bisher verwendeten Verfahren zur Aerosol- uridéMoehandlung. Die Aktivierung
des Aerosols erfolgt konsistent mit der numerischen Behandlung desdls, wobei die Bilanzglei-
chungen flr die einzelnen Aerosolmoden um die Behandlung der Aakbs@&rung als Senke erweitert
werden. Da das verwendete Wolkenschema in seiner bisherigen FoaufrRilanzgleichungen fur die
Massenanteile basiert, wird es um eine Bilanzgleichung fur die Anzahldiehté/olkentropfen erwei-
tert. Diese enthalt die Aktivierung des Aerosols als Quelle und berUdlgiclie mikrophysikalischen
Prozesse konsistent zu den Bilanzgleichungen der Massenanteileefleighbeten Anzahldichten der
Wolkentropfen werden zur Berechnung der AutokonversionsrateWolkentropfen zu Regentropfen
verwendet. Hierdurch wird der Einfluss des Aerosols auf die Regemgjlderticksichtigt und als Folge
die Eigenschaften und die Verteilung der Wolken in Abhangigkeit dessdésaonodifiziert.

4.1. Aerosolaktivierung

Die Berechnung der Anzahl- und Massendichten des aktivierten dlsrbsisiert auf einer direkten
Verwendung der Kohlergleichungen. Zunachst wird der minimale Durskerezur Aktivierundyy, =
D&I(sﬂax) fur jede Mode berechnet (siehe Gl. 2.51) und anschlieRend die zugeh@nzahldichten-
und Massendichtenverteilungsfunktionen integriert.

Da es sich bei den in COSMO-ART enthaltenen anthropogenen Aercsdéijeweils um interne
Mischungen handelt, muss der Param&geozw B, der Kohlerfunktion (Gl. 2.43) in Abhéngigkeit der
Zusammensetzung und der Eigenschaften der einzelnen Komponédetgaweiligen Modé bestimmt
werden. Zudem enthalten die Moden zum Teil unlésliches Material in FemRuf3, welches mitbe-
ricksichtigt werden muss. Die Berlicksichtigung der internen Mischenddy Aktivierung folgt dem
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4. Kopplung von Aerosol und Wolken in COSMO-ART

Vorschlag von Abdul-Razzak und Ghan (2000). Nach PruppaaieéKiett (1997) gilt fir ein Aerosol-
partikel, welches unlésliches Material enthéalt:
_ stprsp.
MSpW
&p = Mg/ My, ist der Anteil der gesamten I0slichen Masee= 5; ms; an der Gesamtmassg, = 3 m

B/

des Partikels ung, ist die Dichte des Partikelsn ist die Masse einer einzelnen Komponentg;

die l6sliche Masse einer Komponente ullg die molare Masse des I6slichen Anteils des Partikels.
Zusétzlich wurde eine ideale Lésung angenommen. Im Falle eines intern g&mifartikels mussen
nun mittlere GrofRen verwendet werden. Nach Hanel (1976) gilt:

1 1 1 Mg
S N El Sitis| Zl Ne: E Sitis| zl |/M| EI S| M| )

S
o Ms i

s =

Ns 3imsi/M;’
o 1 _2im
nim/(mep)  3im /e

ns ist die gesamte Molenanzahl der wasserloslichen Komponendeist die Anzahl der Mole einer

KomponenteM; ist die Molmasse einer Komponente upddie Dichte einer Komponente. F& des
intern gemischten Partikels folgt somit:

o= (st 2 )2 (min) Gim) (™)

Mit der Einfuhrung vorri = mi/mp und & = mg;/m folgt By ., fur einen intern gemischten Aerosol-
partikel:
I/,intern - w2 Vél'_‘la_/ L, [4.1]
PwXiti/p

Fur Gleichung 4.1 mussen die Eigenschaften der einzelnen Komponektsmbsein. Die Eigenschaf-
ten der anorganischen Salze und des Ruf3anteils sind bekannt. Flgaliésonen Anteile der Partikel
wird in dieser Arbeit die Annahme getroffen, dass sie voll wasserldsiiwhnd nicht in der Losung
dissoziieren.

Mit B kann nuanLI fir jede Mode mit Gleichung 2.51 in Abhangigkeit veRax bestimmt

|,intern

1/3

4A3

Dii= 50— | [4.2]
¢ ( 27BI,.internSrznaX>

wobei das Volumen des trockenen Aerosolpartikels gegentber derm¥hblaes Losungstropfchens

werden:

vernachlassigt wurde.
Zur Bestimmung vorA (Gl. 2.41) wird die Oberflachenspannuagvon reinem Wasser verwendet
(Seinfeld und Pandis, 2006):

0 =0,0761—1,55-10"4(T — 273), [4.3]
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4.1. Aerosolaktivierung

mit T in K und o in J/n?.
Die Anzahldichte der aktivierten Aerosolpartikét = N°(smax) in einer Modd folgt nach Gleichung
2.52 aus der Integration der Anzahldichtenverteilof{®q) des trockenen Aerosols:
N = / ni (Dq)dDq. [4.4]
Da,
Firn(Dg) werden in COSMO-ART logarithmische Normalverteilungen verwendetgd&ih3.6):
1 N| |I’l2(Dd/Dd|)>
N(Dg)==————exp| ————— ).
(D) D 2mingi p< 21n? g
Fur das Integral in Gleichung 4.4 ergibt sich nun (Seinfeld und Pan@{)2

NN ('n(DéJ/DdJ))

N = — — —erf| ————= 4.5
| 2o [4.5]

2 2

Hierbei ist erf die sogenannte Fehlerfunktion:
2 Y _»
erf(y) = —/ e Y dy.
(v) it y
Analog zur Anzahldichte lasst sich die Massendichte der aktivierten Platils der Massendichtenver-
teilungsfunktionn m(Dg) = 11/6ppD3ni (Dg) bestimmen:

Y = / i m(Dg)dDg. [4.6]
D,

Ein Vorteil bei der Verwendung von logarithmischen Normalverteilungemif{Dq) ist, dass sich auch
fur ny m(Dg) eine logarithmische Normalverteilung ergibt (Seinfeld und Pandis, 2006):

1 In?(Dg/D,
N m(Da) = mexp(—n(g/m'))_

Hierbei istm die Gesamtmass&®m, der Mediandurchmesser umg,, die geometrische Standardab-
weichung vorm; m(Dg). Somit ergibt sich Gleichung 4.6 analog zu Gleichung 4.5:
In(D%, /D
mp =2~ Dy " (Od1/Orm) )
2 2 \/élno'l,m
Dm; undaj m vonn m(Dg) lassen sich aus den Parametern ndiDy) bestimmen (Seinfeld und Pandis,
2006):

[4.7]

O],m:O-h

INDm = InDy +3Ing.

Eingesetzt in Gleichung 4.7 ergibt sich die Massendichte der aktiviertéikd?a u:
._m m f<|n(DZ§.,|/D|) - 3In0|>

m > "5 er 3o NG [4.8]

Mit Gleichung 4.5 und Gleichung 4.8 wird die Anzahldichte und die Massertladr aktivierten Aero-
solpartikel fir jede Mode bestimmt.
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4.1.1. Berechnung der maximalen Uberséttigung

Zur Berechnung vobj | muss die maximale Ubersattiguagay bestimmt werden. Die Berechnung von
Snaxerfolgt mit der Parametrisierung von Abdul-Razzak und Ghan (20@)€4ap. 2.4). Die maximale
Ubersattigung wird in Abhangigkeit der Eigenschaften der einzelnereMadd der Vertikalgeschwin-
digkeit berechnet. Die Parametrisierung basiert auf einer Lésung dempitel 2.3 beschriebenen Glei-
chungssystem, wobei vier dimensionslosen Parametern eingefihernweavdiche aus einer expliziten
numerischen Lésung des Gleichungssystems abgeleitet wurden. Igrti@le Windgeschwindigkeit
w und die Eigenschaften der einzelnen Aerosolmoden bekannt sfelgaus:

_1
2

O R Y|

mit den vier dimensionslosen Parametern

2A /aw\ 3
<—§(6ﬁ>
n_mwa%
' 2mpuyN

fi = 0,525 a),

g =1+0,25Ingj,

mit G aus Gleichung 2.6@& undy aus Gleichung 2.65 unrlaus Gleichung 2.41, ist die Anzahldichte
der Model, gj ist die Standardabweichung der Mddends ist die kritischen Uberséattigung (Gl. 2.49)
fur den mittleren Durchmess®; der Model:

4A3 12
§= — :
27B'D,

Fir die Berechnung voB (Gl. 2.67) muss eine modifizierte Diffusivitat fir Wasserdambpin Abhan-
gigkeit der Gro3e der einzelnen Tropfchen verwendet werden. BiBésder anwachsenden Tropfchen
istjedoch nicht bekannt und es werden keine einzelnen Tropfcbedesn ein Ensemble unterschiedlich
groRRer Tropfchen, betrachtet. Daher wird eine mittlere modifizierte DifitisD, nach Fountoukis und
Nenes (2005) verwendet:

— D Dq.pig+ W
Dy = — " ( Dypig— Detow— ¥In g)) 4.10
""" Ddpig— Dd.low < d.big — ~d; ow <Dd,low +W¥ 14.10]

mit

g 2 (2 72
oo RT ’

Da pig = 5-10°m,
Dd jow = Min(0, 2076831 %3048 5) . 10-m.
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4.1. Aerosolaktivierung

Dd,big Und Dq 10w sind die obere bzw. untere Grenze fur die Tropfchendurchmessedef Akkomo-
dationskoeffizientem wird, in Konsistenz zu Abdul-Razzak und Ghan (20Gf) = 1 verwendet. Die
Diffusivitat Dy, fur Wasserdampf wird nach Pruppacher und Klett (1997) bestimmt:

101325/ T \¥%
D, = 0,211 1074 4.11
=021 () o [4.11)

Dy in m?/s, pin Pa undT in K.
Die ebenfalls fur die Berechnung vda bendétigte thermische Leitfahigkeit der LU wird nach
Seinfeld und Pandis (2006) bestimmt:

ka = 103(4,39+0,071T), [4.12]

kain J/(m s K) undT in K. Auf eine Berechnung der GréBenabhangigkeit kpwird nach Fountoukis
und Nenes (2005) verzichtet.

4.1.2. Vertikalgeschwindigkeit

Die Vertikalgeschwindigkeit an der Wolkenbasis ist zeitlich und raumlicheatiebel. Mit numerischen
Modellen, welche eine rdumliche Auflésung von mehreren Kilometern beskdenen diese Schwan-
kungen nicht aufgeldst werden. Die zur Bestimmung sg@ix notwendige Vertikalgeschwindigkeity

an der Wolkenbasis wird daher, bei der in dieser Arbeit verwendetgmdmtalen Aufldsung von 7km,
nicht erfasst. Als Folge dessen missen Annahmeniigagetroffen werden. Zur Berechnung veg

in COSMO-ART wird das einfache Verfahren von Lohmann et al. (1998blchesn in Abhéangigkeit

der turbulenten kinetischen Enerdi& E abschatzt, verwendet. Um zu vermeiden, dass es im Bereich
von Abwinden zu einem positiven, und als Folge dessen zu einer Aktivierung von Aerosol kommt,
wird das Vorzeichen vow weiterhin durch die simulierte mittlere Vertikalgeschwindigkeit bestimmt:

w+cv TKE, firw> 0,
We = [4.13]

0, furw < 0.

c ist eine Konstante uni ist die berechnete mittlere Vertikalgeschwindigkeit in einer Gitterbox im
Modell. Furw < 0 wird im Modell keine Aktivierung berechnél.KE ist definiert als

1
TKEzé(u’2+\/2+V\/2)

und beinhaltet die Schwankungen der Geschwindigkeitskomponehténund w/, welche nicht vom
Modell explizit erfasst werden kdénnen. In der Parametrisierung wangd ausgegangen, dass an der
Wolkenbasis die Schwankungen dominieren. In Globalen Zirkulationsmodellen wicd= 1,33 ver-
wendet (Lohmann, 2008). Ivanova und Leighton (2008) finden meuationen mit 3 km horizontaler
Auflésung furc = 1 eine gute Ubereinstimmung vam, mit Beobachtungen. In COSMO-ART wird
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4. Kopplung von Aerosol und Wolken in COSMO-ART

daherc = 1 tbernommen. Die Berechnung deKE in COSMO-ART wird in Doms et al. (2005) be-
schrieben. Davg eine wichtige EingabegrofRe fur die Berechnung der Aktivierung ist, stield Pa-

rametrisierung vomwg immer eine Schwache bei der Berechnung der Aktivierung dar, die umehd
Verwendung einer hohen Auflésung (ca. < 1 km) umgangen werdan kan

4.1.3. Erweiterung der Aerosolbilanzgleichung

Mit der Parametrisierung von Abdul-Razzak und Ghan (2000) wird dieaAhund Masse der aktivier-
ten Aerosolpartikel in einem mit konstanter Geschwindigkeit aufsteigehdé&paket berechnet. Die
Parametrisierung ist zeitunabhéngig und somit diagnostisch. Fir diekBafiigung der Aktivierung
in den Bilanzgleichungen des Aerosols und der Wolkentropfenanzatédiouss die Parametrisierung
in eine prognostische Form uberfihrt werden. Nach Ghan und ARdrtrak (1997) wird zwischen zwel
Féllen unterschieden. Die Aktivierung findet nur statt, wenn eine Wollkeenésteht oder wenn Luft von
aulRerhalb der Wolke in eine bereits bestehende Wolke fliel3t. Eine Aktigeron Partikel innerhalb
einer bestehenden Wolke wird hierbei als vernachlassigbar angenqmianguarch die Anwesenheit der
Wolkentropfen keine gentigend hohen Ubersattigungen erreichewdéihnen, um die tibrigen kleinen
Partikel, welche sich innerhalb der Wolke befinden, zu aktivieren. Hritsteiner Gitterbox eine neue
Wolke, so ist die Parametrisierung unmittelbar fur diesen Zeitschritt anvaenciol die Aktivierungsra-
te flr die AnzahldichteACTy, und die MassendichtaCTy, jeder Mode ergeben sich in diskretisierter
Form zu:

N*
ACT\) ~ —- 4.14
N, | At ) [ ]

m*
ACT ~ —- 4.15
m,I At ) [ ]

wobeiAt die Lange des verwendeten Zeitschritts ist. Bei einer schon bestehéfodlankdnnen in Folge
der gemachten Annahmen nur au3erhalb der Wolke neue Partikel aktigielen. Die Aktivierungsraten
ergeben sich dann aus der Divergenz der Flisse der frisch aldivieartikel in die bestehende Wolke.
In differentieller Form gilt dann:

ACTy, = —0-F,,
ACTn = —0-Fy).

F, istder Fluss der Anzahldichte der aktivierten Aerosolpartikel eineredotiFy | der Fluss der Mas-
sendichte der aktivierten Aerosolpartikel einer Mode. Zur Berectpmien Flisse werden die Advektion
und die turbulente Diffusion der Partikel bertcksichtigt:

ACTy; = —0-N/V+0-KON/,
ACT = —0-mjv+0-KOny.

K ist der turbulente Diffusionskoeffizient fur Skalare. Die BerechnumgK ist in Doms et al. (2005)
beschrieben. Der Einfluss der molekularen Diffusion wird vernacigiédéach Ghan und Abdul-Razzak
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4.1. Aerosolaktivierung

Abb. 4.1.: Vertikale Gitterstruktur; die blauen Gitterlsoxenthalten Wolkentropfen, die weif3en Gitterboxen sind
wolkenfrei.

(1997) kann die Aktivierung an den Wolkenseiten und der Wolkenefiergernachlassigt werden. Dies
beschrankt zum Einen die Aktivierung auf die Wolkenbasis und zunmereardmussen zur Berechnung
der Aktivierungsrate nur die vertikalen Flisse bericksichtigt werden:

ACTy, = —§N| w+§ K; N

ACTy) = 3 m, + szjzm*

Um die Aktivierungsraten in einem numerischen Modell zu berechnen aniis Flisse noch diskreti-
siert werden. In Abbildung 4.1 sind zur Anschauung des hier veratend/erfahrens drei Gitterboxen im
Bereich der Wolkenbasis dargestellt. Ganzzahlige Indizes bezeiciemBoxmitten. An diesen Punkten
sind die Anzahl- und die Massendichten definiert. Die Vertikalgeschwiedigik sind an den Boxran-
dern definiert. Die Gitterboxen k undtk1 enthalten Wolkentropfen. Die GitterboxKl ist wolkenfrei.
Mit den diskretisierten Flissen (Jacobson, 1999) lauten die Aktivieraten fir die Wolkenbasis k:

N*.k+1_N*,k _ N*.k_N*Akfl
N2 k172 kL2 k12 (K"*l/z'zkﬂzk' ) - <Kk e >
ACTS ~— [ — ! I 7
: A1/2 _ k12 A+1/2 _ K1/2

w K+l ek 4 k 1
) ml*"k+l/2Wk+1/2 _ r_r_ll*,k—1/2Wk71/2 <Kk+l/2w> <Kk 1/2m —m° - ;} >
ACTm,I ~ — Zk+1/2_zk—1/2 + Zk+1/2_zk—1/2 .

Da die Aktivierung nur fur Partikel au3erhalb der bestehenden Weditdisdet, gilt:

NI*,k _ N|>k,k+1 _ N|*°k+1/2 -0

)

5. K 5 k41 s k+1/2 0

me=mT=m
Somit folgt fur die Aktivierungsraten an der Wolkenbasis in diskretisidttem:
VVk 1/2 N*,kfl
K _ wk-1 | k12 FF1
ACTY, ~ A+1/2 _ k-1/2 N K A+1/2 _ k-1/2 [4.16]
w k—1
wk-1/2 S
K k=1 | 1 ok—1/2 F_X
ACTO~ Siap—poap™ K / T [4.17]
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4. Kopplung von Aerosol und Wolken in COSMO-ART

Die Anzahl- und Massendichten an der Stelle k/2 wurden mit den Dichten an der Stelle-KL gené-
hert.

Zur Bestimmung der Aktivierungsraten an der Wolkenbasis wird nun haamit Gleichung 4.5 und
4.8, Nl*"‘*l und m,*"‘*1 berechnet und anschlielend, mit Gleichung 4.16 und 4.17, die Aktigsraten
bestimmt.

Die Aktivierungsraten in COSMO-ART sind:

Gl.4.14 neue Wolke
ACT\) =

Gl.4.16 alte Wolke

und

GlL4.15 neue Wolke
ACTmJ —
Gl4.17 alte Wolke

Die Bilanzgleichungen flr die Anzahldichte (GI. 3.12) und die MassendibégeAerosols (Gl. 3.13)
kénnen nun um die Aktivierung als Senke erweitert werden:

N

Ttl — ADWy, + DIFFy; — KOAGy — KOAGY, — SED\; + NUKLy) — ACTyj, [4.18]
)

TT — ADVin) + DIFFrn| — KOAGr — SE Dyt + NUKLpyj +KONDyj — ACTr). [4.19]

Die in den Bilanzgleichungen in Kap. 3.1 enthaltenen TermeKlONV und WASHwerden in dieser
Arbeit nicht verwendet.

4.2. Bilanzgleichung der Wolkentropfenanzahldichte

Zur Behandlung der Wechselwirkung zwischen Aerosol und Wolked die Anzahldichte der Wol-
kentropfenN; als zusatzliche prognostische Variable in COSMO-ART eingefuhrt. Hiehdkann der
Einfluss des Aerosols auf die GrolRenverteilung der Wolkentropfenalsméolge dessen auf die Au-
tokonversion berechnet werden. Die Transportprozesse, die rhifgilqalischen Transferraten und die
Nukleation von Wolkentropfen infolge der Aerosolaktivierung werdendistent mit der physikalischen
und numerischen Behandlung der Wolkenwasserkategorien (siehe3kgpund des Aerosols (siehe
Kap. 3.1.1, 4.1.3) umgesetzt.

Die Nukleationsrate der Wolkentropfen entspricht der Aktivierungdiatdie Anzahldichte der Ae-
rosolpartikel (Kap. 4.1.3):

gnuk ZACTNJ. [4.20]

An dieser Stelle sei darauf hingewiesen, dass die Berechnungc,vweriterhin mit der Sattigungsad-
justierung (Kap. 3.2) erfolgt. Bei der Entstehung einer Wolke im ModeldwsomitN, und g; getrennt
berechnet.
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4.2. Bilanzgleichung der Wolkentropfenanzahldichte

Die Advektion und die turbulente Diffusion vdi. werden analog zur Ausbreitung des Wolkenwas-
sergehaltsl; (Doms und Schattler, 2002) berechnet. Unter Anderem wird hi&ibeiit p, normiert, um
eine konsistente Formulierung der Advektion und der turbulenten Diffusibg; zu erméglichen.

Fur die Autokonversion und den Selbsteinfang werden die zur Behagatng. korrespondierenden
Parametrisierungen aus Seifert und Beheng (2001) verwendet.

Die Autokonversion der Wolkentropfen erfolgt in Abhéngigkeit &g (siehe Kap. 3.2) nach Seifert
und Beheng (2001) und Beheng (1994):

Qlau _ 2Pn " [4.21]
me
g ist, identisch zurg in S, die Trennmasse zwischen Wolkentropfen und Regentropfemjnit
2,60-1019kg. py, ist die Dichte der feuchten Luft, welche zur Umrechnung von Masseitairtévias-
sendichten verwendet wird.

Als zusatzlicher Prozess muss fur die Anzahldichte der WolkentropferGegensatz zw., der
Selbsteinfang der Wolkentropfe® berticksichtigt werden. Nach Seifert und Beheng (2001) gilt fr
den Selbsteinfang:

(v+2)

St =t

(GePh)? — Svau- [4.22]

kc ist der Koeffizient der Koagulationsfunktion (Gl. 3.23) under Parameter der Gammaverteilung der
Wolkentropfen (Gl. 3.22).

Zur Erhéhung vorl\N; durch Schmelzen von Wolkeneis muss die Anzahldichte der Wolkeneispartike
bekannt sein. Da sie nicht explizit im Modell berechnet wird, wird sidanaur Berechnung des Depo-
sitionswachstums vog (Doms und Schéttler, 2002) in Abhangigkeit der Temperatur parametrisgert.
folgt:

AN o€22To=T) fur T > To,

gu.melt [4.23]

0 fir T < To,

mit T in K. To ist der GefrierpunkT = 273 15 K und firN; o wird der WertN; o = 10?2 m—2 verwendet.
Fur den Einfang der Wolkentropfen durch Regentropfen, das hameoGefrieren der Wolkentrop-

fen, das Bereifen von Schnee mit Wolkentropfen und fir den EinfangMolkentropfen durch Schnee

werden die Transferraten direkt proportional zu den korrespogntien Transferraten vap berechnet:

QN.micro _ %(Sac—i— \gtfl‘z_'_sfim_|_SSh‘9d>7 [4.24]

mit der mittleren Masse der Wolkentropfen:

0cPn
Nc

me =
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4. Kopplung von Aerosol und Wolken in COSMO-ART

Fur die Anderung vom, infolge von Evaporation wird angenommen, dass die Wolkentropfen durch
Evaporation bei konstanter Tropfenanzahl schrumpfen. Nur wasmgeésamte Wolkenwasser evaporiert
ist, folgt N. = 0. Fur die Evaporationsrate gilt somit:

0 wennqc >0,
glevap, e [4.25]

N
a  wennge <0.

Die Bilanzgleichung vom\; ist nun:

0 .
5tNe=ADW, +DIFFy + gunuk_ gNau_ gsey gNmelt_ g.micro_ QN.evap [4.26]

Mit Gleichung 4.26 ist nun eine prognostische Berechnung der Wolkgfettanzahldichté&, mog-
lich. Die Bildung von Regentropfen, durch Koagulation von Wolkentropf@nn nun in Abhangigkeit
von N berechnet werden. Hierfir ist die Gleichung 4.26 zusatzlich Gber diecBeung der Autokon-
versionsrat&,, mit der Bilanzgleichung fug. gekoppelt. Da die TropfenanzahldiciNgnun als zusatz-
liche prognostische Variable vorliegt, kann sie direkt fur die Berecgruam S, (Gl. 3.23) verwendet
werden. Die vorgegebene konstante Tropfenanzahldi)sst wird hierfur durchN. ersetzt:

o ke (Vv+2)(v+4) L0507 Pau(T)
3 = %0m (v i1 gNg <1+(1_T)2>. [4.27]

An Gleichung 4.27 sieht man, daSg, proportional zuN; 2 ist. Je groReN, desto kleiner is§,, und
desto langsamer ist somit die Bildung von Niederschlag im warmen Teil derewaik Modell.

An dieser Stelle sei angemerkt, dass hierdurch nur die Anzahl der Wiodden und als Folge dessen
deren mittlere Durchmesser berlcksichtigt werden. Die Form der zdgliegenden GrofRenverteilung
der Wolkentropfen, welche ebenfalls einen Einfluss auf die Autoksivehat, bleibt konstant.

Durch die hier vorgestellte Erweiterung des Wolkenschemas kann die Wakéenanzahldichte be-
rechnet werden und der Einfluss des Aerosols auf den warmen Teil\Wike bestimmt werden.
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5. Simulationen

Mit den in Kapitel 4 vorgestellten Erweiterungen kann die Anzahldichte ddiigbaren Wolkenkon-
densationskernili.y in Abhangigkeit der Aerosolverteilung und der Eigenschaften dergadpartikel
berechnet werden. Mit der Einfuhrung der Wolkentropfenanzathield, als zusatzliche prognostische
Grol3e in COSMO-ART und der Erweiterung des Wolkenschemas kanderBinfluss des Aerosols
auf den warmen Teil einer Wolke, im Speziellen der Einfluss auf die BildondRegen durch Koagulati-
on von Wolkentropfen, bestimmt werden. Hierdurch ergeben sich Anden der Wolkeneigenschaften
und der Niederschlagsverteilung am Boden. Als Folge der AnderudgehVolkeneigenschaften, im
Speziellen des Flissigwassergehalts, ergeben sich Anderungen uisgsield der Atmosphare.

Zur Uberpriifung der durchgefiihrten Erweiterungen und zur @fimerung des Einflusses des Aero-
sols auf die Wolkeneigenschaften und den Niederschlag wurden Simelafiarein Gebiet von der Gré-
Be 350 kmx 553 km durchgefiihrt. Das Simulationsgebiet umfasst Stid-West-Déansllie Schweiz
und Teile der angrenzenden Lander (Abb. 5.1(a)). Die Simulationedesmunit einer horizontalen Auf-
I6sung von 7 7 km und einem Zeitschritt von 20 s durchgefihrt. Die vertikale Auflosum@asst 40,
nicht aquidistante Hohenschichten. In der Hohe der Wolken betradttigand der Héhenschichten im
Modell ca. 150 m. Die Simulationen wurden ohne Parametrisierungen dgridgshkaligen Konvektion
durchgefuhrt. Um den Transport von Aerosol in das Simulationsgebibericksichtigen, wurden die
durchgefuhrten Simulationen in die Ergebnisse einer zuséatzlichen gkdBgen SimulatiorBIMeyro
genestetSIMeyrowurde mit der Standardversion von COSMO-ART (siehe Kap. 3) mit eindid8ung
von 14x 14 km durchgefuhrt. Das Simulationsgebiet erfasst hierbei ganzpBibb. 5.1(c)).

Zur Berucksichtigung der anthropogenen Emissionen von Gasen utikePawurde in allen Si-
mulationen ein stundlich aufgeldster Emissionsdatensatz verwendet. Die&mgenissionen wurden
innerhalb des Modells in Abhangigkeit der Temperatur, der Strahlunglentlandnutzung berechnet.
Das atmosphéarische Aerosol wurde durch funf interaktive Moderéseptiert (siehe Tab. 3.1). Diese
erfassen den fur die Bestimmung der Wolkenkondensationskerne witl@ig&enbereich von 0,01 bis
1 um. Die Simulationen wurden mit minimalen Konzentrationen fir die Gas- und Pattiadpinitia-
lisiert. Das atmosphéarische Aerosol wurde dann innerhalb der erstete8onsstunden durch Nuklea-
tion, Kondensation und direkter Emission aufgebaut. Hierbei ist von &imschwingzeit des Modells
von 24 Stunden auszugehen.

Die Simulationen wurden fur den Zeitraum vom 16. - 20. August 2005hdafiihrt. Die ersten drei
Simulationstage wurden jeweils in allen Simulationen mit der Standardversion@8MO-ART durch-
gefuhrt und erst am 19. August, 0:00 UTC die jeweiligen Erweiterunggeschaltet. Zum Einen wird
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Abb. 5.1.: (a) Simulationsgebiet mit der Orographie in mriil und Landergrenzen; (c) Simulationsgebiet der
groRRerskaligen Simulation mit der Orographie in m Uber NM uwAndergrenzen; (b) und (d) Aero-
solmassendichte ipg/m® am 20. August 2005, 0:00 UTC in ca. 30 m Hohe tiber Grund mit dem

horizontalen Windfeld.
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Tab. 5.1.: Ubersicht tiber die durchgefiihrten Simulationen
Bezeichnung Aerosol | Aerosolbilanz| Ubersattigung  Wolkenschema
SIMcen simuliert standard srix =0,1% | Standard COSMO
SIM/aR simuliert standard parametrisiert| erweitertes Schema

SIMscav simuliert erweitert parametrisiert| erweitertes Schema

SIMex fix - parametrisiert| erweitertes Schema
SIMstDp simuliert standard - Standard COSMO
SIMeyro | simuliert standard - Standard COSMO

hierdurch der Einschwingzeit des Modells Rechnung getragen uniheeR sich Strukturen in der Ae-
rosolverteilung in Abhangigkeit der synoptischen Situation ausbilden. Zoderen kommt es in den
ersten drei Tagen nur zu vernachléassigbarer Wolkenbildung inlbestba Simulationsgebiets.

Vom 16. - 18. August befand sich das Simulationsgebiet unter eineeprisggen Hochdruck-Wetter-
lage (Abb. 5.2(a)). Am 19. August kommt das Gebiet unter den Einflass @erannahenden Hohentrogs
und befindet sich am 20. August direkt unter der Trogvorderseit®.(B.2(b)). Dies fuhrt zu einem ver-
starkten Antrieb fur Vertikalbewegungen und der Bildung von Wolkenrimaé des Simulationsgebiets.
Im Bereich der Nordsee ist in diesem Zeitraum ein Bodentief entstandeterINacht vom 19. zum
20. August passiert ein Frontensystem das Simulationsgebiet (Abb) 5i2d 5.2(c)). Damit verbun-
den wandern Wolken von Westen in das Simulationsgebiet und es kommtrstérikeen Bildung von
Wolken innerhalb des Simulationsgebiets. In Abbildung 5.1(b) ist bei y =kf0@er mit der Front
verbundene, zyklonale Windsprung gut zu erkennen.

Im Bereich des Frontensystems, im Bereich des Tiefs vor der Nordseeknd in der Poebene ist die
Massendichte des Aerosols zu diesem Zeitpunkt am hdchsten (Abb) Griq 5.1(d)). Das Tiefdruck-
gebiet und das Frontensystem sind mit grof3rAumigen Transportpeazess Aerosols verbunden, die
zu den Maxima der Massendichte des Aerosols in diesen Bereichem fihieehorizontale Verteilung
des Aerosols im Simulationsgebiet wird bei der Passage der Front saméirjgturch die groR3raumigen
Transportprozesse und nur sekundéar durch die lokalen Emissioatmivg.

Der 20. August ist gepragt von einer sommerlichen, leicht konvektvetterlage, welche mit der Bil-
dung von gréf3tenteils tiefer Stratocumulusbewélkung verbunden ist.afvdldes Simulationszeitraums
befindet sich das Gebiet unter einer westlichen Anstromung, welchanedachmittag des 20. August
in eine Ostliche Anstromung lUbergeht.

Es wurden funf verschiedene Simulationen durchgefuhrt. In deme8&teulation wurde die Vertei-
lung der Wolkenkondensationskerne fiir eine vorgeschriebeneséitigung berechnet. Hierdurch lasst
sich der Einfluss der Aerosolverteilung und der Aerosoleigenschafieédie Anzahldichte der Wol-
kenkondensationskerid:cny wahrend des Simulationszeitraums bestimmen. Diese Simulation wird im
Folgenden al$IMcn bezeichnet.
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Abb. 5.2.: (a)+(b) Reanalysen fiir das Geopotential in 508 (fi&big) in gpdm und den Bodendruck (Linien) in
hPa (www.Wetterzentrale.de, 2008); (c) Analyse des Bodekdelds in hPa mit Fronten, Konvergenz-
zonen und Stationsdaten (www.Wetter3.de, 2008).
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5.1. Verteilung des Aerosols und der Wolkenkondensatiemmsk

In der zweiten Simulation wurden zusétzlich die erweiterten Aerosolbilanhglegen verwendet.
Somit lasst sich der Einfluss der Aktivierung als Senke fir das Aerdssthatzen. Diese Simulation
wird mit SIMscay bezeichnet.

In der dritten Simulation wurde mit dem erweiterten Wolkenschema die Wolkdatrapzahldichte
in Abhéngigkeit des Aerosols berechnet. Die Variabilitdt des Aerosalsdmait einen direkten Einfluss
auf die Wolkeneigenschaften der warmen Wolken und den Nieders&ikge Simulation wird im Fol-
genden miSIMyar bezeichnet.

Zur Quantifizierung des Einflusses der rdumlichen und zeitlichen VarialigitAerosols auf die
Wolkeneigenschaften und den Niederschlag wurde eine vierte Simulationgaidihrt, in welcher eine
konstante Aerosolverteilung fur den gesamten Simulationszeitraum verivemake. Die Simulation ist
ansonsten miBIM, ar identisch und wird miSIMgx bezeichnet. Die Differenzen in den Simulations-
ergebnissen voSIMyar und SIMgix kdnnen somit direkt auf die Variabilitéat des AerosolsSHW ar
zurlickgeftihrt werden.

Zum Schluss wurde eine fiinfte Simulation durchgefihrt, welche der &tdwelsion von COSMO-
ART ohne die in dieser Arbeit eingefiihrten Erweiterungen entsprichsezémulation wird miSIMstp
bezeichnet. Durch einen Vergleich v&iMyar und SIMstp lassen sich die Anderungen der Simulati-
onsergebnisse, welche sich durch die Erweiterung des Modellsystgetrear quantifizieren.

5.1. Verteilung des Aerosols und der Wolkenkondensationskerne

Das atmospharische Aerosol und folglich die zur Verfligung stehewidkenkondensationskerne sind
raumlich und zeitlich sehr variabel. Mit dem erweiterten Modellsystem kanrdieiAnzahldichte der
zur Verfigung stehenden Wolkenkondensationskerne basierédeérawsimulierten anthropogenen Ae-
rosol berechnet werden.

Es wurde eine Simulatio®IMccn durchgefihrt, in welcheNcen(s) fir eine vorgeschriebene fi-
xe Ubersattigunge x bestimmt wurde. Die Anzahldichten der Wolkenkondensationskseag(seix)
kénnen hierdurch direkt auf die Eigenschaften des simulierten Aerepsadlskgefihrt werden und die
Variabilitat der verfigbaren Wolkenkondensationskerne fur demadeteten Zeitraum bestimmt werden.
Zur Berechnung delcen(Seix ) wurdesgix = 0,1% angenommen. Dies entspricht einem mittleren be-
obachteten Wert der Ubersattigung in Wolken (Seinfeld und Pandis).2Daglie reine RuRmode nicht
wasserloslich ist, werden im Folgenden nur die vier intern gemischten Mmetegichtet. Angaben Uber
das Aerosol, wie Anzahldichte und log-normal Verteilung, beziehen sidrollgenden nur auf die vier
intern gemischten Moden. Die Berechnung Wen(Seix ) folgt den Angaben in Kapitel 4.1.

Im Folgenden wird exemplarisch die Verteilung der simulieftean(0, 1%) flr zwei Zeitpunkte dis-
kutiert. Der erste Zeitpunkt ist am 19. August 2005, 9:00 UTC und sfiidgeVerhaltnisse wieder bevor
die Front das Simulationsgebiet erreicht. Am zweiten Zeitpunkt am 19. #&05, 20:00 UTC hat die
Front das Simulationsgebiet erreicht und es kommt zu signifikanten Anglenuder Aerosolverteilung.
In den Abbildungen 5.3(a) bis 5.3(c) sind die Anzahldichte der AerostiteiNa, die Anzahldichte
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Abb. 5.3.: (a) und (d) Anzahldichte der Aerosolpartikglin cm~3; (b) und (e) Anzahldichte der Wolkenkondensa-
tionskerneNcen (0, 1%) in cm~3 mit Umrandung der Wolken; (c) und (f) Anteil der aktiviertBartikel
Ncen(0,1%) /Na in %,; fur den 19. August 2005 in einer Hohe von 1500 m tGber NN IMcn.
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der WolkenkondensationskerNecn(0, 1%) und der Anteil der aktivierten Partikilccn (0, 1%) /Na fiir
9:00 UTC in einer Hohe von 1500 m tUber NN dargestellt. Bei zu diesem Tdratian sich nur verein-
zelt Wolken gebildetNa betragt zu diesen Zeitpunkt im Mittel ca. 2000 chrund erreicht Werte von
unter 1000 cm?® im Minimum und bis zu 3500 cm? im Maximum.

Fiir Neen(0, 1%) werden Werte von unter 100 criibis (iber 500 cm?® erreicht. Vergleicht maia
mit den berechneteNccn(0,1%), so lasst sich feststellen, dass die Verteilung Mefn(0,1%) deut-
lich variabler ist. Besonders bei x = 200 km treten groRe horizontalei@rzmh deMNccn(0,1%) auf,
welche nicht durch die Verteilung vas, bedingt werden. Die Variabilitat déccn(0, 1%) ist vielmehr
durch die Variabilitat der Aerosoleigenschaften bedingt. Dies lasst siekt @nhand der Verteilung von
Ncen(0,1%) /Na erkennenNcen(0, 1%) /Na variiert von Gebieten, in denen weniger als 10 % der ge-
samten Partikel aktiviert werden, bis zu Gebieten, in denen mehr als 25 Pardikel aktiviert werden.
Hierdurch lasst sich auch der Gradient tigen(0, 1%) bei x = 200 km erkléren. Dies zeigt deutlich den
Einfluss der Aerosoleigenschaften &lgon(s).

In den Abbildungen 5.3(d) bis 5.3(f) siidh, Ncen(0, 1%) und Neen (0, 1%) /Na fir 20:00 UTC dar-
gestellt. Zu diesem Zeitpunkt hat die Front das Gebiet erreicht undremkaunachst im Westen des
Gebiets zur Bildung von Wolken. Die Verteilung vdi ist im Vergleich zu 9:00 UTC deutlich inho-
mogener und erreicht innerhalb von streifenférmigen Gebieten Wertélyon5500 cnr3. Die hohen
Werte vonN, sind unter Anderem auf die Nukleation von neuen Partikeln am OberrantiVdlken
wahrend des Tages und auf den verstarkten Vertikaltransport vokehaim Bereich der Front zurtick-
zufuhren.

Die horizontale Verteilung der berechnetsgcn(0,1%) weicht stark von der Verteilung voNa ab
und es lasst sich keine direkte Korrelation mehr zwisddgnnd Nccen(0, 1%) erkennen. Besonders im
Bereich mit hohem, 6stlich von x = 200 km treten niedrigé-cn(0, 1%) mit Werten kleiner 300 cm
auf. Anhand der Verteilung voNccn(0,1%) /Na lésst sich erkennen, dass in diesem Bereich weniger
als 10 % der Aerosolpartikel aktiviert werden (Abb. 5.3(fkcn(0,1%) ist im westlichen Teil des
Simulationsgebiets am héchsten und erreicht im Maximum Werte groRer H@0D msbesondere in
Bereichen mit Wolken treten erhdhte Werte gien (0, 1%) auf (Abb. 5.3(e)). Die horizontale Verteilung
von Neen(0,1%) /Na ist allgemein sehr variabel und hat seine niedrigsten Wegtey(0, 1%) /Na <
10 % im Bereich von hoheNp und die hochsten Wertdecn(0, 1%) /Na > 50 % im Bereich von relativ
niedrigemNa. Die Variation der Eigenschaften der Aerosolpartikel ist an diesem Tesamnit deutlich
hoher als um 9:00 UTC.

Um die simuliertenNcen(0,1%) mit den Eigenschaften des Aerosols und im Speziellen mit des-
sen GrofRenverteilung zu korrelieren, wurde zuséatzlich an drei PuiNgen(s) und Neen(S)/Na als
Funktion vons sowie die GrolRenverteilungen der Aerosolpartik@h Dy) fur drei verschiedene Punk-
te 1, 2 und 3 fur die zwei Termine berechnet. Die Punkte sind jeweils in déilddngen 5.3(c) und
5.3(f) eingezeichnet. Anhand der Verlaufe Midecn(s) und Neen(s)/Na lassen sich die unterschiedli-
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Abb. 5.4.: (a) und (b) Anzahldichte der WolkenkondensatkenneNccn(s) in Abhangigkeit der Uberséttigung;
(c) und (d) Verhaltnis der Anzahldichte der WolkenkondéiesskerneNcen(s) zur totalen Aerosolan-
zahldichteN,; (e) und (f) AerosolgréRenverteilunginDy); (a)-(f) fur drei verschiedene Punkte (siehe
Abb. 5.3(c) und 5.3(f)) irBIMccn am 19. August 2005.
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5.1. Verteilung des Aerosols und der Wolkenkondensatiemmsk

chenNcen(0,1%) an den zwei Terminen direkt auf den Einfluss der GroRRenverteilungemdrosols
zurlckfuhren.

Um 9:00 UTC ist die Form vohlcen(S) undNcen(S)/Na an den Punkten 2 und 3 @hnlich (Abb. 5.4(a)
und 5.4(c)). Der Verlauf unterscheidet sich primar durch die untexglibhenNp an den beiden Punkten
(Na = 2179 cn12 an Punkt 2 undNa = 1283 cn® an Punkt 3)Ncen(S) an Punkt 1 unterscheidet sich
von Neen(S) an Punkt 2 trotz dhnlichema (Na = 2014 cnt2 an Punkt 2)Neen(s) an Punkt 1 steigt
bei niedrigen Ubersattigungen< 0,5 % zunachst langsamer und &ir> 0,5 % dann schneller an als
an Punkt 2. Dies liegt daran, dass die Gro3enverteilung an Punkt 1rgtelMd zu Punkt 2 zu kleineren
Durchmessern verschoben ist (Abb. 5.4(e)).

Um 20:00 UTC unterscheiden sich die Form Wigtn(s) undNeen(S)/Na an den drei Punkten deut-
lich voneinander (Abb. 5.4(b) und 5.4(d)). Vergleicht man Punkt 1 mitkP2, so sieht man, dass
Ncen(s) an Punkt 2 flrs < 0,35 % niedriger ist als an Punkt 1 und erst i 0,35 % hoher als an
Punkt 1 wird, obwohNa an Punkt 2 deutlich hoher als an Punkt 1 Ni & 10564 cn3 an Punkt 2
undNa = 1526 cnv3 an Punkt 1). Dies begriindet sich durch die unterschiedlichen Gréfleitungen
an den beiden Punkten (Abb. 5.4(f)). An Punkt 1 sind mehr groReti&kélavorhanden als an Punkt 2,
daher isNccn(s) fur kleine Ubersattigungen an Punkt 2 niedriger als an Punkt 1. Mit stéegésbersat-
tigung werden zunehmend auch die kleinen Partikel aktiviert. Als FolggedesteigNcen(s) an Punkt
2 immer weiter an, wahrend an Punkt 1 schnell das Maximum erreicht witdai#d des Verlaufs von
Ncen(S)/Na (Abb. 5.4(d)) lasst sich der Einfluss der unterschiedlichen GroReitwegen gut erkennen.
Bei Punkt 1 und Punkt 3 steiddccn(S)/Na zunéchst schnell an, wobei der Grof3teil der Partikel schon
bei s = 0,5% aktiviert ist. Bei Punkt 2 steigtlccn(s)/Na kontinuierlich mit zunehmendersimmer
weiter langsam an.

Die unterschiedlicheNccn(0,1 %) an den drei Punkten lassen sich somit direkt mit den unterschied-
lichen GroRenverteilungen des Aerosols erklaren. Die veranderlidmaische Zusammensetzung mo-
difiziert die Verteilungen deccn(S) noch zuséatzlich, wird jedoch an dieser Stelle nicht weiter erortert,
da in der Simulation der Einfluss der GroRRenverteilung dominant ist. Die cheenfasammensetzung
bestimmt jedoch die Gréf3e der Partikel durch KondensationsprozesgelntiaR mit und ist somit eben-
falls eine nicht zu vernachlassigende Einflussgroiie.

In Abbildung 5.5 sind verschiedene, aus Messungen abgeléigtg(s) fur eine kontinentale Luft-
masse dargestellt. DN:cn(S) haben die Form eines Potenzgesetzes nach Twomey (1959):

NCCN(S) = C§<.

Die Werte furC undk wurden Pruppacher und Klett (1997) entnommen. Vergleicht man die sitenlier
Ncen(s) in Abbildung 5.4 mit den empirischefccen(s) in Abbildung 5.5, so lasst sich erkennen, dass die
simuliertenNccen(S) im zu erwarteten Bereich fur eine kontinentale Luftmasse liegen. Die simulierten
Ncen(s) an den drei ausgewahlten Punkten decken die gesamte Spannbreitapiiésod bestimm-
tenNcen(s) ab. Auf der betrachteten regionalen Skala ist somit eine explizite BeraghderNccn(S)
notwendig. Die Annahme eines festgeschriebeXesn(s) fur das gesamte Simulationsgebiet und den
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Abb. 5.5.: Empirisch abgeleitete Verlaufe fliecn(s) nach Pruppacher und Klett (1997) fur eine kontinentale
Luftmasse.

gesamten Simulationszeitraum wirde zu grof3en Fehlern bei der BengctlauWolkentropfenanzahl-
dichten fuhren.

Zusétzlich zur horizontalen Verteilung dsecn(s) treten auch Anderungen in der vertikalen Vertei-
lung wahrend des Simulationszeitraums auf. In den Abbildungen 5.6(a)df Sind Vertikalschnitte
der Neen(0,1%) bei y = 315 km zusammen mit dem Umriss der Wolken dargestellt. Am 18. August,
12:00 UTC befindet sich das Gebiet noch unter starkem HochdruakesniDa als Folge dessen kein
effektiver Vertikaltransport in gré3ere Hohen moglich ist, finden sichinwer Grenzschicht signifi-
kante Anzahldichten filNccn(0, 1%) mit Werten um 400 cm®. Am 19. August, 9:00 UTC befindet
sich das Gebiet nun schon vorderseitig des herannahenden H@seotrd es kommt sowohl zu ei-
nem verstarkten Vertikaltransport von Aerosol in die freie Troposph# auch zur Bildung von Wol-
ken. Die Ncen(0,1%) nehmen durch den Vertikaltransport nun auch in Hohen grof3er 200Gerte W
> 200 cnt3 an und stehen dort bei der Wolkenbildung zur Verfiigung. Am 19.ut¢20:00 UTC hat
die herannahende Front das Gebiet von Westen her erreicht. Hierbait es zur Advektion von hohen
Ncen(0,1%) in das Modellgebiet. In Hohen tber 2000 m werden nun auch WertdNger(0, 1%) >
300 cnt 2 erreicht.

Die Maxima derNccn(0,1%) treten, wie schon in der betrachteten horizontalen Verteilung, insbe-
sondere im Bereich der Wolken auf, was auf eine Korrelation von Wolkiérokalen Maxima der
Wolkenkondensationskerne hindeutet. Die erklart sich dadurchsdasshl| die Bildung von Wolken als
auch der Transport des Aerosols in hthere Schichten durch diegailgimamischen Prozesse bestimmt
werden. Ein Aufwind flihrt zum Beispiel zum Einem zu einer Umverteilueg Aerosols in der Vertika-
len und somit im Allgemeinen zu erhohtélcn(s) in der Hohe und zum Anderen flhrt er zur Bildung
von Wolken. Zudem kommt es im Bereich der Wolken zu hohen relativenhten, was durch chemi-
sche Prozesse ebenso Auswirkungen auf das Aerosol hat. Did\WegtderNccn(s) und der Wolken ist
daher miteinander korreliert. Da COSMO-ART ein online gekoppeltes Mgdddis ist, werden diese
Effekte in den Simulationen erfasst. Dies stellt einen grof3en Vorteil degldgdtems dar.
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Abb. 5.6.: Vertikalschnitt bei y = 315 km durch das ModellggbAnzahldichte der Wolkenkondensationskerne
Neen(0,1%) in cm~3 in Farben; Bereiche, welche Wolkenwasser enthalten, sindaiwarzen Linien
umrandetSIMccn; August 2005.

5.2. Scavenging von Aerosol durch Aktivierung

Die Aktivierung von Aerosolpartikeln stellt eine Senke des atmosphamnsébeosols dar, da die Partikel
in den entstehenden Wolkentropfen eingeschlossen werden. Dietfuéneon Aerosolpartikeln durch
Wolken- oder Regentropfen wird allgemein als Scavenging bezeichraetk@/und Beheng, 1993). Da
die Evaporation von Wolkentropfen als Quelle des Aerosols in der velgten Modellversion nicht
beriicksichtigt wird, ist mit der Zeit mit einem zunehmenden Verlust vorog@masse innerhalb des
Modells zu rechnen. Die Beschreibung der Evaporation und der $5iereng des Aerosols innerhalb
der Wolken erfordert zusatzliche Bilanzgleichungen fir das eindess#ne Aerosol und geht tber den
Rahmen dieser Arbeit hinaus. Um den Einfluss der Aktivierung auf egresdlverteilungen bestimmen
zu kdnnen, wurde eine Simulati®1 Mscay durchgefihrt, welche die Aktivierung als zusatzlichen Sen-
kenterm in den Bilanzgleichungen des Aerosols berticksichtigt. Die Simulkatitvélt alle in Kapitel 4
beschriebenen Erweiterungen des Modellsystems. Anhand der resndgerDifferenzen zur Simulation
mit der Standardversion von COSMO-ARBTMstp lasst sich abschatzen, wie viel Prozent des Aerosols
innerhalb eines Tages aktiviert werden und bei der Entstehung vikelim den Wolkentropfen aufge-
nommen werden.

Im Folgenden wird die Verteilung des Aerosols am 20. August 2005, 0100 nach 24 Stunden Si-
mulationszeit mit zugeschalteter Aktivierung betrachtet. Bis zu diesem Z&itgires in grof3en Teilen
des Simulationsgebiets schon zur Bildung von Wolken gekommen. In den Abbid 5.7(a) bis 5.7(b)
ist die relative Differenz der Anzahldichte und Massendichte zwis&ibacas undSIMstp dargestellt.
Die Abbildungen beziehen sich auf Modellschichten, welchen ein gelélygeides Koordinatensystem
zugrunde liegt. Modellschicht 20 entspricht hierbei im Mittel ca. 4500 ®r IMN und Modellschicht
10 ca. 1200 m. IrSIMscay ist die Anzahldichte und die Massendichte des Aerosols im Bereich der
Bewdlkung signifikant reduziert. Die Differenzen der Massendichte Bither als die Differenzen der
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Anzahldichte, da die groRten Partikel als erstes aktiviert werden. RigeeAnderung der Anzahldichte
innerhalb der Bewdlkung betragt im Mittel ca. 50 %, wahrend die relativdefung der Massendichte
des Aerosols zum Grof3teil tber 75 % liegt. Da sich die Wolkenbasis in desplréoschen Grenzschicht
befindet, kommt es mit der Zeit infolge der turbulenten Durchmischung unfébdienden Bertcksich-
tigung der Evaporation auch unterhalb der Bewoélkung zu einer stargdualion der Anzahldichte und
der Massendichte. Betrachtet man die Differenzen der Massendichi®edesols in der Horizontalen
flr eine Modellschicht in Hohe der Bewdlkung (Abb. 5.7(c)), so siehtjndass es schon nach 24 Stun-
den Simulationszeit im Grol3teil des Simulationsgebiets zu einer Reduktion dsehtiichte von 50 %
bis nahezu 100 % kommt. Hieraus folgt direkt, dass der Grol3teil desnaehan Aerosols in dieser
Schicht innerhalb von 24 Stunden bei der Bildung von Wolken beteiligt war

Da es durch Transportprozesse auch auf3erhalb der Wolken zusanédikanten Reduktion der
Anzahl- und der Massendichte des Aerosols wahrend der Simulation konidtjrmden folgenden
Simulationen wieder auf die Erweiterung der Aerosolbilanzgleichung JeeticUm den Einfluss der
Aktivierung auf das Aerosol im Modell berticksichtigen zu kdnnen, sndss Modell zusatzlich um
weitere Bilanzgleichungen fir die in den Wolken enthaltene Aerosolmass@ent werden.

5.3. Simulation der Wolkentropfenanzahldichten

Die Anzahl der Tropfen in einer Wolke wird maf3geblich durch die Anzahlzdir Verfligung stehenden
Wolkenkondensationskerne bestimmt und ist somit abh&ngig von der Pureilden Eigenschaften des
vorhandenen Aerosols. Mit den in Kapitel 4 vorgestellten ErweiterudgsrModell-Systems COMSO-
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ART ist eine prognostische Berechnung der Wolkentropfenanzalsdiéh, gekoppelt mit den simu-
lierten Aerosolverteilungen, méglich.

Die SimulationSIM,ar wurde mit den in Kapitel 4.2 vorgestellten Erweiterungen des Wolkensche-
mas durchgefihrt. Die Wolkentropfenanzahldichte wird somit als zusé&zfiobgnostische Grof3e im
Modell in Abh&ngigkeit des Aerosols und der mikrophysikalischen Rse@nerhalb der Wolken be-
rechnet. Auf die Erweiterung der Aerosolbilanzgleichung um den Seei flir die Aerosolaktivierung
wurde verzichtet. Die Simulationen beinhalten somit keine Anderung derséerteilung infolge der
Aktivierung.

Da SIMyar in die Ergebnisse vo8IMeyro genestet wurde, muss an den Randern des Simulations-
gebietsN, vorgegeben werden. Als Wert fiN; wurde hierfiir der Standardwert des COSMO-Modells
N = 500 cnm 3 verwendet. Der Einfluss der Randwerte ist jedoch auch fiir Wolkeleherén das Simu-
lationsgebiet wandern, nach maximal 100 km abgeklungen.

Im Folgenden werden die simulierten Verteilungen Meexemplarisch an zwei Zeitpunkten betrach-
tet, bei denen es zur Bildung von Wolken innerhalb des Simulationsgebleimgeen ist. In den Abbil-
dungen 5.8(a) bis 5.8(d) ist die Wolkentropfenanzahldititend der Wolkenfllissigwassergehgtfur
den 19. August 2005, 23:00 UTC dargestellt. Zu diesem Zeitpunkt Haesitang des Oberrheingrabens
Bewdlkung entwickelt. Hierbei handelt es sich um tiefe Wolken, welche (e einen Hohenbereich
von ca. 500 m bis maximal 2500 m Uber NN erstrecken. Die Bildung der \Walteauf die Passage
der Front zu diesem Zeitpunkt und im Speziellen im Bereich des Schwahitzwnd der Vogesen auf die
westliche Anstromung und die damit verbundenen orografisch induzigettikalbewegungen zuriick-
zufuhren. Am westlichen Rand des Simulationsgebiets wandern Wolkeraliteon 1500 m Uber NN
in das Simulationsgebiet und es entstehen Wolken im Bereich der Alpen &reieze zwischen der
Schweiz und Osterreich.

Die berechneten Anzahldichten der Wolkentropfgrerreichen zu diesem Zeitpunkt Werte von weni-
gen 10 cm® bis ca. 500 cm®. Die horizontale Verteilung voN ist allgemein sehr variabel, weist aber
fur Hohen groRer 1500 m eine zunehmende Korrelation von Bereicherlatiy hohemN, und hohem
gc auf. In Abbildung 5.8(d) ist ein Vertikalschnitt durch das Simulationsgdisex = 133 km dargestellt.
N¢ istim Allgemeinen in der Nahe der Wolkenbasis am Hochsten und nimmt mit zumelemidohe ab.
Dies folgt aus der Tatsache, dass die Aktivierung von Aerosolpartikalian der Wolkenbasis mdglich
ist. Mit zunehmender H6he und somit zunehmendem Alter der TropfenNyidiirch Diffusion aus der
Wolke und Koagulation zwischen den Wolkentropfen erniedrigt. Die vdetikarteilung vong, weist
im Gegensatz zil; die hochsten Werte im oberen Bereich der Wolke auf. Die WerteNgamd deren
vertikale Verteilung innerhalb der Wolken haben, verglichen mit Beobagkturwelche zum Beispiel in
den Monografien von Rogers und Yau (1989) und Pruppacher lettl(K997) zusammengestellt sind,
eine realistische Grof3enordnung.

In den Abbildungen 5.9(a) bis 5.9(d) it und gc fur den 20. August 2005, 13:00 UTC dargestellt.
Die Bewdlkung, welche sich in der Nacht gebildet hatte, hat sich aufigetis es sind neue Wolken
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Abb. 5.8.: (a)-(d) Wolkentropfenanzahldichte in cm~2 in Farben und Isolinien des Wolkenfliissigwassergehalts
Oc in g/kg; fur den 19. August 2005, 23:00 UTC$1M,ar.
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Abb. 5.9.: (a)-(d) Wolkentropfenanzahldichtg in cm—3 in Farben und Isolinien des Wolkenfliissigwassergehalt
Jc in g/kg; fuir den 20. August 2005, 13:00 UTC81M,ar.
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Abb. 5.10.: Mittlerer Tropfendurchmesdeiin ymin Farben und Wolkenwassergehaltin g/kg mit Isolinien; auf
einer gelandefolgenden Modellschicht in ca. 1500 m tber titdvei Zeitpunkte irSIMyag; August
2005.

entstanden. Im Grof3teil des Simulationsgebiets haben sich tiefe Wolken§A&a)) gebildet, welche
hoheN, aber meist niedrigeg; besitzenN, bewegt sich in der gleichen GréZenordnung wie zuvor mit
Werten von maximal 500 600 cnt3. Die Bewdlkung in der Héhe von 1500 m besitzt die hdchsten
Nc und gc im Bereich der Mittelgebirge und norddstlich von Karlsruhe. In Abbildung(d ist ein
Vertikalschnitt bei y = 210 km dargestellt. Auch hier treten die hochstene/f@rN; im unteren Bereich

der Wolke und fligc im oberen Bereich der Wolken auf. Im Luv des Schwarzwaldd4dsim hdchsten. In
den Wolken hoher als 2000 m Uber NN Mtniedriger als in der tiefen Bewélkung, da die Verfligbarkeit
der Nicy mit der Hohe im Allgemeinen abnimmt. Im Maximum betragen die Werte Ngoberhalb

von 2000 m ca. 200 cn?. Die hohen Werte 8stlich von x = 300 km kommen durch den festgelegten
Randwert zustande.

Daim Modell zur Entstehung einer Wolke und zur Bestimmungomur die verwendete Sattigungs-
adjustierung (siehe Kap. 3.2) maf3geblich ist, ist die Berechnundlyondq. bei der Entstehung einer
Wolke voneinander entkoppelt. Zur Uberpriifung, ob die berechmgtenit deng. in einem realistischen
Verhaltnis stehen, wurde der mittlere Durchmesser der Wolkentrdpfén jede Gitterzelle berechnet:

D:<6qcph)1/3
mow N ’

Die Verteilung vonD ist in Abbildung 5.10(a) und 5.10(b) fur die beiden betrachteten Zeitpumkite
einer Modellschicht dargestellt. Die Hohe der Schicht entspricht im Giafide Simulationsgebiets
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5.3. Simulation der Wolkentropfenanzahldichten
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Abb. 5.11.: (a)-(c) Anzahldichte der aktivierten Partikisf;, in 10° cm~2 an jedem Gitterpunkt, aufsummiert tiber
den Zeitraum vom 19. bis 20. August 2005 fir drei Hohen; nabigsen der Orografie; iBIMyar.

einer Hohe von ca. 1500 m Uber NN. Im Bereich der Mittelgebirge undisibén Bereich der Alpen
liegt sie jedoch hoher, da ein gelandefolgendes Koordinatensystevendet wird. Zusatzlich zD ist
das arithmetische Mittd ;¢ fUr alle bewdlkte Gitterpunkte der beiden Verteilungen angegdbgie

ist zu beiden Zeitpunkten ca. 20m. D umfasst zu beiden Zeitpunkten Werte von kleinepttbis zu
lokal gréRer 5@im. Werte kleiner 1(im treten in Bereichen mit niedrigeay auf. Werte groRer 50m
sind priméar im Bereich der Alpen zu finden. Im Luv der Alpen werden diftggn Aufwinde innerhalb
der Wolken im Modell erreicht. Da innerhalb von Wolken keine Aktivierunggelassen ist, kommt
es hierbei nur zu einer Erhéhung vgpohne zusatzliche Nukleation neuer Wolkentropfen. Als Folge
dessen isD in diesen Bereichen erhéht. Die Werte unuB@bei sehr kleinemc, wie zum Beispiel an den
Randern der Bewdlkung, lassen sich dadurch erklaren, dass inktigiefungsparametrisierung keine
Aktivierung infolge von Mischungsvorgange im Allgemeinen und im Speziedie den Wolkenréndern
berlcksichtigt ist. Im Bereich der tiefen Wolken in der nordlichen Halfte Sienulationsgebiets liegen
die D im Bereich von 1@m bis 3Qum. Die hdchsten Werte werden hierbei im Bereich der hochsten
Werte flrqc erreicht.

Verglichen mit Beobachtungen, zum Beispiel in Pruppacher und Kle@7)1AGnd Rogers und Yau
(1989), liegtD in einem realistischen GroRenbereich und ist deutlich unterhalb des esskrs von
80 um, welcher die Wolkentropfen von den Regentropfen im COSMO-Modeihtre

Um abzuschétzen, in welchen Bereichen und in welche Hohen die Akingeder Aerosolpartikel
primar stattfindet, wurde die akkumulative Anzahldichte der aktivierten Rarik jedem Gitterpunkt
fur den Zeitraum vom 19. bis 20. August bestimmt:
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5. Simulationen

In Abbildung 5.11(a) bis 5.11(c) i$4; fur drei Hohen dargestellt. Es ist deutlich zu erkennen, dass in
1000 m Uber NN die meisten Partikel aktiviert wurden. Mit zunehmendéeHjibt es immer weniger
Bereiche mit hohenN;;. In 2000 m tber NN treten nur noch vereinzelt kleine Gebiete mit hogm
auf. Die vertikale Abnahme voN;; erklart sich dadurch, dass die Aktivierung von Aerosolpartikeln im
Modell nur bei der Neubildung einer Wolke, welche in dem betrachtetbziiaeist in Hohen um 1000

m einsetzt, und an der Wolkenbasis stattfindet. In der horizontalen VegermN;;, ist eine starke
Korrelation mit der Orografie in allen drei Hohenschichten zu erkenimsbesondere in 1000 m Hohe
im Bereich der Mittelgebirge treten hohe Werte N, im Luv und niedrigere Werte ful;; im Lee
der Mittelgebirge auf. Die hohen Werte v, kommen hierbei zum Einen durch die Entstehung von
Wolken im Luv der Gebirge und zum Anderen durch eine vermehrte Aktiuige von Partikeln an der
Wolkenbasis bestehender Wolken zustande. In 1500 m tber NN zesichezudem im Bereich des
Oberrheingrabens zwischen y = 330 km bis y = 450 km ein Bereich mith@fegten vori\;,; ab. Dies
deutet auf eine vermehrte Entstehung von Wolken in diesem Bereichnebties Simulationszeitraums
hin (vgl. Abb. 5.8(b) und 5.9(b)).

5.4. Einfluss des Aerosols auf Wolkeneigenschaften und Niederschla g

In SIMyar Wurde die Anzahldichte der Wolkentropfen in Abhangigkeit der variaBligenschaften der
Aerosolpartikel und deren raumlicher und zeitlicher Verteilung beredtam. 5.3). Als Folge dessen
ergeben sich Sensitivitaten in der Niederschlagsbildung aufgrunduaedichen und zeitlichen Variabi-
litat des Aerosols. Die modifizierte Niederschlagsbildung beeinflusst miZeieden Wassergehalt der
Wolken und als Folge dessen die Lebensdauer der Wolken. Durch digiaierung der Wolkeneigen-
schaften ergeben sich wiederum Anderungen im Strahlungshaushaltrdosphare.

Um die Modifikationen der Wolkeneigenschaften und des Niederschasdshe durch das simulierte
Aerosol entstehen, zu bestimmen, wurde eine zusatzliche Simulation diiectigelierbei wurde fir
das gesamte Simulationsgebiet und den gesamten Simulationszeitraum einatkofistasolgrof3en-
verteilung angenommen. Als konstantes Aerosol wurde die GroRenvegeifuPunkt 1 am 19. August,
9:00 UTC verwendet (siehe Abb. 5.4(a), 5.4(c) und 5.4(e) in Kap. B4} konstante Aerosol, bzw.
das dazu korrespondierentliecy, entspricht somit den Bedingungen vor Erreichen der Front. Wie in
Kapitel 5.1 gezeigt wurde, kommt es im weiteren Verlauf der Simulation zu deutbitieremNccn,
insbesondere im Bereich der Wolken. Daher sind Unterschiede in dikeltopfenanzahl und dem
Niederschlag im Vergleich z8IMyar zu erwarten. Die Simulation ist ansonsten identischS$hi,/ ar
und wird im Folgenden miSIMgx bezeichnet. Unterschiede in den beiden Simulationen ergeben sich
somit ausschlie3lich aufgrund der Variabilitat des AerosolSIi ar im Vergleich zum r&dumlich und
zeitlich konstanten Aerosol i8I Mg x.

Im Folgenden wird die Entwicklung der Bewdlkung und des Niederschilagien Zeitraum vom 20.
August 2005, 0:00 UTC bis 20. August 2005, 12:00 UTC betrachtetielsedn Zeitraum befindet sich
das Simulationsgebiet unter einer westlichen Anstrémung. In Abbildunged.a¢ 5.12(b) sind\. und
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Abb. 5.12.: (a) und (b) Wolkentropfenanzahldichténin cm~2 in Farben; Wolkenwassergehajt in g/kg mit
Isolinien; (c) Anzahldichte der WolkenkondensationskeXacn(0, 1%) in cm~3; (d) relative Abwei-
chung der Wolkentropfenanzahldichten von (a) zu (b) in 9% (d& fur z = 1500 m tber NN am 20.
August 2005, 0:00 UTC.
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5. Simulationen

gc fur die SimulationerSIMyar Und SIMgx fir 0:00 UTC dargestellt. Im Folgenden werden die Wolken,
welche sich am Schwarzwald und im Bereich des nordlichen Oberrhebislgt haben, néaher betrach-
tet. gc ist zu diesem Zeitpunkt in beiden Simulationen noch naherungsweise ideNjsanterscheidet
sich jedoch stark zwischen den beiden SimulationeiSIM, ag werden Werte vom, bis zu 500cm 3
erreicht. InSIMgx ist Ne zum GroRteil kleiner als 200m 3. Abbildung 5.12(c) zeigt die Verteilung
der Neen(s) fiur s= 0,1%, welche in Kapitel 5.1 bestimmt wurden. Da die Aktivierung als Senke des
Aerosols inSIMyar nicht enthalten ist, entspricht die Verteilung viacn (0, 1%) in Abbildung 5.12(c)
naherungsweise der zugrundeliegentlean(s)-Verteilung in SIMyar aus der sich die Wolken gebil-
det habenNccen(0, 1%) fur das konstante Aerosol @8I Mex betragt zum Vergleich ca. 200 crh Das
hohereN. in SIM,ar erklart sich somit durch die erhéhte Verflgbarkeit von Wolkenkordtonsker-
nen im Bereich der Bewdlkung. In Abbildung 5.12(d) ist die relative Alaiveng vonSIM,ar bezogen
auf SIMg x dargestellt. Im Bereich mit hohemdccon(0,1%) betrégt die relative Abweichung va.
zwischen den Simulationen deutlich tiber 100 %. In den Bereichen mit nieehiblecn(0, 1%) ist die
relative Abweichung unterhalb 100 %. Das Aerosol, bzw. die zur \genfigg stehenden Wolkenkonden-
sationskerne, haben somit einen signifikanten Einfluss auf die Anzatddieh\Wolkentropfen.

Da dieN; direkten Einfluss auf die Autokonversionsrate besitzen, sind UntedkehieNiederschlag
zwischenSIM,arUNdSIMgx zu erwarten. Zur Quantifizierung des Einflusses der variablen Alweyso
teilung auf die Niederschlagsbildung wird die zeitliche Entwicklung des Ngsiiags bei y = 350 km
und y = 210 km (siehe Abb. 5.12(a)) fur den Zeitraum vom 20. AuguB OTC bis 20. August, 12:00
UTC betrachtet.

Zunachst wird der Fall fir y = 350 km betrachtet. Hierbei handelt ésisic tiefe Bewdlkung, welche
sich unterhalb von z = 2000 m tber NN von x = 0 km bis ca. x = 250 km eldtriend eine vertikale
Machtigkeit von ca. 1000 m besitzt. Es handelt sich hierbei um warme Woikevelchen der Nieder-
schlag nur Gber die Autokonversion ausgel6st wird. In Abbildung a)liaid 5.12(b) ist die Bewolkung
fir z = 1500 m tUber NN dargestellt. In beiden Simulationen kommt es innerlealbraten Stunden zu
geringem Niederschlag. BIMgx erreichen die stiindlichen Niederschlagsmengen innerhalb der ersten
vier Stunden jeweils bis zu 0,3 mm (Abb. 5.13(f)).3hV, ar sind sie deutlich geringer und bleiben zum
Teil ganz aus (Abb. 5.13(e)). In der funften Stunde kommt €Sl x zu einem Niederschlagsmaxi-
mum mit Mengen grof3er 0,5 mm. 81Myarhat es in der flnften Stunde zunéchst nur schwach geregnet.
Erst in der sechsten Stunde wurden Niederschlagsmengen tber 0,5@chteAb der siebten Stunde
kommt es weiterhin zu zeitlichen und rdaumlichen Verschiebungen der gefaliiederschlagsmengen.
Durch die héherei; in SIMyar (Abb. 5.12(d)) kommt es somit zum Einen zu einer starken Abschwa-
chung bis hin zur Unterdrickung der schwachen Niederschlage wumdAnderen zu einer zeitlichen
Verzogerung der Niederschlagsmaxima im Vergleiclsiug x . Dies lasst sich direkt darauf zuritickfih-
ren, dass die Bildung von Regentropfen durch Koagulation von Wollefan bei gleicheng fir hohe
N. weniger effizient ist als fir niedrigeid.. Die relativen Anderungen der stiindlichen Niederschlags-
mengen reichen hierbei von -100 % bis +100 %.
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Abb. 5.13.: (a) und (d) relative Abweichung der stiindlichdaderschlagesmengen v&8ihM,ar zu SIMg x in %;
(b), (c), (e) und (f) stiindliche Niederschlagsmenge8lim, ar und SIMg x in mm fir den Zeitraum
vom 20. August 2005, 0:00 UTC bis 20. August 2005, 12:00 UTC.
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5. Simulationen

Bei y = 210 km bildet sich im betrachteten Zeitraum zuné&chst eine WolkeeaWgstflanke des
Schwarzwalds. Die Wolke wéachst innerhalb der ersten Stunden anrtgidné in der vierten Stunde
eine vertikale Erstreckung von ca. 3000 m, wobei es zur Bildung vonéielks am Oberrand der Wolke
kommt. Im weiteren Verlauf wandert sie weiter nach WesterSIlMg x kommt es zunachst zu gerin-
gen Niederschlagsmengen im Bereich zwischen x = 100 km und x = 20@km §.13(f)). INSIMyar
kommt es, wie im vorigen Fall, wiederum zu einer Abschwachung und teibweiterdrickung dieser
schwachen Niederschlage (Abb. 5.13(e)). Ab der vierten Stunde ka®int beiden Simulationen zu
Niederschlagsmengen bis 5 mm, wobei sich das Niederschlagsgebiédeatdn verlagert. Wie in Ab-
bildung 5.13(d) zu erkennen ist, kommt es hierbei und auch im weiterdaleau leichten zeitlichen
und raumlichen Verschiebung des Niederschlags zwis&ibtyar und SIMg x. Die erhéhten Nieder-
schlage im Bereich x = 300 km i8IM,ar kommen zustande, da es sich hier um die Auslaufer eines
starken Niederschlagsgebiets weiter stdlich handelt, welche in diesetciBaach Norden wandern.
Sie sind somit ein Beleg fur das verzégerte Einsetzen des Niederschiggéder hthereNcen(s) in
SIMyarim Vergleich zuSIMgx. Da im Gegensatz zum vorherigen Fall (y = 350 km) nun zusatzlich ab
der vierten Stunde die Eisphase der Wolke eine Rolle bei der Niedersbhthmg spielt, treten zusatz-
liche Wechselwirkungen zwischen fester und flissiger Phase irhatbaWolke auf. Die Variationen
im Niederschlag sind folglich nicht mehr ausschlieRlich auf die Anderung\deokonversionsrate zu-
rickzufuhren.

Aufgrund der rdumlichen und zeitlichen Verschiebung des Niedersshddgen Differenzen im Flls-
sigwassergehati. der Wolken zwischen den beiden Simulationen. In Abbildung 5.13(a) ur(d.1
ist zu erkennen, dass in beiden Fallen in den ersten funf StundehVipng aufgrund der héhereN,
deutlich weniger Niederschlag gefallen ist alsShvi|x . Als Folge dessen ergeben sich am 20. August,
5:00 UTC die groéf3ten Differenzen vap. In Abbildung 5.14(a) und 5.14(b) sind, und g fur beide
Simulationen in einer Hohe von 1500 m Uber NN dargestellSIN, ar sind N; und g im Bereich der
Bewdlkung 6stlich von x = 100 km zum Grof3teil deutlich héher alSiVg x. Westlich von x = 100
km sind dieq; und N; von den Randwerten gepragt. Im Bereich von x = 220 km und y = 380 km is
es inSIMgx in 1500 m Uber NN schon zu einer Auflosung der Bewotlkung gekommeimend sie in
SIM,ar Noch weiterhin besteht. Infolge der Differenzen \grund der unterschiedlichen Lebensdauer
der Wolken ergeben sich Unterschiede im Strahlungshaushalt der Atéresp

In Abbildung 5.14(c) ist die Differenz des vertikal integrierten Wolkesseagehaltsi™ zwischen
den Simulationen dargestellh"cnt ist fur SIM,ar im Bereich der aufgeldsten Bewdlkung und in der Mit-
te des Simulationsgebiets deutlich héher alSliVi|x. Im Bereich der Bewoélkung im nordostlichen
Teil des Simulationsgebiets treten jedoch auch niedrigere Werte/¥aauf. Durch die Differenzen der
g™ ergeben sich Anderungen im Strahlungshaushalt der Atmosphérie, \lkentropfen maRgeblich
zur Extinktion von Strahlung in der Atmosphére beitragen. Die Extinktion delk&tropfen wird in
COSMO-ART unabhangig voN. nur in Abhangigkeit vorg. parametrisiert (Ritter und Geleyn, 1992).
In Abbildung 5.14(d) ist die relative Abweichung der Globalstrahliigzwischen den beiden Simu-
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Abb. 5.14.: (a) und (b) Anzahldichte der Wolkentropfénin cm2 in Farben und Wolkenwassergehaltin g/kg
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Anderung der Globalstrahlurig' in %; (a)-(d) am 20. August 2005, 5:00 UTC.
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Abb. 5.15.: (a) Relative Abweichung des akkumulierten Misdhlags voiSIM,ar zu SIMyar in %; (b) absolute
Abweichung des akkumulierten Niederschlags zwis@idh agr undSIMgx in mm; (c) akkumulierter
Niederschlag irSIMgx in mm; (a)-(c) beziehen sich auf den Zeitraum vom 19. Aug@&52 0:00
UTC bis 20. August 2005, 12:00 UTC.

lationen dargestellt. Die Sonne ist ca. eine Stunde vor dem betrachtetennkeigufgegangen. In der
Mitte des Simulationsgebiets ergeben sich iiber 25 % niedrigere Werke fitr SIM,ar. Die groRten
Differenzen vorK! treten im nordéstlichen Teil des Simulationsgebiets auf. Im Bereich dghVix
schon aufgeldsten Bewolkung ergeben sich Abweichungen von Gld#r zivischen den Simulationen.
Im benachbarten Bereich mit niedrigerefff in SIMar treten um bis zu 100 % héhere Werte Kirin
SIM,ar auf.

Wie gezeigt werden konnte, treten®iM, ar erhohteNcen(s) im Bereich der Bewdlkung auf. Hier-
durch kommt es zu héherd¥ als in SIMgx und als Folge dessen zu einer Unterdriickung schwacher
Niederschlage und einer Verzégerung der NiederschlagsmaxiBidvipr innerhalb von warmen Wol-
ken. In den Abbildungen 5.15(a) und 5.15(b) sind die relative bzvalatesAnderung des akkumulierten
Niederschlags fur den Zeitraum vom 19. August, 0:00 UTC bis 20. Ayd@00 UTC dargestellt. Zu-
satzlich ist in Abbildung 5.15(c) die Verteilung des akkumulierten NiedergshitaSIMg x dargestellt.
Wahrend des betrachteten Zeitraums kam es nahezu im gesamten Simulaieiragébederschlag.
Die grof3ten Niederschlagsmengen fur den betrachteten Zeitraum wordBsareich der Alpen mit Gber
30 mm erreicht. Im Bereich des Schwarzwalds und der Schwabischewuktien Niederschlagsmen-
gen von ca. 15 mm erreicht. Im Nord-Osten des Simulationsgebiets emal@hBliederschlagsmengen
maximal 10 bis 15 mm. Die Niederschlagsmengen sin8likyar im Vergleich zuSIMgx rdumlich
verschoben. Da sich das Simulationsgebiet im betrachteten Zeitraum inngsttichen Anstrémung
befindet, kommt es in Folge der verzogerten NiederschlagsbilduSiMipar in der westlichen Halfte
des Simulationsgebiets vermehrt zu niedrigeren Niederschlagsmengém derddstlichen Halfte ver-
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5.5. Vergleich zur Standardversion von COSMO-ART

mehrt zu hoheren Niederschlagsmenge8liM, ar. Insbesondere in den Bereichen mit allgemein wenig
Niederschlag sind die Niederschlagsmengeslid, ar gegentbeSIMgx um 25 % bis 100 % reduziert
(Abb. 5.15(a)). In den Bereichen mit hohen Niederschlagsmengen dos&in des Simulationsgebiets
betragen die relativen Abweichungen weniger als 10 %. Hier treten jatledtochsten absoluten Diffe-
renzen in den Niederschlagsmengen von + 2 mm bis - 3 mm zwischen den Bé@dglationen auf. Im
restlichen Simulationsgebiet betragen die Differenzen +1 mm bis -2 mm.

Die Bereiche mit niedrigen Niederschlagsmengen sind im Modell sehr sefisiti/ariationen der
Aerosol- bzw. deiNccn(s)-Verteilung. In den Bereichen mit hohen Niederschlagsmengen treten ebe
falls Sensitivitaten in der Niederschlagsverteilung auf. Die relativen Amdgen sind in diesen Berei-
chen jedoch geringer, da insbesondere die starkeren Niedersaieliggésse meist mit einer bestehenden
Eisphase in der Wolke verbunden sind. In den Simulationen wird jedoctiarudiederschlag, welcher
sich aufgrund der Koagulation der Wolkentropfen entwickelt, in Abhdgeigron N, berechnet. Die
groRten Anderungen in der Niederschlagsverteilung sind aufgrussedeauch in den Bereichen mit
warmen Wolken zu erwarten, in denen keine Eisphase bei der Nietigsbhidung beteiligt ist.

5.5. Vergleich zur Standardversion von COSMO-ART

In Kapitel 5.4 konnte der Einfluss der Aerosolverteilung auf die Eigeafseih der Wolken, auf den Nie-
derschlag und auf den Strahlungshaushalt mit Hilfe des erweiterten igolkemas von COSMO-ART
gezeigt werden. Durch die prognostische Behandlung der Wolkdatrapzahldichté\. sind zusatzli-
che Anderungen im Vergleich zum standardmaRig verwendeten Wohemscdes COSMO-Modells,
in welchem ein konstantes; onst= 500 cm 2 verwendet wird, zu erwarten. Griinde hierfiir sind zum
Beispiel die vertikale Verteilung voN; undqc innerhalb einer Wolke (Kap. 5.3, Abb. 5.8(d) und 5.9(d))
und die zeitliche Entwicklung der Wolkentropfenanzahldichte wahrentdelgensdauer einer Wolke im
erweiterten Modell, welche zu zuséatzlichen Sensitivitaten in der Niedegstildung fuhren kénnen.

Im Folgenden wird die SimulatioBIM,ar mit der SimulationSIMstp, welche mit dem Standard-
wolkenschema des COSMO-Modells (Kap. 3.2) durchgefuhrt wurgglichen.S1Mstp enthalt somit
keinerlei Wechselwirkung mit dem Aerosol. Hierdurch kann der Eisftlex zugefligten Erweiterungen
im Vergleich zur bisher verwendeten Modellversion abgeschéatzt werde

Wie in Kapitel 5.3 und 5.4 gezeigt wurde, ergeben sicBliM, ar fliir Nc Werte im Bereich von we-
nigen 10cm3 bis maximal um die 50@m 3. Im Allgemeinen istN. in SIMyar somit unterhalb der
konstantenN; konst = 500 cm 2 von SIMstp. In den Abbildungen 5.16(c) und 5.16(f) sind analog zu
Kapitel 5.4 die stindlichen Niederschlagsmengen fiir den Zeitraum vorAwfust 2005, 0:00 UTC
bis 20. August 2005, 12:00 UTC dargestellt.ShiVistp kommt es bei y = 350 km in den ersten sieben
Stunden zu keinem Niederschlag, wahrend®IliMi, ar leichter Niederschlag vorhanden ist. Dies lasst
sich direkt auf das relativ hohe und konstaNgonst = 500cm 2 in SIMsTp zuriickfuhren, welches die
Bildung von leichten Niederschlagen innerhalb der warmen Wolken uiiiektjrda die zugehdrigen
Durchmesser der Wolkentropfen zu klein fiir ein effektives WachstamTdopfen durch Koagulation
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Abb. 5.16.: (a) und (d) relative Abweichung der stundlichdéiederschlagsmengen va@iMyar zu SIMstp in

%, an schwarzen Feldern ist kein Niederschla@iMstp vorhanden; (b), (c), (e) und (f) stindliche
Niederschlagsmengen BIM,ar und SIMstp in mm fir den Zeitraum vom 20. August 2005, 0:00
UTC bis 20. August 2005, 12:00 UTC.
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5.5. Vergleich zur Standardversion von COSMO-ART

sind. Erst ab der siebten Stunde kommt es in beiden Simulationen zu Niddgrgaieser ist irSIMyar

in der siebten Stunde noch leicht héher, dann jedoch niedriger SidMgrp. Bei y = 210 km kommt es
in beiden Simulationen ab der dritten Stunde zu Niederschlag im Bereich HesuQevalds (x= 100
km). Die Niederschlagsmengen sind3hiMiyarin Stunde drei und vier zunachst niedriger alSIiVistp.
Waéhrend sich das Niederschlagsmaximum in den folgenden Stunden esténWerlagert, Uberschrei-
ten die Niederschlage i8IMyar die Niederschlage i81Mstp deutlich (Abb. 5.16(d)). Es kommt somit
trotz der niedrigerem; in SIMyar zu einer Abschwachung des Niederschlags Uber dem Schwarzwald
und zu einer Verschiebung des maximalen Niederschlags nach Westeam Higst sich erkennen, dass
durch das Mitwirken der Eisphase bei der Niederschlagsbildung keimettelbare Korrelation mehr
zwischen niedrigerem. und héheren Niederschlagsmengen besteht. Vielmehr ergeben sittlizhsa
Wechselwirkungen und Rickkopplungen zwischen Eisphase unsigilisssserphase der Wolke, die zu
einer Modifikation des Niederschlags fuhren.

Infolge der Unterschiede im NiederschlagShw, ar und SIMstp ergeben sich Differenzen im Flis-
sigwassergehalt der Wolken. Die grof3ten Unterschiedegqyangeben sich am 20. August, 6:00 UTC,
eine Stunde spéter als in den in Kapitel 5.4 betrachteten Simulationen. In Afdpiidii7(a) und 5.17(b)
ist gc in 1500 m Uber NN fUiSIMyar und SIMsTp dargestellt. Zwischen beiden Simulationen treten nur
minimale Differenzen in der Wolkenbedeckung im Randbereich der Bewglauh Es kommt jedoch zu
groRen Unterschieden vap zwischen beiden Simulationen. Speziell im Bereich um y = 350 km, wo es
zuvor inSIMstpim Gegensatz z&IMyar zu keinem Niederschlag kam, und 6stlich des Schwarzwalds,
wo es zu diesem Zeitpunkt zu starkerem Niederschle®) My ar (Abb. 5.16(d)) kommt, ist der vertikal
integrierte Wolkenwassergehaif in SIMyar deutlich niedriger (Abb. 5.17(c)). Auch in der Schweiz
und an der Grenze zu Osterreich, im Gebiet mit den hochsten absolutder$tiBlagssummen wahrend
des betrachteten Zeitraums, treten Unterschied@'iauf. Im nordéstlichen Teil des Simulationsgebiets
ergeben sich in einem kleinen Bereich hdhere Wert«qiﬂ]ﬁn SIMyar. Durch die Differenzen im Flis-
sigwassergehalt ergeben sich als direkte Folge Unterschiede im Sgsidwshalt zwischen den beiden
Simulationen. In den Bereichen mit niedrigerei in SIM,ar ergibt sich eine Erhéhung der Global-
strahlungk! von (iber 100 % zu diesem Zeitpunkt (Abb. 5.17(d)). In den Bereiohiehtheremg™ ist
K! in SIMyarum tiber 50 % niedriger.

Die Unterschiede im Strahlungshaushalt in beiden Simulationen beeinflagskrdie dynamischen
Prozesse in der Atmosphare. Da es sich bei COSMO-ART um ein volppekes Modellsystem han-
delt, fiihrt dies zu Anderungen im Transport des Aerosols und sowtit zawAnderungen der Verteilung
derNcen(s). Diese modifizieren wiederum die Eigenschaften der Wolken. Mit demitamten Modell-
system, wie es ii51Myar vVerwendet wurde, lassen sich somit Wechselwirkungen und Rupkkagen
zwischen dem Aerosol, den Wolken, dem Niederschlag, der Strahhdhdar Dynamik der Atmosphare
simulieren.

In Folge der Unterdriickung der schwachen Niederschladd Mytp kommt es im gesamten nord-
westlichen Teil des Simulationsgebiets zu groRen Differenzen des vofwudast, 0:00 UTC bis 20. Au-
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Abb. 5.18.: (a) Relative Abweichung der akkumulierten Miesthlagsmengen val M ar zu SIMsTp in %; (b)
absolute Abweichung der akkumulierten NiederschlagsmezgischerSIMyar undSIMstpin mm;
(c) akkumulierter Niederschlag i8IMstp in mm; (a)-(c) beziehen sich auf den Zeitraum vom 19.
August 2005, 0:00 UTC bis 20. August 2005, 12:00 UTC.

gust, 12:00 UTC akkumulierten Niederschlags (Abb. 5.18(a)). Die relathbweichungen voB8IM,ar
zu SIMstp betragen in diesem Bereich Uber 100 %, sofern eSIMstp Uberhaupt zu Niederschlag
gekommen ist (Abb. 5.18(a) und Abb. 5.18(c)). Die Niederschlagsnmesigel in diesem Bereich in
SIMyar zum Teil Gber 3 mm hoher als BIMstp (Abb. 5.18(b)). Auffallig sind die niedrigeren Nieder-
schlagsmengen im Luv des Schwarzwald$IiW, ar, Welche, wenn man die Eisphase der Bewdlkung
aul3er Acht lasst, zunachst widersprichlich erscheinetN.da SIM,ar niedriger als das verwendete
Nc konst= 500cnT 2 in SIMsTpist und somit inSIMy ar von einer effizienteren Niederschlagsbildung im
warmen Teil der Wolke auszugehen ist. Ostlich des Schwarzwalds kommtRsriich der Schwabi-
schen Alb zu erhdhten Niederschlagsmenge®l M, ag von tUber 100 %, wobei absolute Differenzen von
Uber 6 mm erreicht werden. Im mittleren 6stlichen Teil des SimulationsgebietsligNiederschlags-
mengen groRflachig um ca. 10 % niedrigelSikMyar. Im Bereich der starken Niederschlage treten die
groRten absoluten Differenzen im Bereich von -4 mm bis ca. + 10 mm a&lNgar kommt es ins-
gesamt zu groflReren Niederschlagsmengen &sNap. Gemittelt lber das gesamte Simulationsgebiet
sind die NiederschlagsmengenSih, ar ca. 0,2 mm hoéher als i8IMsTp.

Die Differenzen im Niederschlag sind deutlich grof3er als die in Kap. 5.dgedéllten Differenzen
zwischernSIMyaruUNdSIMEx . Da die Differenzen deX;, bzw. die Differenzen zwisched, undNc konst
in beiden Fallen in einer ahnlichen GréRenordnung sind, ist dies auizioké Sensitivitaten in Folge
der prognostischen Behandlung égrzurlickzufiihren.
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6. Zusammenfassung

Die Wechselwirkung zwischen dem atmosphérischen Aerosol und déeiMst eine der grofdten Unsi-
cherheiten in der modernen Klima- und Wettervorhersage. Aerosolgdatiien in der Atmosphare als
Kondensationskerne bei der Bildung von Wolken und bestimmen dadig@rdRenverteilung der Wol-
kentropfen. Als Folge dessen ergeben sich Wechselwirkungentmwigeerosol, Wolken, Niederschlag
und Strahlung in der Atmosphére. Aufgrund der Komplexitat der Zusamamg@ehsind numerische Mo-
delle ein wichtiges Werkzeug zur Quantifizierung der beteiligten Prozesse.

In dieser Arbeit wurde das gekoppelte mesoskalige Atmosphéren- uachi€fTransport-Modell
COSMO-ART um eine Berechnung der Aerosolaktivierung und der @dlopfenanzahldichten erwei-
tert und Simulationen des Aerosoleinflusses auf die Verflgbarkeit \akenkondensationskernen, auf
die Wolkentropfenanzahldichte und auf den Niederschlag durchgefuh

Bei der Erweiterung des Modellsystems wurde darauf Wert gelegt,siassoglichst konsistent zur
bisherigen Behandlung des Aerosols und der Wolken ist. Zunéchsiewnit Hilfe der Kéhlertheorie
und der Parametrisierung von Abdul-Razzak und Ghan (2000) dieBmuag der Aktivierung des Ae-
rosols und der verfugbaren Wolkenkondensationskerne in Abhiggigider GroRenverteilung und der
chemischen Zusammensetzung des Aerosols implementiert und die Aerogglgiieimlungen um die
Aktivierung erganzt. Als nachster Schritt wurde die Wolkentropfeahldichte als neue prognostische
GroRRe im Modell eingeftihrt und das Wolkenschema mit Hilfe der Parametmgjen von Seifert und
Beheng (2001) entsprechend erweitert.

Mit den Erweiterungen kann zum Einen der Einfluss des Aerosols aWWdlieentropfenanzahldich-
te und auf die damit verbundene Niederschlagsbildung durch Autoeksion berechnet werden, zum
Anderen wurde eine Grundlage fur die Behandlung weiterer Wechikalvgen, wie zum Beispiel die
Prozessierung des Aerosols innerhalb von Wolken und die Beregldairoptischen Eigenschaften der
Wolkentropfen, in COSMO-ART geschaffen. Diese Arbeit stellt somitelsiten Schritt zu einer umfas-
senden Behandlung der Wechselwirkungen zwischen Aerosol wtkeWin COSMO-ART dar.

Es wurden mehrere Simulationen fur den Zeitraum vom 16. bis 20. Au@@& Rir ein Simulati-
onsgebiet, welches Sitidwestdeutschland und die Schweiz umfassygefiitoth. Anhand der ersten Si-
mulation, bei der die Anzahldichte der Wolkenkondensationskerne férfeste vorgeschriebene Uber-
sattigung berechnet wurde, konnte gezeigt werden, dass die Arctablder verfigbaren Wolkenkon-
densationskerne, neben der Anzahldichte des Aerosols auch stedlkessen GroRenverteilung abhangt.
Die Anzahldichte der verfigbaren Wolkenkondensationskerne éctisplabei den zu erwarteten An-
zahldichten fir eine kontinentale Luftmasse. Die Variabilitdt des Aerosalseimer Eigenschaften hat
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eine starke Variabilitat der verfligbaren Wolkenkondensationskeémeend des betrachteten Simulati-
onszeitraums zur Folge. Eine Front, welche am 19. August das Simulaluesgrreicht, ist mit einer
signifikanten Erhohung der verfigbaren WolkenkondensationskerrSpeziellen im Bereich der sich
entwickelten Wolken verbunden.

Mit einer Simulation, welche die Aktivierung der Aerosolpartikel als Serd®Aerosols berticksich-
tigt, konnte gezeigt werden, dass der Grof3teil der vorhandenesdpestikel wahrend des betrachteten
Zeitraums aktiviert wird. Da die Freisetzung des Aerosols durch diedtaéipn der Wolkentropfen noch
nicht im Modellsystem enthalten ist, wurde in den restlichen Studien auf da&®8ging der Aerosol-
partikel bei der Aktivierung verzichtet.

In einer weiteren Simulation wurde die Anzahldichte der Wolkentropfen aitzliche prognostische
GrofRe in Abhangigkeit des Aerosols berechnet. Es konnte gezeigemedass die simulierten An-
zahldichten und die Durchmesser der Wolkentropfen in einer realistiseh@penordnung liegen. Die
Aktivierung der Aerosolpartikel und folglich die Nukleation von Wolkemtien findet hierbei primér
unterhalb von 1500 m Uber NN statt und weif3t eine starke Korrelation m®degrafie auf.

Im Vergleich mit einer Simulation, bei der eine raumlich und zeitlich konstant@g&dverteilung
vorgegeben wurde, konnte gezeigt werden, dass das Aerof@mgiinfluss auf die Anzahldichte der
Wolkentropfen hat. Im Speziellen im Bereich der Front kommt es infolgeddrten Anzahldichte der
Wolkenkondensationskerne zu deutlich erhéhten Anzahldichten deevodipfen.

Es konnte gezeigt werden, dass die Bildung von Niederschlag im Spaziellearmen Wolken stark
von der Anzahldichte der simulierten Wolkenkondensationskerne abtizungh die erhéhten Wolken-
tropfenanzahldichten kommt es zu einer Abschwachung bis hin zur Wiatkxehg der leichten Nieder-
schlagsereignisse und zu einer Verzdgerung der Niederschlagsmaisrizolge dessen ergeben sich
grof3e Unterschiede im Flissigwassergehalt der Wolken, welche dengadit der Wolken und den
Strahlungshaushalt der Atmosphare beeinflussen.

Der Vergleich mit der Standardversion von COSMO-ART hat gezeigts @asin der erweiterten
Modell-Version zu mehr leichten Niederschlagen kommt, da die simulierten Atizaten der Wolken-
tropfen im Mittel deutlich kleiner als die in der Standardversion verwendatldichte von 500 cr?
sind. Im Luv des Schwarzwalds konnte jedoch auch eine leichte Verniingleter Niederschlagsmen-
gen im Vergleich zur Standardversion festgestellt werden. Aufgramdethgeflihrten Erweiterungen
und der Variabilitat des Aerosols kommt es allgemein zu raumlichen und zeitiérenhiebungen des
Niederschlags.

Mit dem erweiterten Modell-System COSMO-ART ist nun eine konsistented&ung der Anzahl-
dichte der Wolkenkondensationskerne und der Anzahldichte der Woti#en anhand der simulierten
Aerosolverteilungen moglich. Hierdurch kann der Einfluss des Aeresdiearme Wolken und auf den
damit verbundenen Niederschlag auf einer regionalen und kontineigk#ga mit COSMO-ART simu-
liert werden.
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B. Symbolverzeichnis

A
aw
ap,ap
B, B, B|

|intern
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Dg, Dy,

Dd big: Dd low
Di, D", Dy
Dmittel

Dy

D, D,/

D,

D>

e

eO

€eq

&

P P P
fi

G

g

Hilfsvariable der Kéhlergleichung im Krimmungsterm
Aktivitat von Wasser

Koeffizienten der Anzahldichtenverteilung der Wolkentropfen
Hilfsvariablen der Kéhlergleichung im Lésungsterm
Konstante in Ghan et al. (1993)

empirische Konstante

Konstante in Lohmann et al. (1999b)

Ratenkoeffizient der Autokonversion

spezifische Warmekapazitat der Luft

feuchter Partikeldurchmesser / Tropfendurchmesser
mittlerer Tropfendurchmesser

kritischer Durchmesser eines Losungstropfchens

trockener Partikeldurchmesser

minimaler trockener Durchmesser zur Aktivierung

minimale trockene Durchmesser zur Aktivierung §gix
Integrationsgrenzen in Fountoukis und Nenes (2005)
Mediandurchmesser

arithmetisches Mittel der mittleren Tropfendurchmesser
Diffusivitat von Wasserdampf in Luft

modifizierte Diffusivitdten von Wasserdampf in Luft
beliebiger Durchmesser kleinBx

beliebiger Durchmesser grofieg

Wasserdampfpartialdruck

Wasserdampfpartialdruck im Gleichgewicht Gber einer ebenen Wastexfl
/ Sattigungsdampfdruck

Wasserdampfpartialdruck im Gleichgewicht
Wasserdampfpartialdruck im Gleichgewicht tiber einer ebenen Lésung
Fliisse von aktivierten Partikeln in eine Wolke
dimensionloser Parameter in Abdul-Razzak und Ghan (2000)
Hilfsvariable fur Tropfchenwachstum
Schwerebeschleunigung der Erde
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dimensionloser Parameter in Abdul-Razzak und Ghan (2000)

turbulenter Diffusionskoeffizient
Globalstrahlung

empirische Konstante

thermische Leitfahigkeit der Luft
modifizierte thermische Leitfahigkeit der Luft

Koeffizienten der Koagulationsfunktionen in Seifert und Beheng (R001

massenspezifische Verdampfungswéarme
Momente einer Verteilungsfunktion
Molmassen

Masse eines einzelnen Wolkentropfens

Trennmasse zwischen Wolken- und Regentropfen in Seifert und B€B6A1)

Massen

Massendichte

Massendichte der maximal aktivierten Partikel
Anzahldichten der Aerosolpartikel

Anzahldichte der aktivierten Partikel

Anzahldichten der maximal aktivierten Partikél = N°(Smay)
Anzahldichte der hydrophilen Aerosolpartikel
Anzahldichte der Wolkenkondensationskernesei

Anzahldichte der verfligbaren Wolkenkondensationskdkng, = Ncen(Smax)

Anzahldichten der Wolkentropfen

Anzahldichte der Eispartikel fir 0 K

kumulative Anzahldichte der aktivierten Partikel
Molenanzahlen
Anzahldichtenverteilungsfunktionen des Aerosols
Anzahldichteverteilungsfunktion der Wolkentropfen
Massendichteverteilungsfunktionen
Oberflachendichte

Driicke

Hilfsvariable

Wolkenwasser (Massenanteil) im Sattigungsgleichgewicht
vertikal integrierter Wolkenwassergehalt
Massenanteile

Grenzwert vorg, fir Autokonversion

universelle Gaskonstante

Gaskonstanten



RH relative Feuchte

RHeq relative Feuchte im Gleichgewicht

ri Massenanteil einer Partikelkomponente

SESTRRSTRS o Entropien

S Ubersattigung

S kritische Uberséttigung eines Losungstropfchens
Seq Ubersattigung im Gleichgewicht

Sfix konstante Ubersattigung groRer Null

5 kritische Ubersattigung des Mediandurchmessers
Smax maximale Ubersattigung

Sw, Sy mittlere molare Entropien

T, Ty, Tw, To, To Temperaturen

TKE turbulente kinetische Energie

t Zeit

U, Uy, Uy, Upg innere Energien

u subgridskalige u-Komponente der Geschwindigkeit
V, W, Viy Volumina

\Y/ \olumendichte

4 subgridskalige v-Komponente der Geschwindigkeit
w Vertikalgeschwindigkeit

w subgridskalige Vertikalgeschwindigkeit

W Vertikalgeschwindigkeit an der Wolkenbasis

Xw Molenbruch

Xy Massenmischungsverhaltnis

y Hilfsvariable

o Koeffizient der Ubersattigungsgleichung

ac Akkomodationskoeffizient

B1.B2 Konstanten in Cohard et al. (1998)

y Koeffizient der Ubersattigungsgleichung

Eps & [6sliche Massenanteile

n dimensionloser Parameter in Abdul-Razzak und Ghan (2000)
U, My, Hw chemische Potentiale

Hy chemisches Potential fur reines Wasser

Hy chemisches Potential bei Standardbedingungen

v Koeffizient der Anzahldichtenverteilung der Wolkentropfen
Vs, Vsk Molenanzahlen der lonen pro Mol eines Stoffes nach erfolgter Dissisoz
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Dichten

Oberflachenspannung

geometrische Standardabweichungen

dimensionloser Parameter in Abdul-Razzak und Ghan (2000)
dimensionslose Zeitskala in Seifert und Beheng (2001)
Zeitpunkt der Aktivierung eines Partikels

Molvolumina

universelle Funktionen in Seifert und Beheng (2001)
Hilfsvariable in Fountoukis und Nenes (2005)
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