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1. Einf�hrung

In den letzten Jahrzehnten haben zwei atmosph�rische
Ver�nderungen die Diskussion in der Wissenschaft und auch
in der �ffentlichkeit gepr�gt: Der Klimawandel und das
Ozonloch. Auf der einen Seite erh�hen sich seit Beginn der
Industrialisierung vor etwa 150 Jahren die Konzentrationen
von Treibhausgasen in der Erdatmosph�re mit entsprechen-
den Auswirkungen auf das Erdklima, auf der anderen Seite
beobachtet man seit mehr als 25 Jahren eine massive Zer-
st�rung der Ozonschicht, die durch die Emission von Fluor-
chlorkohlenwasserstoffen (FCKWs; z.B. FCKW-12 = CF2Cl2,
FCKW-11 = CFCl3, FCKW-113 = Cl2FC�CClF2) verursacht
ist. In welcher Weise die bisherige und auch die zuk�nftige
Entwicklung der Ozonschicht und des Klimas in Beziehung
stehen, soll in diesem Aufsatz n�her erl�utert werden.

1.1. Treibhauseffekt und Klimawandel

Die Strahlung von der Sonne umfasst ein sehr breites
Spektrum elektromagnetischer Wellen, von der harten
R�ntgenstrahlung (weniger als 0.1 nm Wellenl�nge) bis hin zu
langwelliger Radiostrahlung im Meterbereich. Am inten-
sivsten ist die Solarstrahlung in den Wellenl�ngenbereichen
der ultravioletten (UV-)Strahlung (etwa 100–380 nm Wel-
lenl�nge), des sichtbaren Lichts (etwa 380–780 nm) und des
nahen Infrarots (bis zu etwa 3000 nm = 3 mm). Das Maximum
der Intensit�t befindet sich bei etwa 500 nm.

Die solare Strahlung wird in der Atmosph�re teilweise
reflektiert und absorbiert, oder sie durchdringt die Erdat-
mosph�re und erw�rmt die Erde. Die erw�rmte Erde emit-
tiert ihrerseits Infrarotstrahlung (W�rmestrahlung) zur�ck in
die Atmosph�re, wobei die Wellenl�ngen nun vor allem im
Bereich des mittleren Infrarots (von 3 bis 50 mm) liegen
(maximale Intensit�t bei etwa 10 mm). Der Unterschied zwi-
schen der von der Sonne und der Erde ausgehenden W�r-
mestrahlung ergibt sich aufgrund der sehr unterschiedlichen
Oberfl�chentemperaturen der Sonne (etwa 6000 K) und der

Erde (etwa 288 K). Treibhausgase, z. B. Kohlendioxid (CO2),
Methan (CH4), Distickstoffoxid (N2O, bekannt auch als
Lachgas), aber auch Wasserdampf (H2O) und Ozon (O3), in
der Erdatmosph�re verursachen nun deshalb eine Erw�r-
mung der Troposph�re (atmosph�rische Schicht, die sich vom
Erdboden bis in etwa 12 km H�he erstreckt), da die Infrarot
(IR-)Strahlung, die von der Erde ausgesendet wird, durch die
Treibhausgase absorbiert wird (Treibhauseffekt). Insgesamt
hat dies zur Folge, dass sich nahe der Erdoberfl�che im glo-
balen Mittel eine Temperatur von etwa 288 K (+ 15 8C) ein-
stellt. Ohne diesen nat�rlichen Treibhauseffekt h�tten die
bodennahen Luftschichten im globalen Mittel lediglich eine
Temperatur von etwa 255 K (�18 8C).

Treibhausgase emittieren aber auch selbst IR-Strahlung,
wobei die Emission von der lokalen Atmosph�rentemperatur
abh�ngt. In der Stratosph�re (Schicht in der Erdatmosph�re
zwischen 12 und 50 km H�he) emittieren Treibhausgase in
der Regel mehr IR-Strahlung, als sie absorbieren, was eine
Abk�hlung der Stratosph�re zur Folge hat. Da die Tempe-
ratur in der Stratosph�re nach oben hin ansteigt (Effekt der
Ozonschicht; siehe unten), nimmt die Emission von IR-
Strahlung mit der H�he zu und ist im Bereich der h�chsten
Temperaturen, nahe der Stratopause in etwa 50 km H�he, am
gr�ßten. Dieser Abk�hlungseffekt durch Treibhausgase va-
riiert mit der geographischen Breite, da er vom Gleichgewicht
zwischen der Absorption von IR-Strahlung (im Wesentlichen
von unten) und lokaler Emission von IR-Strahlung abh�ngt.

Werden die Konzentrationen der Treibhausgase in der
Erdatmosph�re nun ver�ndert, so hat dies unmittelbaren
Einfluss auf die Temperaturstruktur, da sich das Gleichge-
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Die Entdeckung des Ozonlochs �ber dem antarktischen Kontinent
�berraschte 1985 die Wissenschaft. Wenige Jahre wurde �ber die Ur-
sachen f�r die Entstehung des Ozonlochs spekuliert. Bald wurde klar,
dass durch die dort vorherrschenden meteorologischen Bedingungen
eine besondere Situation entsteht: Sehr niedrige Temperaturen setzen
chemische Prozesse in Gang, an deren Ende ein drastischer Abbau
von Ozon in H�hen zwischen etwa 15 und 30 km steht. Dabei spielen
so genannte polare Stratosph�renwolken eine Schl�sselrolle. Diese
Wolken entstehen erst bei Temperaturen unterhalb von etwa 195 K.
Heterogene chemische Reaktionen auf den Wolkenpartikeln f�hren
letztlich dazu, dass Ozonmolek�le zerst�rt werden. Die zuk�nftige
Entwicklung der Ozonschicht h�ngt aber nicht nur davon ab, wie sich
die Konzentrationen Ozon zerst�render Substanzen weiterentwickeln,
sondern sie wird in hohem Maße auch vom Klimawandel beeinflusst
werden.
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wicht der Strahlungswirkung von der einfallenden solaren
(kurzwelligen) Strahlung und der ausgehenden terrestrischen
Strahlung (IR) in der Atmosph�re ver�ndert. Wie bekannt,
hat sich in den letzten 100 Jahren in Folge der stark gestie-
genen Treibhausgaskonzentrationen die global gemittelte
bodennahe Temperatur um + 0.74 K erh�ht.[1] Die Strato-
sph�re hingegen hat sich deutlich abgek�hlt, was ebenfalls
durch entsprechende Temperaturmessungen belegt ist.[2–4]

Sowohl die Analysen von Satelliten-gest�tzten Messungen als
auch die von Ballon-getragenen Radiosonden zeigen eine sich
mehr oder weniger stetig abk�hlende Stratosph�re, wobei die
ermittelten Trends wie erwartet eine H�henabh�ngigkeit
aufweisen (Abbildung 1): In der unteren Stratosph�re (ca.
16 km H�he) findet man einen Abk�hlungstrend von etwa
0.5 K pro Dekade; der Wert f�r die mittlere Stratosph�re (ca.
24 km H�he) liegt bei etwa 1.2 K pro Dekade.[3] Die Ab-
k�hlung der Stratosph�re in den 1980er und 1990er Jahren ist
aber nicht nur durch die Zunahme der Treibhausgaskonzen-
trationen verursacht, sondern auch durch die Abnahme der
stratosph�rischen Ozonmenge, die den Abk�hlungstrend vor
allem in der unteren Stratosph�re maßgeblich beeinflusst hat.
Modifiziert wird dieser negative stratosph�rische Tempera-
turtrend durch eine Reihe nat�rlicher Vorg�nge in der At-
mosph�re, zum Beispiel den 11-j�hrigen Sonnenaktivit�tszy-
klus oder starke Vulkanausbr�che.[5, 6]

1.2. Das Ozonloch

Die gr�ßten Ozonmengen befinden sich in der Strato-
sph�re; etwa 90% des atmosph�rischen Ozons befinden sich
zwischen 15 und 30 km H�he, in der so genannten Ozon-
schicht. In �quatorn�he findet man die h�chsten Konzen-
trationen (etwa 5 � 1012 Molek�lecm�3) in H�hen um etwa
25 km, in h�heren geographischen Breiten ist dieses Ozon-
maximum nach unten verschoben (Abbildung 2). Der Grund
daf�r ist in der Dynamik der Stratosph�re und den damit
verbundenen Ozontransporten zu suchen (siehe Abschnitt 3).
Um die Gesamtmenge von Ozon in der Atmosph�re �ber
einem bestimmten Ort anzugeben, nutzt man die so genannte
Dobson-Einheit (Dobson Unit, DU; benannt nach Gordon
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Abbildung 1. Zeitreihen global gemittelter Temperaturanomalien (bezo-
gen auf das Langzeitmittel) auf verschiedenen atmosph�rischen
Druckniveaus, die von der oberen Troposph�re bis in die untere Strato-
sph�re reichen. Dabei entsprechen 300 hPa einer H�he von etwa 9 km,
100 hPa etwa 16 km, 70 hPa etwa 18 km, 50 hPa etwa 21 km und
30 hPa etwa 24 km. Die senkrechten gestrichelten Linien markieren
Zeitpunkte großer Vulkanausbr�che: Agung (M�rz 1963), El Chichon
(April 1982) und Pinatubo (Juni 1991). Deutlich zu erkennen sind kurz-
zeitige Erh�hungen der stratosph�rischen Temperatur (100–30 hPa) in-
folge der Vulkanausbr�che. Man erkennt einen negativen Temperatur-
trend (Abk�hlung) in den letzten 50 Jahren. Die Vulkanausbr�che
wirken sich auf die Temperatur in der oberen Troposph�re (300 hPa)
nicht so stark aus; der Temperaturtrend in den letzten Jahren ist hier
leicht positiv (Erw�rmung). (Abbildung 1 in [3].)

Abbildung 2. Skizze der Brewer-Dobson-Zirkulation und Darstellung
der zonal gemittelten vertikalen Ozonverteilung im M�rz 2004 (Mes-
sungen vom „Optical Spectrograph and InfraRed Imager System
(OSIRIS)“ auf dem Odin-Satelliten).[32] Die schwarzen Pfeile bezeich-
nen die stratosph�rische Meridionalzirkulation, die Luftmassen aus
tropischen Regionen in h�here Breiten in die untere Stratosph�re
transportiert. W�hrend der Wintermonate ist die Brewer-Dobson-Zirku-
lation verst�rkt. Demzufolge wird im Fr�hling mehr Ozon in der Fr�h-
lingshemisph�re (in der Abbildung der rechte Teil) gemessen. Die Me-
ridionalzirkulation wird durch atmosph�rische Wellen, angedeutet
durch orangefarbene Pfeile, angetrieben. Die gestrichelte schwarze
Linie kennzeichnet den �bergangsbereich zwischen Troposph�re und
Stratosph�re, die so genannte Tropopause. (Abbildung 1 in [33]. Copy-
right OSIRIS Science Team.)
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Dobson (1889–1976), der das erste Instrument zur Messung
des atmosph�rischen Ozonanteils konstruierte). Dobson-
Einheiten sind S�ulendichten, also ein Maß f�r die Ozonge-
samtmenge in einer S�ule �ber einen bestimmten Ort: Dabei
entspricht eine 0.01 mm dicke Ozonschicht unter Normalbe-
dingungen (1000 hPa, 273 K) einer Dobson-Einheit (1 DU).
Eine Ozonschichtdicke von 300 DU w�rde demnach an der
Erdoberfl�che einer reinen Ozons�ule von 3 mm entspre-
chen.

Die Ozonschicht in der Stratosph�re filtert einen großen
Teil der von der Sonne ausgestrahlten UV-Strahlung (etwa
100–380 nm) und sch�tzt somit das Leben auf der Erde. Be-
sonders wichtig ist die nahezu vollst�ndige Absorption der
energiereichen solaren UV-B-Strahlung (Wellenl�ngenbe-
reich zwischen 280 und 320 nm). Durch die UV-B-Strahlung
k�nnen vor allem Pflanzen, Tiere und der Mensch in Mitlei-
denschaft gezogen werden. So ist z.B. bekannt, dass erh�hte
UV-B-Strahlung die Photosynthese beeintr�chtigt, Hautkrebs
hervorrufen kann und das Immunsystem schw�cht. Auch das
Leben in den oberen Regionen von Gew�ssern ist von der
Intensit�t der UV-B-Strahlung direkt betroffen. Besonders
empfindlich reagiert Phytoplankton. Die Absorption der so-
laren UV-Strahlung durch die stratosph�rische Ozonschicht
f�hrt aber auch dazu, dass die Temperatur in der Stratosph�re
mit der H�he zunimmt und sich dadurch eine stabile
Schichtung einstellt, die st�rkere vertikale Luftbewegungen
begrenzt. Dies spielt f�r das Klimasystem der Erde eine ganz
wesentliche Rolle.

Die Entdeckung des Ozonlochs �ber der Antarktis vor
genau 25 Jahren war eine �berraschung, auch f�r die Wis-
senschaft.[7] Beobachtet wird hier in den Fr�hlingsmonaten
September und Oktober eine Abnahme der Ozongesamt-
menge von bis zu 70% (Abbildung 3d). Vor allem im Bereich
der unteren Stratosph�re wird Ozon in dieser Jahreszeit fast
vollst�ndig zerst�rt. Von einem Ozonloch spricht man, wenn
die Ozongesamts�ule auf Werte von unter 220 DU sinkt, was
einem Wert von etwa 30 % unter normal entspricht. Die ex-
treme Ausd�nnung der Ozonschicht in der s�dpolaren Stra-
tosph�re konnte recht bald nach ihrer Entdeckung schl�ssig
als eine Kombination besonderer meteorologischer Bedin-
gungen und einer durch industriell gefertigte (anthropogene)
Fluorchlorkohlenwasserstoffe (FCKWs) und Halone (= Ha-
logenkohlenwasserstoffe: Methan- oder Ethan-Derivate, die
außer Fluor oder Chlor auch Brom enthalten) ver�nderten
Chemie erkl�rt werden.[8] In den Folgejahren wurde festge-
stellt, dass sich die Ozonschichtdicke nicht nur �ber der
Antarktis vermindert, sondern auch in vielen anderen Ge-
bieten r�ckl�ufig ist, wenn auch nicht in solch dramatischen
Ausmaßen wie in der S�dpolarregion (siehe auch Abbil-
dung 7). Dies f�hrte dazu, dass die Produktion und Verwen-
dung Ozon zerst�render Substanzen im Protokoll von
Montreal (1987; trat am 1. Januar 1989 in Kraft) erstmals
reglementiert wurden. In einer Reihe von Nachfolgeverein-
barungen (z. B. London 1990, Kopenhagen 1992, Wien 1995,
Montreal 1997, Peking 1999) verpflichteten sich die Unter-
zeichnerstaaten zur Reduzierung und schließlich zur nahezu

Abbildung 3. �ber die Jahreszeiten gemittelte Gesamtozonwerte in Dobson-Einheiten (DU), abgeleitet aus a)–d) Satelliten-gest�tzten Messungen
sowie e)–h) numerischen Simulationen mit dem Klima-Chemie-Modell E39C-A. Hierbei steht „DJF“ f�r Dezember, Januar, Februar, „MAM“ f�r
M�rz, April, Mai, „JJA“ f�r Juni, Juli, August und „SON“ f�r September, Oktober, November. Die dargestellten Mittelwerte repr�sentieren den
Zeitraum von Juni 1995 bis Mai 2008. (Abbildung 6 in [24].)
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vollst�ndigen Abschaffung der Produktion und Verwendung
von chlor- und bromhaltigen Chemikalien, die letztlich f�r die
Zerst�rung des stratosph�rischen Ozons verantwortlich sind.

Die Dicke der Ozonschicht wird aber nicht nur durch
chemische Prozesse in der Stratosph�re bestimmt – physika-
lische und dynamische Prozesse spielen eine ebenso wichtige
Rolle. Ozon ist eines der wichtigsten strahlungsaktiven Gase
in der Atmosph�re; es absorbiert kurz- und langwellige
Strahlung und beeinflusst dadurch die vertikale Temperatur-
verteilung der Stratosph�re. Ferner wird Ozon als atmo-
sph�risches Spurengas durch die stratosph�rischen Windsys-
teme �ber große Distanzen transportiert. Dadurch wird die
globale Ozonverteilung maßgeblich gepr�gt (siehe Abbil-
dung 3). Ferner ist zu beachten, dass physikalische, dynami-
sche und chemische Prozesse in der Atmosph�re zum Teil auf
sehr komplexe Weise miteinander in Wechselwirkung stehen.
Das Verst�ndnis all dieser Prozesse und deren Wechselwir-
kungen ist wichtig, um einerseits kurzzeitige Fluktuationen
der Ozonschichtdicke zu verstehen, andererseits aber auch
langzeitliche Ver�nderungen (Trends) erkl�ren zu k�nnen.
Dieses Wissen ist notwendige Voraussetzung f�r belastbare
Absch�tzungen der zuk�nftigen Entwicklung der Ozon-
schicht. Ver�nderungen atmosph�rischer Abl�ufe wegen des
Klimawandels spielen hierbei eine nicht zu vernachl�ssigende
Rolle.

Die Grundlagen und komplexen Zusammenh�nge zur
Bewertung bisheriger Ver�nderungen der Ozonschicht sowie
zuk�nftig zu erwartender Entwicklungen sollen in diesem
Aufsatz erl�utert werden. In den folgenden Abschnitten
werden die wichtigsten atmosph�rischen Prozesse in der At-
mosph�re beschrieben, die f�r die Entwicklung der strato-
sph�rischen Ozonschicht von Bedeutung sind. Auf der
Grundlage von Simulationen mithilfe numerischer Rechen-
modelle werden Absch�tzungen �ber die zuk�nftige Ent-
wicklung der Ozonschicht vorgestellt sowie deren Unsicher-
heiten dargestellt und diskutiert.

2. Chemie des stratosph�rischen Ozons

2.1. Homogene Gasphasenchemie

Atmosph�risches Ozon (O3) wird ausschließlich photo-
chemisch gebildet. Direkte Quellen von Ozon, z.B. am Erd-
boden, gibt es nicht. Die Bildung von Ozon in der Strato-
sph�re wird durch die Photolyse des molekularen Sauerstoffs
(O2) bei Wellenl�ngen unterhalb von etwa 240 nm durch die
Reaktion gem�ß Gleichung (1) initiiert. Hierbei entstehen
zwei Sauerstoffatome im elektronischen Grundzustand (3P),
die im Folgenden durch Rekombination mit molekularem
Sauerstoff Ozon bilden [mithilfe eines dritten Stoßpartners
M, in der Regel Stickstoff oder Sauerstoff; Gl. (2)].

O2 þ hn ! 2 Oð3PÞ ð1Þ

Oð3PÞ þO2 þM ! O3 þM ð2Þ

Da Ozon photochemischen Ursprungs ist, ist seine
Hauptbildungsregion die tropische und subtropische Strato-

sph�re, in der die Sonne ganzj�hrig am intensivsten scheint.
Gleichzeitig wird das so gebildete Ozon teilweise auch wieder
abgebaut, zum einen durch die Photolyse des Ozons bei
Wellenl�ngen unterhalb von etwa 300 nm und zum anderen
durch die Reaktion mit einem Sauerstoffatom [Gl. (3) bzw.
(4)]. Ob sich bei der Photolyse von Ozon (Reaktion 3) ein
Sauerstoffatom im Grundzustand (3P) oder im angeregten
Zustand (1D) bildet, h�ngt von der Wellenl�nge ab. Die bisher
genannten vier Reaktionen, die ausschließlich auf einer
Sauerstoffchemie beruhen, werden nach ihrem Entdecker
Sydney Chapman (1888–1970) auch als Chapman-Mechanis-
mus bezeichnet[9] und bilden die Basis f�r die Ozonchemie in
der Stratosph�re.

O3 þ hn ! Oð1D,3PÞ þO2 ð3Þ

O3 þO ! 2 O2 ð4Þ

Ermittelt man mithilfe dieses einfachen Reaktionssystems
sowie der bekannten Geschwindigkeitskonstanten und Pho-
tolyseraten die stratosph�rische Ozonmenge, so f�llt diese im
Vergleich mit gemessenen Werten um etwa einen Faktor 2 zu
hoch aus. Seit Anfang der 1950er Jahre ist bekannt, dass
schnelle Katalysezyklen in Gegenwart des Katalysators X die
Ozonmenge auf das beobachtete Maß reduzieren [Gl. (5a,b)
und (6)].

XþO3 ! XOþO2 ð5aÞ

OþXO ! XþO2 ð5bÞ

Nettoreaktion : OþO3 ! 2 O2 ð6Þ

Der Katalysator X wird beim Ozonabbau zu XO oxidiert
(Reaktion 5a) und in der Folgereaktion (5 b) mit einem
Sauerstoffatom wieder zur�ckgebildet. Somit kann ein Ka-
talysator diesen Reaktionszyklus bis zu einige Tausend Mal
durchlaufen. Netto entspricht die oben genannte Sequenz
[Reaktionen (5a,b)] der Reaktion (4), die aber durch die
Gegenwart von X erheblich beschleunigt wird. Als Kataly-
satoren hat man bis Anfang der 1970er Jahre die Radikal-
paare (X/XO) OH/HO2 und NO/NO2 identifiziert, die aus
Wasserdampf (H2O) und Distickstoffmonoxid (N2O) gebildet
werden.[10–12] Mitte der 1970er Jahre wurden auch die Radi-
kalpaare Cl/ClO (aus FCKWs) sowie Br/BrO (aus Halonen)
als bedeutend ermittelt.[13,14] F�r ihre grundlegenden Arbei-
ten erhielten Paul J. Crutzen, Mario J. Molina und F. Sher-
wood Rowland 1995 den Nobelpreis f�r Chemie.[34]

W�hrend der Wasserdampf nat�rlichen Ursprungs ist, hat
Lachgas sowohl nat�rliche als auch anthropogene Quellen.
FCKWs und Halone entstammen ausschließlich industrieller
Produktion. Das nat�rliche stratosph�rische Chlormi-
schungsverh�ltnis liegt bei etwa 0.6 nmolmol�1; die wesent-
liche Quelle hierf�r ist Chlormethan (CH3Cl), das in großen
Mengen in Ozeanen und B�den produziert wird. Wegen der
in den letzten Jahrzehnten in die Atmosph�re emittierten,
großen Mengen an FCKWs hat man um die Jahrtausend-
wende stratosph�rische Chlormischungsverh�ltnisse von
deutlich �ber 3 nmol mol�1 gemessen.
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Das vermehrte Auftreten der FCKWs und Halone auf-
grund anthropogener Emissionen hat deshalb den strato-
sph�rischen Ozonabbauzyklus in den letzten Jahrzehnten
deutlich verst�rkt und den negativen Trend in der strato-
sph�rischen Ozonmenge eingeleitet. FCKWs und Halone
sind in der Troposph�re weitestgehend inert. Sie werden mit
der Zeit (einige Jahre) in die Stratosph�re transportiert; erst
dort werden sie photolysiert und in aktive Chlor- oder
Bromverbindungen �berf�hrt. Gebremst wird die Wirkung
der Radikale nur durch Reaktionen der Radikale unterein-
ander [z. B. Gl. (7)–(9)].

ClOþNO2 þM ! ClONO2 þM ð7Þ

ClOþHO2 ! HOClþO2 ð8Þ

ClþHO2 ! HClþO2 ð9Þ

Dabei entstehen unter anderem Reservoirgase, z. B.
Chlornitrat (ClONO2) und Chlorwasserstoff (HCl), die zwar
einerseits das Ozonzerst�rungspotential der Katalysatoren
herabsetzen, andererseits aber auch wieder in die aktiven
Formen zur�ckgef�hrt werden k�nnen. Ein �hnliches Schema
l�sst sich auch f�r Bromoxide (Br, BrO) ableiten.

Alle Quellgase der Ozon abbauenden Katalysatoren
(H2O, N2O, FCKWs, Halone) gelangen �ber die Troposph�re
in die Stratosph�re. Das Freisetzen der jeweiligen Katalysa-
toren (HOx, NOx, ClOy, BrOy ; x = 1, 2; y = 0, 1; abk�rzende
Schreibweise f�r die jeweiligen Radikalpaare) erfolgt im
Wesentlichen photochemisch. Wegen der unterschiedlich
starken Absorption solarer UV-Strahlung und auch der ver-
f�gbaren Solarstrahlung sind nicht alle Katalysatoren in allen
H�henbereichen der Stratosph�re gleichermaßen von Be-
deutung, sondern es besteht eine H�henabh�ngigkeit. Unter
den Spezies, die den Ozonabbau bestimmen, ist ClOy in der
mittleren und unteren Stratosph�re (15 bis 30 km H�he) do-
minant, dort wo sich am meisten Ozon befindet. In H�hen
unterhalb von etwa 15 km bestimmt HOx den Ozonabbau,
oberhalb von etwa 30 km dominiert NOx den Ozonabbau.
Aus diesem Grund wird der beobachtete, negative Ozontrend
in den letzten Jahrzehnten vor allem auf das anthropogene
ClOy zur�ckgef�hrt.

2.2. Heterogene chemische Prozesse

Wie in niedrigen und mittleren geographischen Breiten
kann Ozon auch im polaren Winter durch HOx-, NOx-, ClOy-
und BrOy-katalysierte Zyklen abgebaut werden. Allerdings
sind diese Prozesse sehr langsam, weil unter den dortigen
Zwielichtbedingungen nur wenig UV-Strahlung vorhanden
ist. In der polaren Stratosph�re sind es vor allem chemische
Reaktionen auf den Oberfl�chen von polaren stratosph�ri-
schen Eisteilchen, die f�r eine Aktivierung des Chlors (oder
Broms) in der Stratosph�re verantwortlich sind und das so
aktivierte Chlor zur beobachteten Ozonzerst�rung unmittel-
bar nach Ende der Polarnacht f�hrt.[15]

In der sehr kalten polaren unteren Stratosph�re bilden
sich w�hrend der Wintermonate in der Polarnacht Strato-

sph�renwolken (Polar Stratospheric Clouds, PSCs; Abbil-
dung 4). Bei typischen Wasserdampf- (4.5 mmol mol�1 in etwa
20 km H�he) oder Salpeters�ure-Mischungsverh�ltnissen
(10 nmol mol�1 in etwa 20 km H�he) entstehen PSCs bei

Temperaturen unterhalb von etwa 195 K (�78 8C). Es ent-
stehen Salpeters�ure-Trihydrat-Kristalle (HNO3 � 3H2O =

Nitric Acid Trihydrate = NAT). Unter den genannten typi-
schen Bedingungen in der unteren Stratosph�re hat NATeine
um etwa 7–8 K h�here Gleichgewichtstemperatur als Eis (Eis
entwickelt sich unterhalb von etwa 188 K (�85 8C)), entsteht
also beim Abk�hlen deutlich fr�her und h�ufiger. Aus
Gr�nden der unterschiedlichen Land-See-Verteilung auf der
Nord- und S�dhalbkugel k�hlt sich die untere Stratosph�re
�ber dem S�dpol im Winter (Juni–August) deutlich st�rker ab
als die nordpolare Stratosph�re (Dezember–Februar). Im
klimatologischen Mittel liegen die polaren Wintertempera-
turen in der unteren arktischen Stratosph�re um etwa 10 K
h�her als in der unteren antarktischen Stratosph�re. W�hrend
die antarktische Stratosph�re in jedem Jahr einige Wochen
lang auf Temperaturen unterhalb der PSC-Bildungstempe-
raturen sinkt, beobachtet man in der nordpolaren Strato-
sph�re eine stark ausgepr�gte Jahr-zu-Jahr-Variabilit�t: Es
gibt einerseits relativ warme Winter, in denen kaum PSCs
entstehen, andererseits aber auch sehr kalte Winter mit
Antarktis-�hnlichen Bedingungen. Dies f�hrt dazu, dass sich
in der antarktischen Stratosph�re in jedem Winter sehr aus-
gedehnte PSC-Felder entwickeln, die man so �ber der Arktis
nur ganz selten beobachtet.

Zum einen erm�glichen PSC-Teilchen auf ihren Ober-
fl�chen heterogene Reaktionen, durch die Halogenverbin-
dungen aus Reservoirverbindungen freigesetzt und letztlich
in eine aktivere Form �berf�hrt werden k�nnen. Die wich-
tigsten heterogenen Reaktionen sind in den Gleichun-
gen (10)–(14) genannt. Beim Wiedererscheinen der Sonne im
polaren Fr�hling werden aktive Molek�le wie Cl2 oder HOCl
in reaktives Cl bzw. ClO �berf�hrt; die Ozonzerst�rung be-
ginnt [Reaktionen (5) und (6)].

ClONO2 ðgÞ þHCl ðsÞ ! HNO3 ðsÞ þ Cl2 ðgÞ ð10Þ

Abbildung 4. Polare Stratosph�renwolken �ber Finnland. Die Aufnah-
me wurde am 26. Januar 2000 aus dem DLR-Forschungsflugzeug
Falcon aufgenommen.
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ClONO2 ðgÞ þH2O ðsÞ ! HNO3 ðsÞ þHOCl ðgÞ ð11Þ

HOCl ðgÞ þHCl ðsÞ ! Cl2 ðgÞ þH2O ðsÞ ð12Þ

N2O5 ðgÞ þH2O ðsÞ ! 2HNO3 ðsÞ ð13Þ

N2O5 ðgÞ þHCl ðsÞ ! ClNO2 ðgÞ þHNO3 ðsÞ: ð14Þ

Zum Anderen k�nnen PSC-Partikel wegen ihrer Gr�ße
und ihres Gewichts sedimentieren und dadurch Stickstoff-
verbindungen in der Stratosph�re in tiefer liegende Schichten
verfrachten („Denitrifizierung“). Damit wird die M�glichkeit
vermindert, dass nach dem Schmelzen der PSC-Teilchen lokal
die sch�dlichen Chlorverbindungen wieder schnell desakti-
viert werden. Die Freisetzung und die Photolyse von gasf�r-
migem HNO3 wird in bestimmten H�hen vermindert und die
Bildung von neuem NO2 reduziert, das durch eine Rekom-
binationsreaktion [Gl. (15)] zur Desaktivierung der Chlor-
oxid-Radikale beitr�gt. Der NOx-Zyklus verliert damit an
Bedeutung, und der ClOy-Zyklus wird durch das freigesetzte
Chlor beschleunigt. In der polaren unteren Stratosph�re wird
die Effizienz des ClOy-Zyklus aber vor allem dadurch ge-
steigert, dass er wegen der sehr geringen Zahl an Sauer-
stoffatomen bei Zwielichtbedingungen nicht gem�ß Glei-
chung (16), abl�uft, sondern �ber die Bildung von ClOOCl
[Gl. (17)–(19)]. Das ClO-Dimer ClOOCl wird selbst bei tief
stehender Sonne leicht photolysiert und setzt Cl-Atome frei,
die Ozon abbauen.[16] Damit hat die Photolyse der ClO-
Dimere [Gl. (18)] eine Schl�sselrolle bei der Ozonzerst�rung
in polaren Bereichen. Der Vollst�ndigkeit halber sei noch
gesagt, dass neben der Reaktion (15) auch die Reaktion (20)
eine sehr wichtige Rolle bei der Desaktivierung von reakti-
vem Chlor spielt.

ClOþNO2 þM ! ClONO2 þM ð15Þ

ClOþO ! ClþO2 ð16Þ

ClOþ ClOþM ! ClOOClþM ð17Þ

ClOOClþ hn ! ClþClOO ð18Þ

ClOOþM ! ClþO2 þM ð19Þ

Clþ CH4 ! HClþ CH3 ð20Þ

An dieser Stelle sei kurz erw�hnt, dass bei eruptiven, sehr
starken Vulkanausbr�chen große Mengen an Staubteilchen
und chemischen Substanzen direkt in die Stratosph�re inji-
ziert werden. So wurden z. B. bei dem Ausbruch des Pinatubo
auf den Philippinen im Juni 1991 nahezu 20 Millionen Tonnen
Schwefeldioxid in die Stratosph�re eingetragen. Das SO2

wurde in der Stratosph�re oxidiert, und es bildeten sich
Schwefels�uretr�pfchen. Diese haben in der Stratosph�re
eine sehr �hnliche Wirkung wie PSCs, jedoch mit dem Un-
terschied, dass die heterogenen chemischen Reaktionen be-
reits bei h�heren Temperaturen beginnen. Die Wirkung der
Vulkane auf die Ozonschicht im Speziellen und auf das Klima
im Allgemeinen ist allerdings auf einige wenige Jahre be-
schr�nkt.

Zum Ende dieses Abschnittes sei noch darauf verwiesen,
dass eine Vielzahl der chemischen Reaktionen in der Atmo-
sph�re von der jeweils vorherrschenden Temperatur abh�ngt.
Dies sei kurz an folgendem f�r die Ozonchemie wichtigen
Beispiel erl�utert:

Die wichtigsten Ozonabbauzyklen im Bereich der mitt-
leren und oberen Stratosph�re (verursacht durch die Kata-
lysatoren HOx, NOx, ClOy und BrOy) verlangsamen sich bei
abnehmender Temperatur, was h�here Ozonkonzentrationen
nach sich zieht.[17] In der Mesosph�re (Atmosph�renschicht
oberhalb von etwa 50 km bis etwa 100 km, in der es auch
Ozonmolek�le gibt) h�ngt der Anstieg der Ozonkonzentra-
tion wesentlich ab von der negativen Temperaturabh�ngig-
keit der Reaktion (2). Komplizierter stellt sich die Situation
im Bereich der oberen Stratosph�re dar, wo die verschiede-
nen Ozonabbauzyklen gr�ßeren Einfluss auf die Ozonmen-
gen haben und dies zudem unterschiedlich in verschiedenen
H�hen (z. B. HOx im Bereich 50–60 km, NOx unterhalb von
etwa 45 km). Dort werden die langsameren Ozonverluste
nicht nur durch die Temperaturabh�ngigkeit der Reaktions-
geschwindigkeiten kontrolliert, sondern auch durch die Ver-
ringerung der Mengen von atomarem Sauerstoff. Die alle
Ozonverlustzyklen limitierenden Geschwindigkeitskonstan-
ten sind proportional der Anzahldichte von atomarem Sau-
erstoff, die ihrerseits stark durch die Reaktion (2) bestimmt
wird. Insgesamt nimmt so der Ozongehalt in der mittleren
und oberen Stratosph�re bei sinkenden Temperaturen zu, da
sich die wichtigen Ozon abbauenden Reaktionen (homogene
Gasphasenchemie) verlangsamen. Dagegen f�hren niedrige-
re Temperaturen in der polaren unteren Stratosph�re zur
verst�rkten Bildung von PSCs und somit potenziell zu einem
st�rkeren Ozonabbau durch heterogene chemische Reaktio-
nen.

Die bisher dargestellten chemischen Abl�ufe in der
Stratosph�re beschreiben lediglich die allerwichtigsten,
grundlegenden chemischen Prozesse, die gerade f�r die
Ozonchemie relevant sind. Sie reichen soweit aus, um die
wesentlichen Abl�ufe weitestgehend richtig zu beschreiben.
Heute verwendete numerische Modelle, die eine ausf�hrliche
Beschreibung der stratosph�rischen Chemie enthalten, be-
r�cksichtigen allerdings mehr als 30 chemische Spezies, deren
Konzentrationen in mehreren 100 chemischen Reaktionen
eingehen. Dies soll hier aber nicht n�her erl�utert werden.

3. Dynamik der Stratosph�re und Ozontransport

Atmosph�rische Spurengaskonzentrationen werden nicht
nur durch chemische Prozesse ver�ndert, sondern k�nnen
auch durch Luftmassentransporte beeinflusst werden, die
durch die vorherrschenden Windfelder (Windst�rke und
-richtung) bestimmt werden. Im welchem Ausmaß ein solcher
Transport von Spurengasen stattfindet, h�ngt von der Le-
bensdauer der jeweiligen chemischen Spezies ab. Ozon in der
oberen und mittleren Stratosph�re ist z.B. recht kurzlebig, da
seine Abbaureaktionen durch Photolyse und mit Sauerstoff-
atomen [Gl. (3) und (4)] relativ schnell ablaufen. Aus diesem
Grund spielt der Transport von Ozon in diesen H�henberei-
chen nur eine untergeordnete Rolle. In der unteren Strato-
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sph�re hingegen ist die chemische Lebensdauer von Ozon
deutlich h�her, weshalb Transportprozesse hier eine wichtige
Rolle im Hinblick auf die geographische Verteilung spielen.
Ozon kann in diesen H�hen somit auch in geographische
Breiten transportiert werden, in denen es photochemisch
kaum entsteht. So wird z.B. das in den niedrigen (tropischen)
und mittleren Breiten gebildete Ozon wegen der großr�u-
migen Meridionalzirkulation (siehe weiter unten in diesem
Abschnitt) in der Stratosph�re besonders effektiv in Richtung
des jeweiligen Winterpols transportiert (d.h. von Dezember
bis Februar in Richtung Nordpolarregion, von Juni bis August
in Richtung S�dpolarregion) und in die dortigen Luftmassen
eingemischt. Dies f�hrt dazu, dass die globale Ozonverteilung
eine Asymmetrie mit maximalen Werten in den h�heren
geographischen Breiten, w�hrend der jeweiligen Fr�hlings-
monate, und nicht �ber dem �quator, aufweist. In den tro-
pischen Bereichen werden hingegen relativ geringe Ozon-
mengen gefunden (Abbildung 5). Somit ist es vor allem in
h�heren geographischen Breiten der Stratosph�re schwierig,
die chemischen Einfl�sse auf die Ozonverteilung (Ozonver-
lustraten) von den durch dynamische Prozesse verursachten
Ver�nderungen zu trennen.

Die stratosph�rische Meridionalzirkulation (nach den
beiden Wissenschaftlern Alan Brewer (1915–2007) und
Gordon Dobson (1889–1976) in Anerkennung ihrer grund-
legenden Arbeiten zur Untersuchung von atmosph�rischem
Wasserdampf und Ozon auch Brewer-Dobson-Zirkulation
genannt)[18, 19] ist der bedeutendste Antrieb f�r den Transport
von stratosph�rischen Luftmassen aus niederen in h�here
geographische Breiten. Ihre Klimatologie wird gekennzeich-
net durch aufsteigende Luftmassen aus der Troposph�re in
den Tropen in die Stratosph�re und dort durch einen polw�rts
gerichteten (in den Wintermonaten verst�rkten) Transport
(Abbildung 2). Aufgrund der Massenerhaltung beobachtet
man in h�heren Breiten ein Absinken von stratosph�rischen
Luftmassen, was unter anderem dazu f�hrt, dass stratosph�-
rische Luft zur�ck in die Troposph�re verfrachtet wird.

Auch bez�glich der atmosph�rischen Zirkulation wird
erwartet, dass der Klimawandel die Prozesse modifiziert,
welche die Zirkulationssysteme antreiben. Dies h�tte zur
Folge, dass sich sowohl die Intensit�t der Luftmassentrans-
porte als auch die Transportwege �ndern, mit m�glicherweise

nachhaltigen Konsequenzen f�r die atmosph�rische Vertei-
lung von klimarelevanten Spurengasen, zu denen auch Ozon
geh�rt. Dies wiederum kann zu r�ckkoppelnden Effekten auf
das Erdklima f�hren.

Obwohl die dynamischen Prozesse, welche die strato-
sph�rische Zirkulation steuern, recht gut verstanden sind, gibt
es derzeit noch große Unsicherheiten hinsichtlich der Ver-
�nderlichkeit dieser Prozesse und ihrer Wirkung in einem sich
wandelnden Klima (siehe Abschnitt 4). Bisherige Analysen
von Beobachtungsdaten liefern noch keine eindeutigen und
schl�ssigen Hinweise auf eine durch den Klimawandel ge�n-
derte stratosph�rische Zirkulation. Eine Intensivierung der
meridionalen Zirkulation h�tte z.B. zur Folge, dass sich die
außertropische Atmosph�re erw�rmt (adiabatisches Absin-
ken) und die tropische Atmosph�re abk�hlt (adiabatisches
Aufsteigen). Dies h�tte direkte Auswirkungen f�r den Ein-
trag von troposph�rischen Quellgasen in die Stratosph�re
(also solchen, die urspr�nglich in der Troposph�re emittiert
werden, in die Stratosph�re aufsteigen und dort chemisch
umgewandelt werden), von so genannten Produktgasen
(Zwischen- oder Endprodukte, die in der Troposph�re er-
zeugt werden) und auch von Wasserdampf, der in der Tro-
posph�re viel h�here Konzentrationen als in der Stratosph�re
aufweist (die Wasserdampfkonzentration in Erdbodenn�he
und die in etwa 15 km H�he unterscheiden sich um etwa
4 Gr�ßenordnungen); aber es k�nnten auch verst�rkt stra-
tosph�rische Luftmassen mit hohen Ozonkonzentrationen
(oder geringen Wasserdampfkonzentrationen) in die Tropo-
sph�re transportiert werden, wo die Ozonkonzentrationen
(Wasserdampfkonzentrationen) im Normalfall deutlich ge-
ringer (h�her) sind. Diese Umverteilungen w�rden wiederum
auf den Strahlungshaushalt der Atmosph�re und auch auf
chemische Prozesse r�ckkoppeln.

4. Zuk�nftige Entwicklungen und Konsequenzen
internationaler Abkommen zum Schutz der
Atmosph�re

Als Folge der internationalen Vereinbarungen zum
Schutz der stratosph�rischen Ozonschicht (Montreal-Proto-
koll) konnte der rasche Konzentrationsanstieg der wichtigs-
ten FCKWs (FCKW-11, -12, -113) in der Troposph�re ge-
stoppt werden (Abbildung 6). Bereits seit Mitte der 1990er
Jahre beobachtet man einen R�ckgang des troposph�rischen
FCKW-Gehalts. Infolgedessen beobachtet man nun seit ei-
nigen Jahren auch einen leichten R�ckgang der Chlorkon-
zentration in der Stratosph�re. Wegen der langen Lebens-
zeiten der FCKWs in der Atmosph�re wird es aber noch etwa
bis Mitte dieses Jahrhunderts dauern, bis der Chlorgehalt der
Stratosph�re wieder auf Werte zur�ckgeht, die noch in den
1960er Jahren vorherrschten. Aus diesem Grund geht man
davon aus, dass sich der in den letzten drei Jahrzehnten be-
obachtete, starke chemische Ozonabbau in n�chster Zeit
verringern wird; die Dicke der Ozonschicht sollte allm�hlich
wieder zunehmen, und das Ozonloch �ber der Antarktis
sollte sich wieder schließen.[20] Die Geschwindigkeit der
R�ckbildung der Ozonschicht und deren weitere, zuk�nftige
Entwicklung sind jedoch noch von einer Reihe anderer Fak-

Abbildung 5. Gemittelte globale Verteilung der atmosph�rischen Ozon-
gesamts�ule simuliert mit dem gekoppelten Klima-Chemie-Modell
E39C-A. Die Konturlinien gleicher Ozonmengen sind in Dobson-Einhei-
ten dargestellt.
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toren abh�ngig: Steigende atmosph�rische Konzentrationen
von strahlungsaktiven Gasen (unter anderem CO2, CH4,
N2O) f�hren nicht nur dazu, dass sich die atmosph�rischen
Bedingungen in der Troposph�re ver�ndern (Stichwort
Treibhauseffekt), sondern auch die in der Stratosph�re (siehe
Abschnitte 2 und 3). Die R�ckbildung der Ozonschicht ge-
schieht also unter anderen atmosph�rischen Rahmenbedin-
gungen als der Prozess der Ozonzerst�rung in den vergan-
genen Jahrzehnten. Bedingt durch den Klimawandel ist es
also sehr unwahrscheinlich, dass sich die Ozonschicht exakt
wieder hin zu einem Zustand entwickeln wird, der jenem in
den Zeiten vor erh�hten Konzentrationen Ozon zerst�render
Substanzen entspricht.

Wie bereits erw�hnt, bestimmen außer chemischen Pro-
zessen auch dynamische und physikalische Prozesse die
Struktur der Ozonschicht. Weil all diese Prozesse auf recht
komplexe Art und Weise miteinander im Wechsel wirken, ist
die Absch�tzung der zuk�nftigen Entwicklung der strato-
sph�rischen Ozonschicht wissenschaftlich �ußerst anspruchs-
voll. Deshalb weichen die verf�gbaren Absch�tzungen, die
meistens auf Ergebnissen numerischer Atmosph�renmodelle
beruhen, zum Teil noch deutlich voneinander ab. Auf der
Grundlage des derzeitigen Verst�ndnisses atmosph�rischer
Prozesse sowie zu erwartender Ver�nderungen durch den

Klimawandel k�nnen aber hinsichtlich der weiteren Ent-
wicklung der stratosph�rischen Ozonschicht trotzdem einige
belastbare Aussagen getroffen werden.

4.1. Weitere Entwicklung der Ozonschicht

In den kommenden Jahrzehnten werden sich wegen der
weiter steigenden Treibhausgaskonzentrationen die Atmo-
sph�rentemperaturen global weiter ver�ndern, d.h., f�r die
Stratosph�re wird erwartet, dass sie sich wegen der Strah-
lungseffekte weiter abk�hlt. Genaue Angaben �ber die
St�rke des zu erwartenden Trends sind schwierig, da die zu-
k�nftigen Treibhausgasemissionen unsicher sind.[1] Zus�tzlich
ber�cksichtigt werden muss aber auch, dass sich wegen der zu
erwartenden R�ckbildung der Ozonschicht die stratosph�ri-
schen Ozonheizraten (Absorption solarer UV-Strahlung
durch Ozon) wieder erh�hen werden, was der verst�rkten
Abk�hlung durch erh�hte Treibhausgaskonzentrationen zum
Teil entgegenwirkt. Da die Ozonkonzentration ihrerseits aber
wiederum sehr stark von der jeweiligen Hintergrundtempe-
ratur abh�ngt, gibt es hier eine R�ckkopplung. In Anbetracht
der Tatsache, dass sich bei einem Klimawandel auch die Dy-
namik der Stratosph�re ver�ndern wird, kann es je nach
Jahreszeit und Ort durchaus auch zu „dynamischen“ Erw�r-
mungen der Stratosph�re kommen, sodass sich die Strato-
sph�re lokal erw�rmt und nicht abk�hlt. Dies gilt in beson-
derem Maße f�r die nordpolare Stratosph�re in den Winter-
und Fr�hlingsmonaten.[21] Deshalb ist es sowohl f�r die In-
terpretation beobachteter Ver�nderungen der Ozonschicht
als auch f�r prognostische Studien erforderlich, die Kopplung
von chemischen, physikalischen und dynamischen Prozessen
zu ber�cksichtigen. Es ist offensichtlich, dass Absch�tzungen
der zuk�nftigen Entwicklung der stratosph�rischen Ozon-
konzentration nicht trivial und deshalb auch mit Unsicher-
heiten behaftet sind. Die engen Verbindungen der �nderung
der chemischen Zusammensetzung der Atmosph�re (Stich-
wort Montreal-Protokoll) einerseits und des Klimas (Stich-
wort Kyoto-Protokoll) andererseits spielen dabei eine sehr
wichtige Rolle. Wegen der genannten Zusammenh�nge
k�nnte eine weitere Abk�hlung der polaren unteren Strato-
sph�re zu einer Verz�gerung bei der R�ckbildung des ant-
arktischen Ozonlochs f�hren, auf der anderen Seite k�nnte
sich in anderen Bereichen der Stratosph�re die R�ckbildung
der Ozonschicht beschleunigen.

Ver�nderungen des Klimas und der Ozonschicht k�nnen
mithilfe von Klima- und gekoppelten Klima-Chemie-Model-
len (Chemistry–Climate Models, CCMs) nachvollzogen
werden. Dabei handelt es sich um numerische Rechenmo-
delle mit deren Hilfe physikalische, dynamische und chemi-
sche Prozesse sowie deren Wechselwirkungen simuliert
werden.[22] Bei solchen numerischen Studien ist es erforder-
lich, dass außer nat�rlichen Vorg�ngen und ihren Variationen
auch menschliche Eingriffe ber�cksichtigt werden, die f�r die
Beschreibung atmosph�rischer Vorg�nge relevant sind. Be-
sonders zu erw�hnen sind hierbei die Variation der Sonnen-
aktivit�t und der Ausbruch von großen Vulkanen einerseits,
aber andererseits auch die durch industrielle Prozesse ver-
�nderte chemische Zusammensetzung der Atmosph�re.

Abbildung 6. Hemisph�rische Monatsmittelwerte der troposph�ri-
schen Mischungsverh�ltnisse (in ppt=parts per trillion= 10�12) der
wichtigsten FCKWs: a) CFC-12= CF2Cl2, b) CFC-11=CFCl3 und c) CFC-
113= Cl2FC�CClF2. Kreuze symbolisieren Messwerte f�r die Nordhemi-
sph�re, Dreiecke solche f�r die S�dhemisph�re. J�ngste Messwerte
sind in den Einsch�ben vergr�ßert dargestellt. AGAGE= Advanced
Global Atmospheric Gases Experiment; ESRL =Earth System Research
Laboratory; UCI = University of California, Irvine. (Abbildung 1-1 in
[20].)
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CCMs zeigen in konsistenter Weise, dass sich die Ozon-
schicht zur�ckbilden wird.[20, 23] Dies ist ein unmittelbarer
Erfolg des Montreal-Protokolls und der sich daran anschlie-
ßenden Nachfolgevereinbarungen. Numerische Simulationen
mit CCMs belegen, dass sich die Erholung der Ozonschicht in
einigen Regionen schneller vollziehen wird als in anderen
Regionen, wo es wohlm�glich sogar zu einer Verz�gerung der
Regenerierung der Ozonschicht kommen wird. Es zeigt sich,
dass die Stratosph�re bei weiter steigenden Treibhausgas-
konzentrationen wie erwartet weiter abk�hlen wird, was in
der mittleren und oberen Stratosph�re zu einer schnelleren
Erholung der Ozonschicht f�hrt. In der polaren unteren
Stratosph�re kommt es in den Fr�hlingsmonaten zu einer
Verlangsamung bei der R�ckbildung der Ozonschicht. Dort
f�hren niedrigere Temperaturen zu einer st�rkeren Bildung
von PSCs. Diese Ergebnisse best�tigen, dass die Erholung der
Ozonschicht regional unterschiedlich verlaufen wird und
keine simple Umkehrung des Abbaus in fr�heren Jahren
bedeutet.

Eine vollst�ndige Erholung der Ozonschicht auch unter
Einschluss der Polarregionen wird etwa zur Mitte des Jahr-
hunderts erwartet. Wegen des Klimawandels scheint es
m�glich, dass ab Mitte dieses Jahrhunderts die Ozonschicht-
dicke �ber die in fr�heren Jahren gemessene Dicke hinaus
zunimmt (Abbildung 7). Die Ergebnisse von vielen numeri-
schen Simulationen mit verschiedenen gekoppelten CCMs
sind hierzu in ihrer Aussage eindeutig, wenn auch der Zeit-
punkt dieser „�bererholung“ der Ozonschicht von den At-
mosph�renmodellen unterschiedlich vorhergesagt wird.[23] So
zeigen z. B. die Ergebnisse des CCM E39C-A des Deutschen
Zentrums f�r Luft- und Raumfahrt (DLR), dass die mit dem
Klimawandel in Verbindung stehenden Vorg�nge zu einer
insgesamt beschleunigten Erholung der Ozonschicht
f�hren.[24] Bereits vor der Mitte dieses Jahrhunderts werden
wieder Ozonwerte vorhergesagt, wie sie in den 1960er Jahren

gemessen wurden. Zum Ende der Modellsimulation (2040–
2050) zeigt sich deutlich, dass die Ozonschichtdicke gr�ßer ist
als im Zeitraum 1960–1970, also in jener Zeit, in der der durch
FCKWs verursachte, massive stratosph�rische Ozonabbau
noch keine offensichtliche Bedeutung hatte. Abbildung 7
zeigt aber auch, dass nat�rliche Vorg�nge wie der 11-j�hrige
Sonnenaktivit�tszyklus und große Vulkanausbr�che (Agung
1963, El Chichon 1982, Pinatubo 1991) zu einer deutlichen
Ver�nderung der Dicke der stratosph�rischen Ozonschicht
f�hren. Die gute �bereinstimmung zwischen den aus Beob-
achtungen abgeleiteten Ver�nderungen der Ozonschichtdi-
cke und entsprechenden Modellrechnungen belegt die Qua-
lit�t der numerischen Simulationen (siehe auch Abbildung 3).
Das hier verwendete Modellsystem ber�cksichtigt offen-
sichtlich die wichtigsten Einflussfaktoren auf die stratosph�-
rische Ozonschicht. Deshalb sind Aussagen �ber die zuk�nf-
tige Entwicklung der Ozonschicht im Rahmen der genannten
Unsicherheiten belastbar.

4.2. Unsicherheiten prognostischer Studien

Zum Abschluss dieses Abschnitts sei noch auf weitere
Unsicherheiten hinsichtlich der weiteren Entwicklung der
stratosph�rischen Ozonschicht und des Klimas hingewiesen.

So ist z. B. derzeit die zuk�nftige Entwicklung strato-
sph�rischer Wasserdampfkonzentrationen mit sehr großen
Unsicherheiten behaftet.[3, 20] Nach vorliegenden Modellstu-
dien w�rde bei steigenden Troposph�rentemperaturen der
troposph�rische Wasserdampfgehalt zunehmen und damit
auch der Eintrag von Wasserdampf aus der Troposph�re in
die tropische untere Stratosph�re. Absch�tzungen auf der
Grundlage numerischer Studien lassen darauf schließen, dass
h�here Wasserdampfkonzentrationen den Anteil von Was-
serstoffoxiden (HOx) in der Stratosph�re erh�hen, die ihrer-
seits wieder die Ozonzerst�rung beeinflussen [katalytischer
Reaktionszyklus (5)/(6)]. H�here Wasserdampfkonzentra-
tionen w�rden in den Polarregionen w�hrend der Winter-
monate zu einem erh�hten PSC-Bildungspotenzial f�hren
und damit auch auf die Ozonchemie einwirken. Da Wasser-
dampf ein sehr wichtiges Treibhausgas ist, h�tten Ver�nde-
rungen der stratosph�rischen Wasserdampfkonzentration
auch Auswirkungen auf den Strahlungshaushalt der Erdat-
mosph�re.

Die stratosph�rischen Wasserdampfkonzentrationen
w�rden aber auch bei ansteigender Methankonzentration
zunehmen (Methanoxidation: CH4 + 2 O2 ! CO2 + 2H2O),
was erwartungsgem�ß die Ozonproduktion in der unteren
Stratosph�re erh�hen w�rde. Auf der anderen Seite w�rden
h�here Methankonzentrationen reaktives Chlor in der At-
mosph�re binden [Gl. (20)]. Methan ist aber auch ein rele-
vantes Klimagas, das im Rahmen des Kyoto-Protokolls
�berwacht wird. H�here atmosph�rische Methankonzentra-
tionen h�tten also Konsequenzen f�r das Klima und die
Chemie der Atmosph�re. Etwa ein Drittel der Emissionen
von Methan kommt aus Feuchtgebieten, W�ldern, von Ve-
getationsbr�nden, aus Ozeanen und anderen nat�rlichen
Quellen. Der Rest stammt aus der Produktion und Weiter-
arbeitung von �l und Erdgas, von Viehherden, Abfalldepo-

Abbildung 7. Gemittelte Anomalien der Ozongesamts�ule (in DU) f�r
den Bereich von 608N bis 608S. Es wurde jeweils der mittlere Jahres-
gang f�r den Zeitraum von 1995 bis 2004 abgezogen. Die orangefarbe-
nen und roten Kurven stellen Messdaten dar, die von Satelliten-ge-
st�tzten Instrumenten gewonnen wurden (TOMS/SBUV, GOME-1&2/
SCIAMACHY). Die blauen Kurven zeigen Ergebnisse von numerischen
Simulationen mit einem Klima-Chemie-Modell (E39C-A). Deutlich zu
erkennen ist der R�ckgang der stratosph�rischen Ozonschicht in den
1980er und 1990er Jahren sowie der prognostizierte Anstieg bis Mitte
dieses Jahrhunderts. Der Einschub zeigt einen Teil der Datenreihen in
vergr�ßerter Form. (Neuausgabe der Abbildung 9 in [24].)
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nien und anderem menschlichem Handeln. Ein starker An-
stieg der Methanemission wird unter anderem erwartet, wenn
Permafrost-B�den zunehmend auftauen.

Ein weiterer Anstieg der atmosph�rischen Konzentratio-
nen von Lachgas w�rde die Menge der stratosph�rischen
Stickoxide (NOx) erh�hen, was den Ozongehalt in der mitt-
leren und oberen Stratosph�re verringern w�rde [katalyti-
scher Reaktionszyklus (5)/(6)]. Lachgas entstammt sowohl
nat�rlichen (z.B. Ozeanen, tropischen W�ldern) als auch
anthropogenen Quellen (z. B. Emissionen aus kultivierten
B�den, bei industriellen Prozessen, bei der Verbrennung
fossiler Treibstoffe, Biomasse und Biokraftstoffe).[28] N2O-
Emissionen nahe der Erdoberfl�che sind die wichtigste
Quelle f�r Stickoxide (NOx) in der Stratosph�re, obwohl nur
etwa 10% des emittierten N2O in NOx umgewandelt werden.
N2O ist auch ein wichtiges Treibhausgas und wird daher durch
das Kyoto-Protokoll �berwacht. Bisher wurde Lachgas im
Zusammenhang mit dem Montreal-Protokoll nicht als Ozon
zerst�rende Substanz bewertet und reguliert, obwohl die
Emissionen von Lachgas, verglichen mit den Emissionen aller
anderen Ozon zerst�renden Substanzen, heute am gr�ßten
sind und es voraussichtlich auch f�r den Rest des 21. Jahr-
hunderts bleiben werden. N2O k�nnte sich f�r den Rest dieses
Jahrhunderts zum wichtigsten Quellgas hinsichtlich der Zer-
st�rung der Ozonschicht entwickeln.[29] Anhand dieses Bei-
spiels wird nochmals deutlich, in welch enger Beziehung die
Problematik des Klimawandels und die der Ver�nderung der
stratosph�rischen Ozonschicht stehen: Eine Regulierung des
Lachgasanteils in der Erdatmosph�re ist nicht nur f�r den
Schutz des Erdklimas von Bedeutung, sondern auch f�r die
weitere Entwicklung der stratosph�rischen Ozonschicht. Eine
Reduzierung der N2O-Emissionen w�rde sowohl den an-
thropogenen Treibhauseffekt mindern als auch die Erholung
der Ozonschicht positiv beeinflussen.

Als letztes soll noch erw�hnt werden, dass �nderungen
der Emissionen sowohl von NOx als auch von Nicht-Methan-
Kohlenwasserstoffen troposph�rische Konzentrationen des
Hydroxylradikals (OHC) ver�ndern und somit die Lebens-
zeiten und Konzentrationen von stratosph�rischen Spuren-
gasen wie Methan beeinflussen.

5. Zusammenfassung

Es ist offensichtlich, dass Erkl�rungen zur Variabilit�t der
stratosph�rischen Ozonschicht sehr komplex sind und dass
Absch�tzungen zur zuk�nftigen Entwicklung nicht so einfach
sind, wie es auf den ersten Eindruck erscheinen mag. Einer-
seits wird die stratosph�rische Ozonkonzentration durch na-
t�rliche Einfl�sse wie die Variabilit�t der Sonneneinstrahlung
oder Partikelemissionen durch große Vulkanausbr�che ver-
�ndert. Ferner beeinflusst die interne Variabilit�t der Stra-
tosph�renzirkulation die thermische Struktur der Strato-
sph�re und den Luftmassentransport. Die chemische Pro-
duktion und der chemische Abbau von Ozon werden durch
photochemische Prozesse sowie homogene Gasphasenreak-
tionen und heterogene Chemie auf der Oberfl�che von Par-
tikeln (Aerosole, PSCs) bestimmt. Dabei muss beachtet
werden, dass die chemische Zerst�rung von Ozon in der

Gegenwart von PSCs (oder auch vulkanischen Aerosolen)
von nichtlinearer Beschaffenheit ist. Andererseits wird das
Verst�ndnis atmosph�rischer Abl�ufe und der Zusammen-
h�nge zwischen den verschiedenen Prozessen noch dadurch
erschwert, dass sich die atmosph�rischen Bedingungen wegen
erh�hter Treibhausgaskonzentrationen langfristig ver�ndern.
Der Klimawandel beeinflusst die Nettoproduktion von Ozon
(darunter versteht man die Summe aus Ozonzerst�rung und
Ozonproduktion) sowohl auf direkte als auch auf indirekte
Weise und bestimmt deshalb die Rate der stratosph�rischen
Ozonr�ckbildung, die in unterschiedlichen H�hen und geo-
graphischen Breiten verschieden sein wird. Die Abk�hlung
der Stratosph�re durch erh�hte Treibhausgaskonzentrationen
hat in der oberen und der unteren (polaren) Stratosph�re
entgegengesetzte Effekte: Einerseits reduzieren sich die
Ozonabbauraten aus der Gasphasenchemie, andererseits er-
h�hen sich die Ozonabbauraten durch heterogene Reaktio-
nen auf PSC-Teilchen. Dies hat eine beschleunigte Wieder-
herstellung der Ozonmengen in der oberen Stratosph�re und
eine verlangsamte R�ckbildung von Ozon im Bereich der
unteren Stratosph�re zur Folge.

Dar�ber hinaus haben �nderungen der stratosph�rischen
Zirkulation das Potenzial, die Entwicklung der Ozonschicht
im 21. Jahrhundert zu modifizieren. So k�nnte eine verst�rkte
Brewer-Dobson-Zirkulation in einer Atmosph�re mit er-
h�hten Treibhausgaskonzentrationen z. B. auch dazu f�hren,
dass sich die stratosph�rischen Windsysteme in den Winter-
monaten dahingehend ver�ndern, dass sich die zonalen
Windgeschwindigkeiten reduzieren; in der Folge h�tte man
im Mittel h�here Stratosph�rentemperaturen im Bereich der
Polgebiete und deshalb weniger PSCs. Auf der Grundlage
derzeit vorliegender numerischer Modellstudien zur Ab-
sch�tzung der zuk�nftigen Entwicklung des Klimas wird
davon ausgegangen, dass sich die Brewer-Dobson-Zirkulati-
on bei weiter steigenden Treibhausgaskonzentrationen ver-
st�rken wird.[25–27] Die Absch�tzungen sind allerdings noch
mit einigen Unsicherheiten behaftet. Zwar sind die atmo-
sph�rischen Prozesse, die f�r die Brewer-Dobson-Zirkulation
verantwortlich sind, recht gut verstanden, jedoch ist der
Einfluss des Klimawandels auf all diese Prozesse sowie deren
Wechselwirkungen noch nicht in allen Details nachvollzieh-
bar.

Anhand der dargelegten Zusammenh�nge wird deutlich,
dass es bei der Bewertung von Ver�nderungen in der Erdat-
mosph�re nicht damit getan ist, Vorg�nge singul�r zu be-
trachten. Ver�nderungen des Klimas und der chemischen
Zusammensetzung der Atmosph�re sind eng miteinander
verkn�pft. Die internationalen Vereinbarungen zum Schutz
der Ozonschicht (Montreal-Protokoll) haben eine Katastro-
phe verhindert.[30, 31] Dar�ber hinaus haben diese Vereinba-
rungen bereits einen sehr wichtigen Beitrag zur Eind�mmung
des Klimawandels geleistet, da FCKWs auch relevante
Treibhausgase sind. In diesem Zusammenhang sollte man die
immer noch ausstehenden Nachfolgevereinbarungen zum
Kyoto-Protokoll (Klimaschutzabkommen) auch als wichtigen
Beitrag zum Schutz der stratosph�rischen Ozonschicht sehen.
Dynamische, physikalische und chemische Prozesse in der
Atmosph�re beeinflussen sich gegenseitig, zum Teil auf sehr
komplexe Weise. �berraschende Entwicklungen k�nnen
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daher auch in Zukunft nicht ausgeschlossen werden. Wegen
der vielen Einflussfaktoren sowie der komplexen Wechsel-
wirkungen ist eine verl�ssliche Vorhersage zuk�nftiger Ent-
wicklungen des Erdklimas und der stratosph�rischen Ozon-
schicht f�r die Wissenschaft nach wie vor eine große Her-
ausforderung.
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