Aerosole

Definition:

Der Begriff ,,Aerosol* bedeutet wortwortlich ,,Losung in Luft*. Da eine Losung sowohl das
Losungsmittel als auch den geldsten Stoff umfasst, bedeutet der Begriff ,,Aerosol* genauge-
nommen das Gesamtsystem bestehend aus Partikeln und Triagergas. In der Literatur wird je-
doch der Begriff ,,Aerosol* meist gleichbedeutend mit den in der Luft vorhandenen Partikeln
verwendet, ohne das Trégergas einzuschlief3en.

Warum ist man an Aerosolen interessiert?

Aerosole haben zahlreiche Auswirkungen auf die chemische Zusammensetzung und den
Strahlungshaushalt der Atmosphaére:

e Aecrosole streuen die solare Strahlung zuriick ins Weltall und kdnnen dadurch zur Ab-
kiihlung der Atmosphére fithren (direkter Effekt)

e Acrosole fithren zu verstirkter Lichtstreuung (Mie-Streuung) in der Atmosphére (z.B.
durch Nebel, Dunst, Smog)

e Acrosole dienen als Kondensationskerne fiir die Bildung von Wolken. Diese haben
wiederum einen Einfluss auf den Strahlungshaushalt der Atmosphére (indirekter Ef-
fekt)

e An den Oberflichen von Aerosolen konnen chemische Reaktionen ablaufen. Z.B. sind
in der Stratosphére bei tiefen Temperaturen kondensierende Partikel (Polar Stratosphe-
ric Clouds) mitverantwortlich fiir die Entstehung des Ozonlochs durch Umwandlung
von Halogen- Reservoirsubstanzen zu reaktiven Halogenverbindungen.

Bei der Untersuchung von Aerosolen ist man unter anderem an folgenden Eigenschaften inte-
ressiert:

Aerosolkonzentration (in Partikeln/cm®)
Massendichte (in pg/cm’)

GroBenverteilung

Chemische Zusammensetzung

Optische Eigenschaften (Streuung und Absorption)
Aerodynamische Eigenschaften

Quellen von Aerosolen

Man unterscheidet primdre und sekunddre Aerosole. Primire Aerosole entstehen durch direk-
ten Eintrag von Partikeln vom Erdboden oder der Wasseroberfliche in die Atmosphére. Man
bezeichnet diese Partikel, die zumeist durch Wind vom der Oberfliche aufgewirbelt werden,
auch als Dispersionsaerosole. Sekunddre Aerosole entstehen durch homogene Nukleation
von Gasen mit geringem Dampfdruck (z.B. Schwefelsdure, Salpetersdure, organische Damp-
fe).
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Abbildung 1: Quellstirken verschiedener Aerosoltypen (in kg pro m’ und Stunde) sowie ge-
samte optische Dichte von Aerosolen (unten rechts).



Data from P. Warneck, “Chemistry Estimated global production rates of particulate matter
of the Natural Atmosphere”, 2" ed.,
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Abbildung 2: Ubersicht iiber die globale Produktionsrate verschiedener Aerosoltypen.

Primére Aerosole

Der Eintrag von Partikeln vom Erdboden in die Atmosphire geschieht durch Aufwirbelung
fester Teilchen durch Wind. Hierbei werden die Partikel durch die Windkrifte tangential zur
Bodenoberfliche bewegt. Hierdurch wird die Kontaktfliche zum Untergrund reduziert und
die Adhésionskrifte am Untergrund werden geringer. Durch Sto3e mit den Unebenheiten des
Bodens erhalten die Partikel den nétigen Vertikalimpuls, um vom Boden weggetragen zu wer-
den. Abhédngig von der Windgeschwindigkeit iiberwiegen bei sehr kleinen Partikeln die Ad-
hésionskrifte. Kleine Partikel machen daher nur einen sehr geringen Bruchteil der Dispersi-
onsaerosole aus, und das Maximum des Partikelradius befindet sich im Bereich zwischen 1
und 10 um. GroBere Teilchen sedimentieren sehr schnell zuriick zum Erdboden (siehe unten).
Ein wichtiger Prozess zum Eintrag von Aerosolen in die Atmosphére ist die Produktion von
Seesalzaerosolen. Dies geschieht beim Zerplatzen von Luftblasen im Meerwasser, die sich bei
Windgeschwindigkeiten von mehr als ca. 3 m/s in den Wellenkimmen bilden. Die kleinsten
Blasen haben Durchmesser von ca. 100 um (kleinere Blasen werden rasch vom Meerwasser
geldst). Beim Zerplatzen der Blasen an der Wasseroberfldache tragen zwei Mechanismen zur
Aerosolbildung bei, ndmlich das Zerplatzen der Blasenhaut, bei dem in gro3er Anzahl kleine
Tropfchen gebildet werden (mehrere hundert im Mikrometerbereich), und die Bildung von
groflen Tropfen bei der Entstehung eines zentralen Jets, der aufgrund der Oberflichenspan-
nung nach zerplatzen der Luftblase entsteht (siche Grafik). Die gebildeten Seesalztropfchen
dampfen in der Luft auf etwa die Hélfte bis ein Drittel ihres urspriinglichen Durchmessers ein.



Film drops

! Jet drops

Formation mechanism of sea water droplets which
give rise to the formation of two distinct modes of
sea salt particles:

The small film drops are formed without much
kinetic energy, but their small settling velocity
increases the probability to be lifted by small scale
turbulence. The somewhat larger jet drops are
ejected with significant kinetic energy to be caught
by turbulence before they can settle back to the sea
surface

Abbildung 3: Tropfchenbildung beim Zerplatzen von Meerwasserblasen
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Abbildung 4: GroBenverteilung von maritinem Aerosol (gemessen im Nordost-Atlantik)
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Tabelle 1: Zusammensetzung von Meerwasser

Element Molecular Concentration Molar ratio
or compound weight M in {mg/L} relative to chlorine,
X, fg Mol} Ny/Mgy
Na 2299 1,08 x 10* 0.858
Cl 35,45 1.94 x 10* 1,000 (reference)
Br 79.9 673 1,54 x 1073
I 126.9 0,006 8.64 x 107

S0, 96,06 2,72 x 10° 5,17 x 107
Mg 2431 1,29 x 10? 9,7 x 107
Ca 40,08 4,12 x 10° 1,88 x 107

Die Zusammensetzung von Seesalzaerosolen entspricht im Wesentlichen der in Tabelle 1 auf-
gelisteten Zusammensetzung des Meerwassers. Neben Kochsalz (NaCl) ist CaSO4 (Gips) ein
Hauptbestandteil der Seesalzaerosole (sieche Abbildung 5).

Abbildung 5: Seesalzaerosole unter
dem Polarisationsmikroskop. Die klei-
nen weifsen Kristalle bestehen aus Gips
(CaSOy), die grofen dunklen Kristalle
aus Kochsalz (NaCl).

Sekundire Aerosole:

Die Nukleation von Aerosolteilchen durch homogene Kondensation ist analog zur homogenen
Kondensation von Wasserdampf, die bereits in dem ersten Teil der Vorlesung besprochen
wurde. Homogene Kondensation setzt voraus, dass in der Gasphase Ubersittigung herrscht,
d.h. dass Verbindungen mit geringem Dampfdruck bevorzugt kondensieren. Hierzu gehoren
z.B. Schwefelsdure (H,SO4) bzw. Sufat, die durch Oxidation von SO, entstehen, Salpetersiu-
re (HNOs), die z.B. aus Reaktion von NO, mit OH entsteht, sowie zahlreiche organische Ver-
bindungen.

Kondensation kann spontan einsetzten, wenn sich die Gibbs’sche freie Enthalpie AG wéhrend
der Kondensation verringert. AG berechnet sich hierbei aus einem Volumenterm, proportio-
nal zur Zahl der Molekiile im Tropfchen, der das Freiwerden von Bildungsenthalpie wider-
spiegelt, und einem Term proportional zur Tropfchenoberfliche, der die Oberflichenspan-
nung beriicksichtigt:

AG =—n-k-T-InS+c-4 (14)

Kondensation



n ist hierbei die Teilchenzahl in der kondensierten Phase, S = p/po (po: Dampfdruck) die Satti-
gung, o die Oberflichenspannung und A die Oberfliche des Tropfchens. Da A ~ n** ergibt
sich ein kritischer Mindestradius, ab welchem Trépfchenwachstum einsetzen kann. Unterhalb
dieses Mindestradius liberwiegt die Oberflaichenspannung und die Tropfchen verdampfen
wieder. Fiir das Einsetzen von homogener Kondensation bei Anwesenheit nur einer Molekiil-
spezies, der sogenannten homomolekularen homogenen Kondensation, sind daher sehr hohe
Ubersittigungen notwendig.

Dagegen konnen in einem System mit zwei oder mehreren beteiligten Komponenten, einem
sogenannten heteromolekularen System, bei gegebener Konzentration einer Spezies wesent-
lich hohere Ubersittigungen zustande kommen, wenn die Mischung der Komponenten exo-
therm ist. In einem solchen Fall kann der Séttigungsdampfdruck einer Komponente iiber dem
Gemisch um Grofenordnungen niedriger liegen als liber der Einzelkomponente. Dies ist ins-
besondere bei der Bildung von Schwefelsdureaerosolen von Bedeutung.
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Abbildung 6: Verhdltnis des Sdttigungsdampfdrucks von Wasser und Schwefelsdure iiber
einer Mischung der beiden Komponenten zu dem Sdttigungsdampfdruck iiber den reinen Ein-
zelkomponenten (Aus Rodel)

Fiir die heteromolekulare homogene Kondensation betrigt die Gibbs’sche freie Enthalpie als
Funktion der Ubersittigungen S; und S, (gegeben beziiglich der Sittigungsdampfdrucke iiber
den reinen Komponenten):

AG =n (4, —k-T-InS))+n, - (u,—k-T-InS,)+0-4 (14)

Kondensation



p; und po sind hierbei die auf die Einzelmolekiile bezogenen Mischungsenthalpien. Wie bei
der homomolekularen Kondensation setzt dann Kondensation ein, wenn das der Gradient von
AG negativ ist, d.h. kritische Enthalpie und Teilchenzahl, oberhalb dessen Kondensation ein-
setzen kann, ergeben sich durch die Bedingungen

AG 4 AG ~
Kondensation — 0 und —  Kondensation_ = O (14)

dn, dn,

Abb. 7 zeigt AG als Funktion der im Tropfen vorhandenen Teichenzahlen n; und n,. Die Sét-
tigungen S; und S; sind hierbei so gewdhlt, dass die Enthalpie fiir n;=0 mit n, stetig ansteigt
und umgekehrt, d.h. es herrscht beziiglich der Einzelkomponenten Untersittigung. Fiir gewis-
se Mischungsverhéltnisse, d.h. flir gewisse Bereiche der (n;, ny) Ebene fillt allerdings AG ab,
der Dampf ist dort liberséttigt und Kondensation kann einsetzen.

Abbildung 7: Schematische Darstellung der Sattelpunktkonfiguration von AG als Funktion
der Anzahlen n; und n; der in dem sich bildenden Tropfchen enthaltenen Molekiile.

Im Fall von Schwefelsdure in der Atmosphire gilt im Allgemeinen, dass dessen Konzentrati-
on in der Gasphase wesentlich geringer ist als der von Wasserdampf. Bei einer relativen
Feuchte von 50 - 80% setzt die homogene heteromolekulare Kondensation von Schwefelsdure
bereits ein, wenn der Schwefelsduredampfdruck in der GréBenordung von ca. 107 hPa ist.

Abb. 8 zeigt schematisch die Bildungs- und Umwandlungsprozesse von Schwefelsdureaeroso-
len. Nach homogener oder heterogener Nukleation kdnnen die gebildeten Schwefelsdureparti-
kel durch Koagulation (d.h. Zusammentreffen mit weiteren Aerosolpartikeln) anwachsen.
Wegen ihrer guten Loslichkeit werden Schwefelsdureaerosole leicht von Wolkentropfen auf-
genommen und erhdhen deren Aziditét. Innerhalb der Schwefelséurepartikel und Wolkentrop-
fen konnen zahlreiche chemische Reaktionen stattfinden. Unter Anderem kann Schwefelséure
z.B. durch Reaktion mit Ammoniak (NH3) neutralisiert werden.
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Abbildung 8: Schematische Darstellung der Bildungs- und Umwandlungsprozesse von
Schwefelsdureaerosolen in der Atmosphdre.




Lebenslauf und GréBenverteilung von troposphéarischen Aerosolen

Nach Produktion der sogenannten Primdraerosole durch Nukleation oder Dispergierung kon-
nen diese zahlreichen physikalischen und chemischen Prozessen unterworfen werden:

Produktion Nukieation Dispergierung
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Abbildung 9: Umwandlungsprozesse von troposphdrischen Aerosolen

e Die Bildung von gréBeren Partikeln durch Zusammentreffen von mehreren kleineren
bezeichnet man als Koagulation

e Durch heterogene Kondensation, d.h. Anlagerung nichtfliichtiger Stoffe an das Aero-
sol, verdndert dieses seine chemische Zusammensetzung

e Acrosole konnen als Kondensationskeime zur Bildung von Wolken und Nebel wirken.
Hierbei verdndern sich, eventuell in mehreren Zyklen von Tropfchenbildung und Wie-
derverdampfung, die Eigenschaften des Aerosols

Aus der Atmosphire entfernt werden Aerosolpartikel entweder durch trockene Deposition,
d.h. durch Sedimentation im Gravitationsfeld, oder indem sie durch Niederschlag ausregnen
(nasse Deposition).
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Abbildung 9: Grofsenverteilung und Effekte von atmosphdrischen Aerosolen

Abbildung 10 zeigt eine typische GroBenverteilung von urbanem Aerosol. Man tragt hierbei
die Anzahldichteverteilung in der Form dN(r)/dlog(r) gegen den Logarithmus des Partikelra-
dius r auf. Analog verwendet man fiir die Oberfldchen- bzw. Volumenverteilung die GroRen
dS/dlog(r) und dV/dlog(r). Oberhalb von ca. 0.1 nm folgt die Anzahldichteverteilung nihe-
rungsweise einem Potenzgesetz der Form:

dN .
dlog(r)

—S

mit 3<s<4

Eine solche Grofenverteilung bezeichnet man als Junge-Verteilung.

Die in Abb. 10 und 11 gezeigten Volumenspektren tropospharischer Aerosole weisen mehrere
Maxima, sog. Moden auf. Diese werden durch die bereits oben erwihnten Entstehungs- und
Umwandlungsprozesse hervorgerufen:

e Der Nukleationsmode im Groéf3enbereich von einigen 10 nm sind die durch homogene
Kondensation produzierten Aerosolpartikel angesiedelt.

e Grofle Partikel (zwischen 1 und ca. 10 um), entstanden durch Dispergierung von Ae-
rosolen vom Boden oder der Wasseroberfldache, bilden den Dispersionsmode.

e Im mittleren GroBenbereich um ca. 0.1 um befindet sich der Akkumulationsmode. Die-
ser entsteht durch Koagulation, d.h. dem Zusammentreffen kleinerer Aerosolpartikel.

10



S s
e a
v:n
£ 10|
O
a
g S5F
a \
= o LA S O L
Abbildung 10: Typische Gréflenver- f"g b
teilung von urbanem Aerosol. S 600
(a): Anzahlspektrum; E
(b): Oberflichenspektrum; o 400
o
(c): Volumenspektrum. %; 200
0 ol L1l
3
£ C
o 30|
E
=
5’ 20
g
5 10 |- /\(
3 ol L 1u 1
.001 0.01 0.1 1.0 10 100
D (um)
80 Dispersion
I - mode =
. for Akkumulation ]
"‘g = mode -
"’E 40 - Nukleation 7
=2 mode .
. ) 2 20} -
Abbildung 11: Typisches Vo- ° i i
lumen- und Anzahlspektrum 3 5
e o L] L) I I
von troposphdrischem Aerosol
108 | i
I 10* | :
3 102 | .
s
.C
1+ .
102 | _
I
1073 102 107! 1 10 102

11



Tabelle 2: Einige Eigenschaften von Aerosolen aus verschiedenen Quellen

TABLE 9.2 Some Typical Tropospheric Acrosols and Their Associated Properties®

Typical number
concentration
(cm —*)

Type

Typical characteristics

Marine 100—400

Remote continental —10*

Urban acrosol =10°

Nonurban continental ~10°

Desert WVariable depending on
location

Polar ~15—-150

Free troposphere ~30

~10* close to source:
= 10* downwind

Biomass burning

Three modes: [, = 0.1, 0.1-0.6, and

=0.6 pm: most ( >=95%) of particle mass but
only 5—10% of total number in largest mode:
large particles mainly sea salt acrosol,
smallest are products (e.g., SO; ) of gas (e.g..
DMS) to particle conversion
Three modes centered at 2, ~— 0.02, 0.12, and
1.8 peom: includes products of gas-to-particle
conversion and biological sources, c.g., pollens
Three modes: nuclei, accumulation, and coarse;
larger particles contain crustal elements (Fe,
Si, etc.), smaller contain nitrate, sulfate,
ammonium, and elemental and organic carbon
and are formed by combustion processes and
gas-to-particle conversion

Three modes similar to urban aerosol

Most are large. 2, = 1 pm: contain desert
soil elements such as Fe, Si, Al, and Ca
Typical ‘Di' —~ .15 pam: contain gas-to-particle
conversion products such as sulfate and
ammonium

Monodisperse with 2, — 0.2-0.5 gem;
nucleation major source; sulfate is major
component

Two modes often seen: [, — 0.1-0.4 and

Dy, = 2 pm: smaller mode contains gas-to-particle
conversion products (sulfate, nitrate,
ammonium, organics) while larger mode has
soil and ash particles

“ From Pandis er al. (1995), Whitby and Sverdrup (1979), and Fitzgerald (1991).
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Abbildung 12 zeigt die Lebensdauer von atmosphédrischen Aerosolen als Funktion des Parti-
kelradius. Abhéngig von der PartikelgroBe wird die Lebensdauer begrenzt durch:

e Die hohe Diffusionsrate bei kleinen Partikeln, die zu rascher Koagulation fiihrt

e Die feuchte Deposition bei mittelgroBBen Partikeln

e Sedimentation im Schwerefeld bei groflen Partikeln

Fiir mittelgroBe Partikel (mit Radien von ca. 0.01 — 10 pm) nimmt die Lebensdauer mit der
Hohe zu. Insbesondere in der Stratosphire ist die Lebensdauer dieser Aerosole mit ca. 100
Tagen extrem lang, da als Ausscheidungsprozess nur die sehr langsame Sedimentation in Fra-
ge kommt.
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Grundlagen der Aerosolmechanik

Bewegt sich ein Aerosolpartikel relativ zu seinem Triagergas, so wird auf ihn eine Reibungs-
kraft ausgeiibt. Diese ist der Richtung der Relativgeschwindigkeit zwischen Teilchen und Gas
entgegengesetzt. Die Beschreibung dieser Reibungskraft hingt von der GroBe des betrachte-
ten Aerosolpartikels ab. Um diese Groflenordnung zu parametrisieren, fiihrt man die Knud-
sen- Zahl Kn ein. Sie ist definiert als das Verhéltnis zwischen mittlerer freier Wegliange der
Gasmolekiile A und dem Teilchenradius r:

Kn = (D)

A
r
Bei Zimmertemperatur betrdgt die mittlere freie Weglédnge ca. 60nm. Fiir sehr kleine Knud-
sen- Zahlen, d.h. grofle Teilchenradien im Vergleich zur mittleren freien Wegldnge, kann man
die Reibungskraft mit Hilfe der Kontinuums- Hydrodynamik beschreiben. Aus der Navier-
Stokes- Gleichung kann man fiir die Reibungskraft auf einen kugelférmiges Teilchen die For-
mel von Stokes herleiten:

F,=-6-7-n-r-v (2)

Hierbei ist n die dynamische Zéhigkeit des Triagergases, r der Partikelradius und v die Ge-
schwindigkeit des Partikels. Diese makroskopische Néherung gilt allerdings nur fiir sehr klei-
ne Knudsen- Zahlen. Falls nicht Kn << 1, kann man die Reibungskraft anndhern iiber

F,=-6-7-n-r-v-(1-Kn) 3)
Eine bessere Niherung liefert die Stokes- Cunningham- Formel:

6.72'.77.r.v
F =177 4
v 1+ A4-Kn @)

mit A ~ 1 (Millikan verwendete 1923 in seinem beriihmten Oltropfchenversuch zur Bestim-
mung der Elementarladung die Stokes- Cunningham- Formel mit A = 0.864). Diese Glei-
chung ist fiir Knudsen- Zahlen kleiner als etwa 0.25 brauchbar.

Die sich im Schwerefeld einstellende Sedimentationsgeschwindigkeit eines Partikels ergibt
sich aus dem Gleichgewicht zwischen Reibungskraft (Gleichung 2) und Gravitationskraft:

4r
Fo=M-8=pu V8= Pu 518 (5)

mit der Dichte der Aerosole paer. Durch Gleichsetzen von Gleichung (5) und (2) erhélt man
die Sedimentationsgeschwindigkeit:

47”"’3.paer.g:2.r2'paer'g
6r7-r-n 9 n

Vv =

(6)

14



103

102
T 10
&
S
= 10°
Abbildung 14: Sedimetati- S
. . . = -1
onsgeschwindigkeit von = 10
Aerosolen in ruhiger Luft 8 102
. -
bei 0°C und 1000 mBar. ol
=
s 108
w
1o
p 12 i
107" 10° 107 102 108 104

Diameter of particle (um)
Fiir Teilchen mit r = 1pm erhilt man z.B. eine Sedimentationsgeschwindigkeit von v = 10™
m/s, bzw. 10 m/Tag.

Fir ein sich relativ zum Trégergas bewegendes Teilchen, auf das nur zur Geschwindigkeit
proportionale Reibungskrifte wirken, ergibt sich fiir die Anderung der Geschwindigkeit des
Partikels:

dv F,
—:—:—K -y 7
dt M b @

Die Konstante Kg, muss die Dimension einer inversen Zeit haben, daher kann man auch
schreiben:
dv \%
--2 ®)

di 7

Die Konstante T wird als Bremsrelaxationszeit bezeichnet. Es ist die Zeit, in der sich die Ge-
schwindigkeit eines Teilchens relativ zum Trigergas um 1/e verringert hat. Die Bremsrelaxa-
tionszeit ist von der Geschwindigkeit unabhéngig und damit eine Kenngrofle des Aerosols.

Fiir ein Teilchen mit der Anfangsgeschwindigkeit v kann Gleichung (8) integriert werden:

t

W) =vy-e* 9)

Die Strecke, die ein Teilchen mit Anfangsgeschwindigkeit vy im Triagergas zuriicklegt, bis
seine Geschwindigkeit Null wird, wird als Bremsldnge bezeichnet. Diese ergibt sich durch
Integration von Gleichung (9) zu:

0 t

A:jv(t)-dtzvo-je_?-dt:vo-r (10)
0

0
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Eine weitere Kenngrofe des Aerosols ist die Beweglichkeit. Sie ist definiert als der Quotient
aus der sich einstellenden Geschwindigkeit und der antreibenden Kraft:

v
B=-——_— 11
7 (11)
Nach Gleichung (8) gilt:
Fey- Py (12)
dt T
und daher:
z'
B=— 13
v (13)

Umgekehrt kann man bei gegebener Kraft und Kenntnis der Beweglichkeit des Teilchens die
Geschwindigkeit bestimmen:

v=-B-F (14)
10'° 1072
10" |- 4107
1013 l _] 10'4
Abbildung 15: Bremsrelaxa- t to*? o 410
tionszeit und Beweglichkeit i ) t
als Funktion des Partikelra- = 10" | 4108 __
dius < i ] <
L a0l j 7
o 10 - ] 10
10° - 10
108 i 102
- 5 J
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Diffusion und Koagulation von Aerosolen

Die Bildung groBerer Aerosolpartikel durch Zusammentreffen von kleineren wird als Koagu-
lation bezeichnet. Im Volumenspektrum der Aerosole findet man daher neben der Nukleati-
onsmode mit sehr kleinen Teilchen (in der Gréfenordnung einiger Nanometer) sowie dem
Dispersionsmode mit sehr grolen Teilchen den sog. Akkumulationsmode, der durch Koagula-
tion kleinerer Aerosolpartikel entsteht. Da kleine Partikel bevorzugt mit groBen zusammen-
treffen (Erklarung spéter), schliefit sich die Liicke zwischen Nukleations- und Dispersions-
mode nur sehr langsam.

Im folgenden soll quantifiziert werden, wie es durch thermische Diffusion von Aerosolteil-
chen zur Koagulation kommt. Hierzu bendtigt man zunéchst die thermische Diffusionskon-
stante fiir Aerosolteilchen. Die thermische Diffusion von Aerosolpartikelnn hat ebenso wie
die von Molekiilen die Tendenz, Konzentrationsunterschiede auszugleichen. Sie fiihrt zu ei-
nem Nettodiffusionsstrom, der der Richtung des Gradienten der Teilchendichte p,.r engegen-

gesetzt ist. In Analogie zur molekularen Diffusion kann man daher ein Ficksches Gesetz fiir
die Teilchenstromdichte j aufstellen:

j=-D-Vp (15)

Nun gilt die barometrische Hohenformel
m-g
do(z) =—=- z)-dz 16
p(2) =2 () (16)

fiir Aerosole ebenso wie fiir Gase (m: Partikelmasse, g: Schwerebeschleunigung).
Diese Hohenverteilung kann man als Ergebnis zweier konkurrierender Mechanismen auffas-
sen, ndmlich der Sedimentation (gleichférmige Abwartsdrift) und der Diffusion entgegen dem

Konzentrationsgradienten (d.h. nach oben).

Nach der Definition der Beweglichkeit kann man die Sedimentationsstromdichte j, als Pro-
dukt aus Teilchendichte, Beweglichkeit und antreibender Schwerkraft schreiben:

Jo==p(z)-B-m-g (17)

Der nach oben gerichtete Diffusionsstrom ist hingegen wegen Gleichungen (1) und (2):

DL pIE sy (18)

Ja = dz k-T

Im stationdren Gleichgewicht gilt j; = j; und somit:

D=k-T-B (19)
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Diese Beziehung zwischen Diffusionskonstanten, Temperatur und Beweglichkeit wurde zu-
erst von Einstein aufgestellt.

Abbildung 16: Thermische Diffusions-
konstante als Funktion des Partikelradi-
us. Aus Roedel, S. 422

D (cm?/s) —

1~B s PR I PR PR A

1032 402 107! 3 10
r{pm) —=—
Nimmt man an, dass zwei Sorten Aerosolpartikel mit Radien R, Teilchenzahlkonzentratio-
nen p;» und entsprechenden thermischen Diffusionskoeffizienten D, , vorliegen, dann ist der
Diffusionsstrom der Aerosolpartikel der Sorte 1 zu denen der Sorte zwei proportional zur Ge-
samtoberfldache beider Partikel und zur Diffusionsstromdichte am Punkt » = R; + R, :

d
I, ==47 (R +R,)* (D, + D,)- 21 (20)

r=R;+R,

Hierbei wurde beriicksichtigt, dass bei Zusammentreffen zweier Aerosolpartikel der Diffusi-
onskoeffizient fiir die Relativbewegung beider Partikel gleich der Summe der einzelnen Dif-
fusionskoeffizienten D, , ist.

Der Wert des Konzentrationsgradienten an der Kugeloberfldche ist (Herleitung siehe Rddel, s.
427):

dr R, +R,

r=R;+R,

wobei p;(o0) die Konzentration im ungestorten, von dem Aerosol nicht beeinflussten Tréiger-
gas ist.

Weiterhin ist die Zahl der Koagulationsereignisse proportional zur Konzentration der Teil-

chen der Sorte 2.

Die Koagulationsrate J (Anzahl der Koagulationsereignisse pro Zeit- und Volumeneinheit) ist
dann nach Gleichungen (6) und (7):

J=1,, p, =47 (R + R,)- (D, +D,)- p,()- p,(x) (22)
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Die nur von den Teilcheneigenschaften und nicht von der Teilchenzahl abhdngigen Anteile
kann man in einer Koagulationsfunktion K zusammenfassen:

K(R,R,)) =47 -(R +R,)- (D, +D,) (23)
Damit ergibt sich die Koagulationsrate zu

J=K(R,R,) p,(0)- p,() (24)

Abbildung 17:
Koagulationsfunktion K
als Funktion der Radien
der beteiligten Partikel

K(R,. Ry) (cm® s™)

0,001 0,01 0,1 1 10
R, (um) —=

Wie aus Abb. 17 ersichtlich ist, ist bei der Koagulation das Zusammentreffen von kleinen mit
groBBen Partikeln bevorzugt. Der Grund hierfiir ist, dass der Diffusionskoeffizient der Partikel
mit zunehmendem Radius rasch abnimmt (siehe Abb. 16):

1. Fiir zwei Partikel gleicher GroBe sind entweder beide Diffusionskoeffizienten D; und
D; grof3 und die beiden Radien R; und R; klein oder umgekehrt, oder Diffusionskoef-
fizienten und Radien sind von mittlerer Gro3e. Das Produkt (R; + R;)-(D; + D;) in der
Koagulationsfunktion bleibt klein. Anschaulich gesprochen: Bei kleinen Partikel ist
ein Zusammentreffen unwahrscheinlich, bei grolen Partikeln sind die Diffusionskoef-
fizienten sehr klein.

2. Fiir Partikel mit unterschiedlicher GroBe (R; >> R;) ist D; << D,. Daher geht in die
Koagulationsfunktion im Wesentlichen das Produkt aus R; und D> ein, es ergibt sich
eine hohe Koagulationsrate.

19



Abbildung 18: Zeitliche An-
derung der Grofenverteilung
einer Aerosolverteilung durch
Koagulation, aus Modellrech-
nungen.
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Der Einfluss von Aerosolen auf das Klima

Aerosole spielen eine wichtige Rolle im globalen Klima. Hierbei unterscheidet man:

Direkte Effekte von Aerosolen:

= Riickstreuung von solarer Strahlung in das Weltall
= Absorption von solarer und terrestrischer Strahlung

Indirekte Effekte von Aerosolen, z.B:

= Einfluss auf die Bildung und Eigenschaften von Wolken (Aerosole als Kondensati-

onskeime)

flachen

TR

—Radiative Forcing by Tropospheric Aerosol

Aerosol Haze >ﬁ>

Green
Dust / ;\ house
T g heating

Partial Reflection and Absorption of
Incoming Solar Radiation

R

Clo

Biomass Surming

Abbildung 19: Der Einfluss von Aerosolen auf das Klima
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Abb. 20 zeigt die erwartete Verdnderung der globalen Strahlungsbilanz durch anthropogene
Einfliisse. Wahrend FCKWs und Halone mit groer Sicherheit zu einer globalen Erwérmung
fithrt, verursachen Aerosole durch Riickstreuung solarer Strahlung ins Weltall netto einen
Kiihlungseffekt, mit Ausnahme von RufBpartikeln, da im solaren Spektralbereich Strahlung
absorbieren und somit zu einer Erwdrmung der Atmosphére fiihren kdnnen. Im Allgemeinen
herrscht beziiglich des Einflusses von Aerosolen auf das globale Klima relativ grofe Unsi-
cherheit, insbesondere beziiglich der indirekten Effekte von Aerosolen.
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Abbildung 20: Radiative Forcing durch Spurengase und Aerosole. Die Fehlerbalken geben
die Unsicherheiten an. Aus IPCC-Report, 2001.

Der Anteil 3 des durch Aerosole aufwirts (also wieder zuriick ins Weltall) gestreuten Sonnen-
lichtes relativ zum gesamten Streulicht durch Aerosole hingt im Wesentlichen von den Ei-
genschaften des Aerosols (GroBenverteilung, Brechungsindex, Reflektivitdt) ab. Zudem do-
miniert bei Aerosolen (Mie- Streuung) die Streuung in die Vorwértsrichtung. Daher ist, wie in
Abb. 21 gezeigt, die Riickstreuung von Sonnenstrahlung ins Weltall durch Aerosole bei ho-
hem Sonnenzenitwinkel (niedrigem Sonnenstand) mit ca. 50% am groBten. Zudem nimmt die
Riickstreuung mit abnehmendem Partikelradius zu.

0.50
Abbildung 21: Anteil des Streuichtes 0.40
durch Aerosole bei einer Wellenldnge
von 550 nm aufwdrts gestreut wird, als 0.30
Funktion des Sonnenzenitwinkels fiir 0.20
verschiedene Partikelradien (Angaben

in um). Modellrechnungen von Neme- 0.10
sure et al., 1995. 0.00 | | | 1
90° 78 66 53 37 0

0 (degrees)
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Abb. 22 zeigt die modellierte Anderung der Strah-
lungsbilanz durch anthropogenen Eintrag von Aeroso-
len in die Atmosphére als Funktion der Jahreszeit:

* Aufgrund ihrer Eigenschaft, solare Strahlung zu
absorbieren, fithren RuBpartikel und aus Koh-
lenwasserstoffen bestehende Aerosole vor allem
in der Nordhemisphére zu einem geringen posi-
tiven Treibhauseffekt.

= Sulfataerosole sind vor allem in der sommerli-
chen Nordhemisphidre von Bedeutung, wo sie
aufgrund ihrer Riickstreuungseigenschaften zu
einem negativen Treibhauseffekt fiihren.

* Eintrag von Aerosolen in die Atmosphire durch
Verbrennung von Biomasse ist vor allem in der
Stidhemisphére von Bedeutung.

In Abb. 23 sind die Sulfatkonzentrationen in Eisbohr-
kernen aus Gronland gezeigt. Seit Beginn der Indust-
rialisierung hat sich die atmosphérische Sulfatkon-
zentration aufgrund von anthropogenen Emissionen
von SO, ungefdhr vervierfacht.

Die Modellierung anthropogen bedingter Klimaver-
anderungen durch Sulfataerosole ist mit relativ gro-
Ben Unsicherheiten verbunden. Ursache hierfiir ist
unter anderem, dass sowohl PartikelgroBe als auch
der Brechungsindex stark von dem Wassergehalt —
und somit von der relativen Feuchte der Umgebungs-
luft — abhingt. Der direkte Effekt von Sulfataeroso-
len fiihrt zu einer Abkiihlung der Atmosphire in Bo-
denndhe (siche Abb. 24). Am stérksten ist dieser Ef-
fekt mit ca. -5 W/m” in industrialisierten Regionen
(Nordamerika und Europa). Emissionen durch Wald-
brinde in Siidamerika und dem Siiden von Afrika
fiihren zu einer Verringerung der Strahlungsbilanz um
ca. 0.5 W/m®.
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Abbildung 22: Anderung der
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Abbildung 24: Modellierte Anderung der Strahlungsbilanz durch Sulfataerosole (in W/m®).
Nur der direkte Effekt der Sulfataerosole auf den Strahlungshaushalt ist beriicksichtigt.
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Abbildung 25: Modellierte Anderung der Strahlungsbilanz durch aus Ruf3 und organischen
Kohlenwasserstoffe bestehende Aerosole (in W/m®). Nur der direkte Effekt der Aerosole auf
den Strahlungshaushalt ist beriicksichtigt.

Der Effekt von Ruf3partikeln auf den globalen Strahlungshaushalt ist in Abb. 25 illustriert.
Wiéhrend der anthropogene Treibhauseffekt durch Rufl in der Siidhemisphére &duflerst gering
ist, fithren Emissionen von Ruf}, im wesentlichen durch Verbrennung von fossilen Brennstof-
fen, zu einer Erhdhung der Strahlungsbilanz von bis zu 2 W/m® in den industrialisierten Ge-
bieten der Nordhemisphére.
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Abbildung 26: Modellierte Anderung der Strahlungsbilanz durch Sulfataerosole und RufSpar-

tikel (in W/m’). Nur der direkte Effekt der Aerosole auf den Strahlungshaushalt ist beriick-
sichtigt.
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Abb. 26 zeigt die Anderung der Strahlungsbi-
lanz durch den gemeinsamen Effekt der Sul-
fataerosole und RuBpartikel. Der negative
Treibhauseffekt durch Sulfataerosole domi-
niert bei weitem, mit dem stirksten Einfluss in
den industrialisierten Regionen der Nordhemi-
sphére.

Neben der Riickstreuung von kurzwelliger
Strahlung konnen Aerosole auch den Strah-
lungshaushalt im thermischen Spektralbereich
beeinflussen. Auf lokaler und regionaler Ska-
la konnen daher Aerosole durch Absorption
und Emission von langwelliger Strahlung zu
einem positiven Treibhauseffekt fiihren. Dies
ist in Abb. 27 beispielhaft fiir atmosphérische
Staubproben gezeigt. Der Imaginérteil (also
das Absorptions- bzw. Emissionsvermogen)
des Mineralstaubs zeigt zahlreiche Maxima,
insbesondere im Bereich um 10 um, d.h. gera-
de im Bereich des ,atmosphérischen Fensters’,
in dem die Atmosphire sonst weitestgehend
transparent ist.
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Abbildung 27: Real- und Imagindrteil
des Brechnungsindex von atmosphdri-

schen Staubprobe

n.

Eine Moglichkeit, die Auswirkungen eines verdnderten atmosphérischen Aerosolgehalts auf
die Wolkenbildung zu untersuchen, ist die Messung der Folgen lokaler anthropogener Eintra-
ge von Aerosolen innerhalb von Reinluftgebieten. Hierzu bieten sich z.B. Abgasfahnen von
Schiffen an. Abb. 28 zeigt Ergebnisse solcher Messungen. Innerhalb der Schiffsrouten erhoht
sich die Zahl der Wolkentropfchen, wihrend sich der effektive Tropfchenradius verringert,
wodurch sich die Albedo der Wolke erhoht. Der Einfluss der Streuung durch Wolkenpartikel
auf den Strahlungshaushalt macht sich in einer verringerten Intensitét des nach unten gerichte-
ten Strahlungsflusses bemerkbar, widhrend der aufwirts gerichtete Strahlungsfluss durch
Riickstreuung signifikant erhoht wird. Absorption von Infrarotstrahlung durch Wolkentropf-
chen verringert die Intensitdt sowohl fiir den nach oben als auch den nach unten gerichteten

Strahlungsfluss im Infraroten.

25



150

| N
|
a | | f :
. o I I
7 R
g 100 | ] I
5 H
£ 1
g | |
£ 50 U]
pd [ |
|Ship ! ShipI %\
ITrackt Tac}
0 l||l|1|11-l|xl|||||lI|T|k|:||||||
0 20 40 60 80 100 120
25
[ I
b | | i :
20 Do Lo
[ |
£ 15 L i
E
| |
H R
310 W !
] | [
1 | i |
5 :ﬁﬂﬁ: g !
ITrackd | Track |
oL b Iy Ly d o bl iy
0 20 40 60 80 100 120
0.8
c T T
B f | : :
[B| =]
_ o8| ] Lo
@ ] I I
Y T
2 04 ('l I
(&) j
= ] .
0.2 1o 1 I
[ gl Low ]
[Trackl | Track |
ool bl Ib v bada bbby oy
20 40 60 80 100 120
200 ;
L d : :Downwellipg
[N
25 1500 ’
2 5
2% . l
C
E Nj- 100 :Upwelling:
c S
[ |
<
N2 50
I
Ship
{ Trac
0Ill|Il|l|||lllllIT|kl:lI‘lll
0 20 40 60 80 100 120
E e :iﬂi: Downwelling ..
>
g ‘_7)
8%
£ 35
Eqa
1=
N
«E
1€
o1l bl Bl v s by g Bale a1y gy

200 40 60 80 100 120

Distance (km})

Abbildung 28: Der Einfluss von Schiffsemissionen auf (a) Konzentration von Wolkentropf-
chen, (b) effektiven Radius der Wolkentropfchen, (c) Fliissigwassergehalt der Wolken, (d,e)
auf- und abwdrts gerichteter Strahlungsfluss bei (d) 744nm und (e) 2,2um.
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