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Zusammenfassung

Detaillierte Kenntnisse der atmosphärischen Lufttemperatur sind von grundlegender Bedeu-
tung um physikalische Zusammenhänge und dynamische Hintergrundprozesse in der Erdatmo-
spḧare zu erforschen. In der Mesopausen-Region zwischen 80 und 105 km Höhe sind solche
Messungen nur mit hohem experimentellen Aufwand möglich. In dieser Arbeit wurden mit
einem Kalium-Resonanzlidar die thermische Struktur und die atomare Kaliumschicht in Höhe
der Mesopausen-Region an zwei verschiedenen Orten untersucht.
Es erfolgten drei Feld-Kampagnen in polaren Breiten (78◦ N) mit einem transportablen Kalium-
Resonanzlidar (2001 bis 2003) und kontinuierliche Messungen in mittleren Breiten (54◦ N)
mit einem station̈aren Kalium-Resonanzlidar (2002 bis 2005). Es wurde ein großer Satz an
Temperatur- und Kaliumdichtedaten zusammengetragen, der im Gegensatz zuden meisten
Lidarmessungen nicht nur Messungen während der Nacht, sondern auch am Tag enthält. Von
Ende Februar bis Anfang Oktober entstand somit erstmals ein konsistentes Bild der thermi-
schen Struktur und des Kaliumdichteverlaufsüber Spitzbergen (78◦ N). Diese Messungen und
auch die Messungen̈uber Kühlungsborn bestätigen das globale Zwei-Niveau-Verhalten der
Mesopause mit sehr niedrigen Temperaturen während des Sommers.
Die thermische Struktur̈uber Spitzbergen wurde außerdem in Bezug auf simultan auftreten-
de Polare Mesosphärische Sommerechos (PMSE) untersucht. Dabei standen die Temperatur-
profile an der PMSE-Oberkante und oberhalb der PMSE im Vordergrund. Entgegen dem bishe-
rigen theoretischen Verständnis von PMSE hat sich gezeigt, dass auch oberhalb der gemessenen
PMSE die Temperaturen niedrig genug sind um die Existenz von PMSE zuzulassen.
Die Messungen in Spitzbergen haben die technischen Grenzen des Kalium-Resonanzlidars auf-
gezeigt, weshalb im Rahmen dieser Arbeit eine Weiterentwicklung des Kalium-Resonanzlidars
zum Eisen-Dopplerlidar erfolgte. Damit wurden die Einsatzmöglichkeiten des Lidars und die
Sondierung der Temperatur am Tag in der Mesopausen-Region wesentlich verbessert. Neben
der technischen Realisierung des Umbaus musste auch der Eisen-Resonanzübergang genau
untersucht werden. Dabei zeigte sich, dass die Isotopieverschiebung des Eisen-Resonanzüber-
gangs bei der Temperaturberechnung unbedingt berücksichtigt werden muss und dass Etalons
als Tageslichtfilter eingesetzt werden können.
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3.2.2 Die Kaliumschichẗuber Kühlungsborn, 54◦N . . . . . . . . . . . . . . 31
3.2.3 Diskussion der Kaliumschicht. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 32

3.3 Thermische Struktur der Mesopausen-Region. . . . . . . . . . . . . . . . . . 34
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4.1 Polare Mesosphärische Sommerechos (PMSE). . . . . . . . . . . . . . . . . . 56

4.1.1 PMSE-Theorie. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56
4.1.2 PMSE-Messungen. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58

4.2 Die thermische Struktur oberhalb der PMSE. . . . . . . . . . . . . . . . . . . 61
4.2.1 Beispiel-Analyse am 25./26. Juli 2001. . . . . . . . . . . . . . . . . . 63
4.2.2 Die Jahre 2001 und 2003. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 68

4.3 Diskussion. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70
4.3.1 Einordnung der Ergebnisse. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70
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Kapitel 1

Einleitung
Der Höhenbereich unserer Erdatmosphäre zwischen 80 und 105 km Höhe, der als Mesopausen-
Region bezeichnet wird, ist von besonderem wissenschaftlichem Interesse. Viele der wichtigen
physikalischen Prozesse unterscheiden sich in diesem Höhenbereich grundlegend von denen in
tieferen Atmospḧarenschichten. So weicht z.B. die thermische Struktur auf Grund von dyna-
mischen Prozessen um bis zu 100 K vom Strahlungsgleichgewicht ab, undrelevante Spurenga-
se wie z.B. Kohlendioxid sind nicht im lokalem thermodynamischem Gleichgewicht. Zudem
führen chemische Reaktionen zur Aufheizung in diesen Höhen, die in der gleichen Größenord-
nung wie der solare Strahlungseintrag liegen. In die Erdatmosphäre eindringende Meteoroide
verdampfen̈uberwiegend in der Mesopausen-Region, weil die Erhitzung durch Luftreibung in
der immer dichter werdenden Atmosphäre zunimmt. Die deponierten Bestandteile sind z.B.
eine Vielzahl verschiedener atomarer Metalle, die nur in diesen Höhen als sogenannte Metall-
schicht zu beobachten sind. Vor allem in polaren Breiten, in denen die Sonne ẅahrend des
Sommers ununterbrochen scheint, beheimatet die Mesopausen-Region interessante Pḧanome-
ne. Hier sind z.B. die niedrigsten Temperaturen in der gesamten Erdatmosphäre mit bis zu
120 K zu beobachten und es können sich die ḧochsten, jemals beobachteten Wolken ausbilden.

Es ist also von großem Interesse, die thermische Struktur und diese Eiswolken (NLC &
PMSE) in der Mesopausen-Region zu untersuchen. Die vorliegende Arbeit bescḧaftigt sich mit
der thermischen Struktur in mittleren und in polaren Breiten und untersucht dieTemperaturen
in polaren Breiten in Bezug auf das Auftreten solcher Wolken. Wie später gezeigt wird, ist
die thermische Struktur der Atmosphäre eine elementare Größe, ohne die eine Vielzahl von
dynamischen und chemischen Prozessen nicht erklärt werden kann. Darüber hinaus wurde im
Rahmen dieser Arbeit die Methode zur Temperatursondierung in genau diesem Ḧohenbereich
weiterentwickelt und verbessert.

Aufbau der Erdatmosphäre

In der unteren Schicht unserer Atmosphäre (< 15 km) findet das Wettergeschehen statt. Den-
noch nehmen auch die darüberliegenden Schichten (Sphären) Einfluss auf unser tägliches Le-
ben. Ausgel̈ost durch Teisserenc de Bort und Aßmann [Teisserenc de Bort, 1902;Aßmann,
1902], r̈uckte die Erdatmosphäre oberhalb von 10 km erst vor gut 100 Jahren in das wissen-
schaftliche Interesse. Sie entdeckten, dass die Temperatur nur bis etwa 10 km mit der Ḧohe
abnimmt und nicht bis in den Weltraum, wie es bis zu dieser Zeit noch angenommenwur-
de. Heutzutage wird die Atmosphäre nach dem vertikalen Temperaturverlauf eingeteilt: die
Tropospḧare (vom Boden bis 8-15 km), die Stratosphäre (bis ca. 50 km), die Mesosphäre (bis
ca. 100 km) und die Thermosphäre oberhalb von 100 km. DerÜbergang zwischen den Sphären
ist durch den Wechsel des Temperaturgradienten gekennzeichnet und wird als Tropo-, Strato-
und Mesopause bezeichnet. Der Temperaturverlauf bei 78◦ N ist im linken Teil von Abbil-
dung1.1anhand der Werte aus der Referenzatmosphäre CIRA-86 [COSPAR International Re-

1



2 KAPITEL 1. EINLEITUNG

H
ö
h

e
 [

k
m

]

Temperatur [K]

Winter

120 160

0

20

40

60

80

100

120

Teleskop Laser

Radar

NLC

Lidar

PMSE

Sommer

Metallschicht

200 240 280 320

Stratopause

(= Maximum der Temperatur)

Mesopause

(= Minimum der Temperatur)

Tropopause

Thermosphäre

Mesosphäre

Stratosphäre

Troposphäre

Abbildung 1.1: Modell der Temperaturstruktur in 78◦ N für Juni (rot) und Dezember (blau) nach CIRA-
86. Außerdem sind NLC, PMSE und die Metallschicht schematisch eingezeichnet.

ference Atmosphere 1986,Fleming et al., 1990] dargestellt.
Die Temperatur in der Troposphäre wird durch Konvektions- und Strahlungsprozesse (z.B.

Aufheizung vom Boden) gesteuert. In der Stratosphäreüberwiegen die heizenden Prozesse ge-
gen̈uber den k̈uhlenden, so ist der Temperaturanstieg vor allem auf die Absorption von solarer
Strahlung durch Ozon zurückzuf̈uhren (Hartley-B̈ander, 200 bis 310 nm Wellenlänge). Durch
die Emission von Ẅarmestrahlung in den Weltraum (z.B. durch Kohlendioxid) und die gerin-
gere Absorption (abnehmende Ozon-Konzentration), nimmt die Temperaturin der Mesospḧare
stark ab. Erst in Ḧohe der Mesopause nimmt die Temperatur durch Absorption kurzwelli-
ger UV-Strahlung durch molekularen Sauerstoff wieder zu (Schumann-Runge-B̈ander, Wel-
lenlängen kleiner 205 nm). Oberhalb der Mesopause, in der Thermosphäre, steigt die Tempe-
ratur bisüber 1000◦C an.

Die Atmospḧare ist also keineswegs eine homogene Hülle, sondern sie befindet sich in ei-
nem komplexen chemischen und physikalischen Gleichgewicht. Dieses wird einerseits durch
dynamische Prozesse wie die residuelle Zirkulation und kleinskalige Prozesse (Schwerewel-
len) gesteuert und andererseits durch z.B. Absorption solarer Strahlung, Emission thermischer
Strahlung und den Austausch von Materie mit dem Weltraum. Untersuchungen haben gezeigt,
wie stark die chemischen, dynamischen und thermischen Prozesse zwischen den einzelnen
Spḧaren miteinander gekoppelt sind [z. B.Summers, 1999;Brasseur et al., 2000;Baldwin und
Dunkerton, 2001;Becker und Schmitz, 2003]. Einer der entscheidenden Parameter ist dabei
die Temperatur. Sie ist das Ergebnis der Energiebilanz der Atmosphäre und damit einer der
wichtigsten Parameter, der die Struktur der Atmosphäre insgesamt beschreibt. Die Atmosphäre
muss also als ein globales undüber alle Ḧohen gekoppeltes System betrachtet werden. Nur so
kann z.B. der Lebenszyklus von Wellen untersucht werden, die sich von unteren Atmospḧaren-
schichten bis in die Mesosphäre ausbreiten.

Die Mesopausen-Region

In der Mesopausen-Region (80 bis 105 km) werden im Sommer niedrigere Temperaturen als
im Winter beobachtet (siehe Abb.1.1). Das erscheint zunächst widerspr̈uchlich, da im Som-
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mer die Sonnenscheindauer wesentlich länger ist als im Winter. In polaren Gebieten ist die
Sommermesosphäre sogar ununterbrochen der solaren Einstrahlung ausgesetzt. Seitlangem
wird davon ausgegangen, dass dynamische Prozesse in der oberen Mesospḧare die thermische
Struktur maßgeblich bestimmen. Dabei spielen Schwerewellen die entscheidende Rolle [z.B.
Fritts und Alexander, 2003]. Schwerewellen können in der Troposphäre u.a. durch topographi-
sche Hindernisse oder konvektive Prozesse an Wetterfronten angeregt werden und breiten sich
nach oben bis in die Mesosphäre aus. Das Brechen von Schwerewellen (Erzeugung von Tur-
bulenz) und der damit verbundene Impulseintrag führen zu ageostrophischen Winden, die eine
globale meridionale Zirkulation vom Sommer- zum Winterpol zur folge haben. In der Som-
merhemispḧare bewirkt dies eine adiabatische Abkühlung der Mesospḧare durch aufsteigende
Luftmassen und in der Winterhemisphäre eine adiabatischen Aufheizung durch absinkende
Luftmassen. Deswegen treten die tiefsten Temperaturen in der gesamten Atmosphäre, mit teil-
weise unter -120 K in der polaren Sommermesopause auf. Jedoch sind auch viele Aspekte des
Zustands der Mesopausen-Region im Detail noch nicht verstanden. Soist z.B. die Energiebi-
lanz der Mesospḧare quantitativ noch immer nicht genau bestimmt [Lübken, 1993;Mlynczak,
2000]. Messungen der thermischen Struktur der Mesopausen-Regionkönnen dabei helfen, die
Energiebilanz genauer zu bestimmen. Vor allem in polaren Gebieten ist der saisonale Verlauf
der thermischen Struktur nur unzureichend bekannt. Nur mit Hilfe von kontinuierlichen Tem-
peraturmessungen kann dies untersucht werden.

Durch extrem niedrige Temperaturen in 80 bis 95 km Höhe k̈onnen sich in polaren Gebieten
im Sommer Eiswolken bilden, obwohl nuräußerst wenig Wasserdampf (> 3 ppmV) vorhanden
ist. Die Eispartikel in den Wolken k̈onnen im Mittel bis zu Gr̈oßen von∼30 nm anwachsen und
unter bestimmten Bedingungen visuell beobachtet werden. Die ersten visuellen Beobachtungen
dieser sogenannten Leuchtenden Nachtwolken (englisch NLC =noctilucentcloud) werden aus
dem Jahre 1883 berichtet [z.B.Backhouse, 1885;Leslie, 1885]. Etwa 100 Jahre später wurde
entdeckt, dass im Ḧohenbereich der NLC und auch oberhalb starke Signale in Radarmessungen
auftreten. Diese werden als Polare Mesosphärische Sommerechos (PMSE) bezeichnet. Heut-
zutage wird davon ausgegangen, dass es sich hierbei um sehr kleine Eispartikel handelt, die
auf das ionospḧarische Plasma Einfluss nehmen [Kelley et al., 1987;Cho und Kelley, 1993;
Rapp und L̈ubken, 2004].Thomas et al.[1989] spekulierten, dass die Eiswolken sehr sensi-
tiv gegen̈uber Wasserdampfveränderungen sind und somit einen Indikator für klimatologische
Veränderungen in der Mesopausen-Region darstellen. In den letzten Jahren r̈uckten sie gerade
deswegen immer wieder in das wissenschaftliche Interesse und lösten kontroverse Diskussio-
nen aus [z.B.von Zahn, 2003;Thomas et al., 2003]. Die grundlegenden physikalischen Eigen-
schaften der Eiswolken sind weitestgehend verstanden, doch es gibt immernoch viele offene
Details, die teilweise nur durch kontinuierliche Temperaturmessungen im selben Volumen zu
klären sind. Vor allem die oberhalb und der Höhenbereicḧuber den Eiswolken ist dabei von
großem Interesse.

Die Messungen atmosphärischer Parameter in der Mesopausen-Region stellen jedoch eine
große Herausforderung dar. Flugzeuge und Ballons erreichen diese Höhen wegen der gerin-
gen Luftdichte nicht. In-situ Messungen in der Mesosphäre sind nur mit raketengetragenen
Instrumenten m̈oglich. Das ist jedoch mit einem hohen finanziellen Aufwand verbunden und
aufgrund von Sicherheitsbestimmungen nur an wenigen Orten der Erde durchführbar. Die-
se Messungen stellen eine kurze Momentaufnahme der atmosphärischen Parameter dar. Die
Fernerkundung der Mesosphäre mit Satelliten liefert Messdaten mit einer großen räumlichen
Abdeckung, aber geringer räumlicher und zeitlicher Aufl̈osung. Aufgrund der Umlaufbahn der
Satelliten um die Erde sind diese Messungen selten in hohen polaren Breiten verfügbar. Li-
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dars (englischlight detectionand ranging) sind besonders gut geeignet, um Temperaturson-
dierungen der Atmosphäre durchzuf̈uhren. Damit k̈onnen Messungen mit hoher vertikaler und
zeitlicher Aufl̈osungüber lange Zeitr̈aume gemacht werden. Zur Sondierung der Mesopausen-
Region, werden u.a. Metall-Resonanzlidars genutzt [z. B.Fricke und von Zahn, 1985]. In der
vorliegenden Arbeit wird ein Kalium-Resonanzlidar verwendet, das die Temperatur unter Aus-
nutzung des Dopplereffekts an freien Kaliumatomen ableitet. Freie Metallatome befinden sich
im Höhenbereich von etwa 80 bis 120 km (siehe Abb.1.1). Die Metallschicht wird durch den
Eintrag von kosmischer Materie verursacht, die beim Eintritt in die Erdatmosphäre aufgrund
der Erhitzung durch Luftreibung verdampft. Der größte Eintrag entsteht durch kosmischen
Staub, der neben Nicht-Metallen wie Kohlenstoff vor allem Silizium, Eisen, Kalium und wei-
tere Metalle entḧalt. Staubk̈orner mit Durchmessern größer als ein Millimeter leuchten beim
Verdampfen auf und k̈onnen visuell beobachtet werden (Sternschnuppen, Meteore).

Erst ein tageslichtf̈ahiges Lidar machte es m̈oglich, Messungen ẅahrend des polaren Som-
mers durchzuf̈uhren, in dem die Sonne ununterbrochen scheint. Denn das Sonnenlicht verur-
sacht einen ständigen solaren Untergrund, der durch geeignete Filter unterdrückt werden muss.
Das Kalium-Resonanzlidar ist mit solch einem Filter ausgestattet, wodurch die Messungen in
dieser Arbeitüberhaupt erst m̈oglich wurden. Bei diesen Messungen hat sich jedoch auch ge-
zeigt, dass die Tageslichtfähigkeit verbessert werden muss, um auch am Tageüber den selben
Höhenbereich und mit gleicher Genauigkeit wie in der Nacht Temperaturen messen zu k̈onnen.
Die Verbesserung der Messmethode selbst ist deshalb eine wesentliche Aufgabe, um die oben
dargestellten Fragestellungen zu lösen.

Struktur der Arbeit

Die vorliegende Arbeit wurde am Leibniz-Institut für Atmospḧarenphysik in K̈uhlungsborn
angefertigt und beschäftigt sich mit der thermischen Struktur der Mesopausen-Region. Dazu
wurden Messungen bei mittleren Breiten (54◦ N) und polaren Breiten (78◦ N) mit dem Kalium-
Resonanzlidar durchgeführt.

Im zweiten Kapitel werden die methodischen Grundlagen für diese Arbeit erl̈autert. Die
Messungen der thermischen Struktur und des Dichteverlaufs der Kaliumschicht werden in Ka-
pitel drei analysiert. Es werden die saisonalen Verläufe von Temperatur bzw. Dichte in mittleren
und polaren Breiten miteinander verglichen. Außerdem werden die Mesopausentemperaturen
und -ḧohen in mittleren und polaren Breiten diskutiert. Im vierten Kapitel wird die thermische
Struktur an der PMSE-Oberkante und oberhalb der PMSE bei 78◦ N verglichen. Die Auswer-
tung und eine quantitative Analyse geschehen anhand von 35 gleichzeitigen Messungen von
Temperatur und PMSE im selben Messvolumen. Dabei wird auch im Detail diskutiert, wie
die mit dem derzeitigen theoretischen Verständnis der PMSE nichẗubereinstimmenden Ergeb-
nisse einzuordnen sind. Die Verbesserungsmöglichkeiten des Kalium-Resonanzlidars werden
im fünften Kapitel dargestellt. Das führte zur Weiterentwicklung des Kalium-Resonanzlidars
zu einem Eisen-Dopplerlidar. Nach einer kurzen Diskussionüber die Vorz̈uge und Nachteile
der beiden Lidars in Bezug auf Tageslichtmessungen wird der Eisen-Resonanz̈ubergang unter-
sucht. Die Beschreibung des eigentlichen Umbaus und erste erfolgreicheTestmessungen am
Tage werden am Ende des Kapitels präsentiert. Abschließend wird im sechsten Kapitel eine
Zusammenfassung der Arbeit und ein Ausblick auf mögliche weiterf̈uhrende Studien gegeben.



Kapitel 2

Methodische Grundlagen
Dieses Kapitel beschäftigt sich mit den theoretischen und technischen Grundlagen von Lidar-
Messungen in der Erdatmosphäre. Es werden verschiedene Streuprozesse in der Atmosphäre
sowie das Prinzip von Lufttemperatur- und Kaliumdichte-Messungen mit einemKalium-Reso-
nanzlidar erl̈autert.

2.1 Grundlagen des Lidar-Messprinzips

Das Akronym Lidar (englischlight detectionand ranging) beschreibt genauso wie bei einem
Radar das Funktionsprinzip und die Messdatengewinnung (Abb.2.1). Anstelle von Radiowel-
len wird bei einem Lidar ein kurzer Lichtpuls von einem Laser in die Atmosphäre ausgesen-
det. Das r̈uckwärtsgestreute Licht wird mit Hilfe eines Teleskops aufgefangen undüber eine
Glasfaser zum Detektor geleitet. Dabei gibt es verschiedene Streumechanismen, die f̈ur die
Rückstreuung verantwortlich sind (siehe2.1.1). Der Abstand zum Streuzentrum wirdüber die
Laufzeit zwischen ausgesenden und empfangen der Lichtpulse ermittelt. In Abhängigkeit vom
ausgesendeten Licht werden eine Vielzahl von Informationenüber das Streumedium anhand
der r̈uckgestreuten Intensität, spektralen Verteilung und Polarisation ermittelt.

Laser Detektor
Zähl-
elektronik

Teleskopsichtfeld

Umlenkspiegel

PC

Glasfaser

Photonen

H
ö
h
e

Abbildung 2.1: Schematische Zeichnung des Funktionsprinzips eines Lidar-Instruments
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2.1.1 Streuprozesse in der Atmospḧare

Das Licht eines Lidar-Instruments wird in der Atmosphäre durch verschiedene Streuprozes-
se zur̈uckgestreut. Trifft eine Lichtwelle auf ein Ensemble von streuenden Teilchen mit dem
Wirkungsquerschnittσ, dann streut die Intensität dI des Lichtes in einem WinkeldΩ in die
Richtungϑ.

dI
dΩ

∣

∣

∣

∣

ϑ
=

I0
A

dσ
dΩ

∣

∣

∣

∣

ϑ
N (2.1)

Wobei I0 die Intensiẗat und dσ
dΩ der differentielle R̈uckstreuquerschnitt der Anzahl der streuen-

den TeilchenN im VolumenV der Längel und Fl̈acheA ist. Unter Verwendung der lokalen
Dichte der streuenden Teilchen (Massendichte)ρ = N/(A· l), wird Gleichung2.1zu:

dI
dΩ

∣

∣

∣

∣

ϑ
= I0 l ρ

dσ
dΩ

∣

∣

∣

∣

ϑ
. (2.2)

Bei einem Lidar istdΩ sehr klein und es wird nur das Licht inϑ ≈ 180◦ detektiert. Der diffe-
rentielle R̈uckstreuquerschnitt wird oft durch den Volumen-Rückstreukoeffizientenβ ersetzt:

β = ρ · dσ
dΩ

∣

∣

∣

∣

180◦
(2.3)

Die Intensiẗat des LichtesdI wird nun alsI0 β l dΩ geschrieben und zur Entwicklung der
Lidar-Gleichung verwendet (siehe2.1.2).

Je nach Gr̈oße des Streuzentrums (Atome, Moleküle, Aerosole), Wellenlänge des Lichts
und ob das Licht mit der gleichen Wellenlänge empfangen wird, wie es ausgesendet wurde,
sind verschiedene Streuprozesse verantwortlich. Diese Streuprozesse k̈onnen in drei Kategori-
en zusammengefasst werden:

Rayleighstreuungtritt an Objekten auf, deren Durchmesser wesentlich kleiner als die Wel-
lenlänge des eingestrahlten Lichts ist. Sie beinhaltet die Cabannes- und Raman-Streuung
[Young, 1981]. Es handelt sich hierbei hauptsächlich um Streuung an Molekülen wie
z.B. N2 und O2 [She, 2001]. Der WirkungsquerschnittσRay ist umgekehrt proportional
zur vierten Potenz der Wellenlänge (∼ λ−4), das heißt je kleiner die Wellenlänge ist, um-
so effektiver wird die Rayleighstreuung. Blaues Licht wird also um ein Vielfaches sẗarker
gestreut als rotes Licht. Der differentielle Wirkungsquerschnitt für die Laserwellenl̈ange
λ = 770 nm betr̈agt dσRay

dΩ = 1.373·10−32 m2

sr [Bucholtz, 1995]. Er ist ḧohenunabḧangig
bis etwa 100 km, da die Atmosphäre unterhalb turbulent durchmischt ist. Damit istβRay

bis dorthin direkt proportional zur Dichte der Atmosphäre (βRay =
dσRay

dΩ N (zi)).

Miestreuung geschieht an Aerosolen (z.B. Staub, Wasserdampf), deren Durchmesser in der
Größenordnung der Wellenlänge des eingestrahlten Lichts ist. Der Wirkungsquerschnitt
σMie steigt stark mit dem Durchmesser der streuenden Teilchen an und ist von deren
Form abḧangig. Die Gr̈oßenverteilung der Aerosole wird unter Annahme der Form und
Zusammensetzung mit Hilfe der Wellenlängenabḧangigkeit des R̈uckstreukoeffizienten
ermittelt [z. B.Müller und Quenzel, 1985]. F̈ur sehr kleine Teilchen (kleiner als 100 nm)
nähert sich der Mie-Wirkungsquerschnitt dem Rayleigh-Wirkungsquerschnitt an.

Resonanzstreuunggeschieht, wenn die eingestrahlte Wellenlänge ein Elektron des atmo-
spḧarischen Konstituenten auf ein reelles Niveau anregt und es durch Ausstrahlung der
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gleichen Wellenl̈ange wieder in den Ausgangszustand relaxiert. Wenn das Elektron nicht
in den Ausgangszustand relaxiert, sondern in einen anderen, so ist das im klassischen
Sinne keine Resonanzstreuung. Der WirkungsquerschnittσRes kann dabei um mehr als
15 Gr̈oßenordnungen stärker als bei der Rayleighstreuung (σRay) sein. Sie wird daher be-
nutzt, um gering konzentrierte Konstituenten wie z. B. Metallatome in der Mesosphäre
zu untersuchen.

Der totale Volumen-R̈uckstreukoeffizient ist die Summe der einzelnen Streuprozesse und ergibt
sich wie folgt:

β = βRay+βMie +βRes. (2.4)

Für ein Kalium-Resonanzlidar bei dem nur Kaliumatome an der Resonanzstreuung beteiligt
sind ergibt sich:

β = ρair
dσRay

dΩ

∣

∣

∣

∣

180◦
+βMie +ρK

dσK

dΩ

∣

∣

∣

∣

180◦
. (2.5)

Die ResonanzstreuungβResist sehr stark Wellenlängenabḧangig, weshalb es m̈oglich ist sie ge-
gen̈uber den anderen Streuprozesse (βMie, βRay) zu unterschieden. Variiert man die Wellenlänge
nur geringf̈ugig (1:106), so hat das einen großen Einfluss aufβRes, wobeiβMie und βRay sich
quasi nicht ver̈andern.

2.1.2 Die Lidar-Gleichung

Ein Lidar-Instrument detektiert die Intensität des r̈uckgestreuten Signals aus der Atmosphäre.
Um die Intensiẗat auswerten zu k̈onnen, wird f̈ur das Gesamtsystem Laser-Atmosphäre-Teles-
kop-Detektor eine so genannte Lidar-Gleichung aufgestellt. Die Entfernung (z = 2ct) zum
Streuvolumen ergibt sich aus der Lichtgeschwindigkeitc und der Laufzeitt zwischen aus-
gesendetem Laserpuls und detektierten Signal. Die absolute Höheh des Streuvolumens ergibt
sich aus der Standorthöheh0 + zi für einen vertikal ausgerichteten Laser. Bei dem in dieser
Arbeit verwendeten Kalium-Resonanzlidar wird die Intensität aus der Entfernungzi über ein
Höhenintervall von 200 m integriert, was einem Zeitintervall von 1.334 µs entspricht. Somit
ergibt sich die Lidar-Gleichung für eine Intensiẗat I aus dem Entfernungsintervall[zi ±dz/2]
mit der Wellenl̈angeλ wie folgt:

I(λ,zi) = I0(λ) β(λ,zi) dzη(λ) T2(λ,zi)
A

z2
i

p(zi)+U(zi) . (2.6)

Dabei haben die einzelnen Terme folgende physikalische Bedeutung:

I0(λ) : Intensiẗat vom ausgesendetem Laserpuls in die Atmosphäre (z. B. Ener-
gie, Anzahl der Photonen)

β(λ,zi) : Totaler Volumen-R̈uckstreukoeffizient

η(λ) : Empfindlichkeit unter Ber̈ucksichtigung aller Komponenten der Emp-
fangseinheit. Dies beinhaltet Transmissions- und Reflektionsverluste
von optische Bauteilen (z. B. Teleskop, Glasfaserkabel, Linsen, Inter-
ferenzfilter) und der Effizienz die Detektors.
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T(λ,zi) : Transmission der Atmosphäre auf der Strecke zwischen Sender und dem
Ort der Streuungzi . Diese geht quadratisch ein, da die Strecke doppelt
durchlaufen wird, und ist wie folgt definiert:

T(λ,zi) = exp

(

−
∫ zi

0
α(λ,z)dz

)

. (2.7)

Dabei bezeichnetα den effektiven Absorptionskoeffizienten, der durch
verschiedene Ursachen zustande kommt, wie Atmosphärengase, Aero-
sole oder Wolken.

A : Wirksame Fl̈ache des Empfangsspiegels mit dem WinkeldΩ = A/z2
i (in

sr) von Streuvolumen aus betrachtet.

p(zi) : GeometrischëUberlappfunktion von Laserstrahl und Teleskopgesichts-
feld. Für das Kalium-Resonanzlidar gilt oberhalb von 20 kmp = 1.

U(zi) : Gesamter Untergrund aus atmosphärischem UntergrundUa, wie bei-
spielsweise Mond- oder Sonnenlicht, und elektronischem Untergrund
Ue, wie z. B. Rauschen oder Nachleuchten des Detektors.

U(zi) =
∫

Ua(λ) η(λ) dλ+Ue(zi). (2.8)

Viele Größen der Lidar-Gleichung sind nicht genau genug bekannt, um den Volumenr̈uckstreu-
koeffizientenβ(zi) direkt auszurechnen. So ist zum Beispiel die Transmission der Troposphäre
sehr stark wellenlängenabḧangig. Die Transmission oberhalb von 35 km ist wiederum so hoch,
dassT(zi ≥ 35km) = 1 sehr gut erf̈ullt ist. Indem Relativmessungen zwischen zwei Höhenbe-
reichen durchf̈uhrt werden, bei denen die Transmissionsverluste vernachlässigbar sind, kann
Gleichung2.6vereinfacht werden. So ergibt sich für Relativmessungen oberhalb 35 km:

I(λ,zi) = const· β(λ,zi)

z2
i

+U(zi) . (2.9)

Der Untergrund ist typischerweise höhenunabḧangig. Er wird in Ḧohen bestimmt, in dem der
totale Volumen-R̈uckstreukoeffizient (β) gleich Null ist (z.B oberhalb von 120 km), und dann
vom Signal abgezogen. Das höhenkorrigierte Signal ergibt sich ausÎ(zi) = (I(zi)−U) z2

i und
ist direkt proportional zum Volumenrückstreukoeffizientenβ(λ).

Wenn der R̈uckstreukoeffizient in einer Ḧohez0 bekannt ist, so kann er für jede beliebi-
ge Höhe bestimmt werden. Typischerweise wirdz0 in einer Ḧohe bestimmt in der das rück-
gestreute Signal sehr hoch ist und es sich ausschließlich um Rayleighstreuung handelt (z. B.
40 km). Umβ(z0) = βRay(z0) ∼ ρair(z0) zu bestimmen, wird die Luftdichte aus einer Refe-
renzatmospḧare entnommen (z.B. CIRA-86 [Fleming et al., 1990]), daraus lässt sich dann der
Volumenr̈uckstreukoeffizient wie folgt ableiten:

β(zi) = βRay(z0) · Î(zi)/Î(z0) . (2.10)

Mit Hilfe dieser Relativmessung können oberhalb von ca. 35 km Teilchendichten und in der
Mesopausenregion Metalldichten bestimmt werden.
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Abbildung 2.2: Rückstreuprofil (Photonen-Z̈ahlrate) einer Nachtmessung vom 26. Juni 2005 in
Kühlungsborn,̈uber ein Zeitintervall von 4000 Laserpulse und einer Höhenaufl̈osung von 200 m

Abbildung2.2zeigt ein gemessenes Photonen-Zählratenprofil des Kalium-Resonanzlidars,
aufsummierẗuber 4000 Laserpulse (ca. 2 Minuten) mit einer Höhenaufl̈osung von 200 m. Das
Lidar ist vertikal ausgerichtet und die Höhenangabe ist auf Meereshöhe normiert. Unterhalb
von 30 km wird das Licht durch denChoppergeblockt. Oberhalb ist das exponentiell abfallen-
de Rayleigh-Signal (30-80 km) und das Resonanz-Signal aus der Kaliumschicht (80-100 km)
zu erkennen. Von etwa 105 km an ist nur noch der Untergrund erkennbar.

Temperaturberechnung

Die Temperatur der Atmosphäre kann auf verschiedene Weisen mit einem Lidar bestimmt wer-
den. Im Rahmen dieser Arbeit kommen zwei Methoden zum Einsatz. Die Temperaturberech-
nung unter Ausnutzung der Resonanzstreuung und der Rayleighstreuung. Der Temperaturbe-
stimmung mit Hilfe der Resonanzstreuung ist ein eigenes Unterkapitel2.2 gewidmet, da sie
den Hauptteil dieser Arbeit ausmacht. Im Folgenden wird die Temperaturbestimmung unter
Ausnutzung der Rayleighstreuung erläutert.

Für den Fall der reinen Rayleighstreuung (30 km< z > 80 km) ist das Lidarsignal pro-
portional zur Teilchendichten(z). Daraus wird die absolute TemperaturT(z) der Atmospḧare
abgeleitet, im Folgenden als

”
Dichte-Temperatur“ bezeichnet. Mit Hilfe von Gleichung2.10

lässt sich aus der gemessenen Intensität ein relativer Ḧohenverlauf der Teilchendichten(z) der
Luft bestimmen:

n(zi) = n0(I(zi)− U(zi))
z2
i

z2
0

. (2.11)

Zur Herleitung des Zusammenhangs zwischen vertikaler Temperatur und Teilchendichte wird
die Gültigkeit der idealen Gasgleichung (p= nkT)a für den Druckp(z) und der hydrostatischen

ak = Bolzmann-Konstante
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Grundgleichung (dp
dz = −ρg)b angenommen.

d
dz

(nkT) = −ρg

[nT]zi
z0

= −1
k

∫ zi

z0

ρ(z)g(z)dz (2.12)

Für eine isotherme Atmosphäre ergibt diese Gleichung ein mit zunehmender Höhe exponentiell
abnehmendes Dichteprofil. Die Gleichung lässt sich nach der Temperatur auflösen und mit
dem Einsetzen von (ρ = m· n)c kann aus dem Profil der Teilchendichte ein Temperaturprofil
berechnet werden.

T(zi) =
1

n(zi)

(

n(z0)T(z0)−
m
k

∫ zi

z0

g(z)n(z)dz

)

(2.13)

Man sieht, dass nur ein relatives Dichteprofiel in die Rechnung eingeht. Zus̈atzlich wird ein
StartwertT(z0), der Temperatur an Oberrand des Intergationsberechs, benötigt. Dieser wird
meistens aus einer Referenzatmosphäre (CIRA-86,[Fleming et al., 1990]) entnommen. In größe-
ren Höhen sind diese Daten aber sehr ungenau und können zeitabḧangig um mehr als 20 K
abweichen, wie die Untersuchungen in Abschnitt3.3.4zeigen. Da auch die Dichten(z0) nur
ungenau bekannt ist, tragen diese notwendigen Randbedingungen zu dem Fehler f̈ur die berech-
nete Temperatur zunächst erheblich bei. Da mit abnehmender Höhe der Anteil des Integrals in
der Gleichung den konstanten Anteilüberwiegt, stabilisiert sich die Temperaturberechnung bei
Abwärtsintegration selbst und das Profil wird unabhängig vom geẅahlten Startwert. Dabei ist
der durch die Anfangswerte verursachte Fehler nach 15 km auf 1 % gesunken.

2.1.3 Randbedingungen

Durch verschiedene Einflüsse kann es dazu kommen, dass die vereinfachte Lidar-Gleichung
2.9 nicht mehr in ihrer Lineariẗat erf̈ullt ist. Um korrekte Temperatur- und Dichteberechnun-
gen durchf̈uhren zu k̈onnen, m̈ussen solche Effekte berücksichtigt werden. Die im Folgendem
erwähnten Einschränkungen gelten hauptsächlich f̈ur das Kalium-Resonanzlidar (Unterkapi-
tel 2.2) und nur zum Teil f̈ur das zuk̈unftige Eisen-Dopplerlidar (Kapitel5).

Instrumentelle Effekte

Der ḧaufigste instrumentelle Effekt ist eine Nichtlinearität des Detektors, was z.B. durch zu
starke gepulste Beleuchtung hervorgerufen wird. In diesem Fall ist das Ausgangssignal vom
Detektor nicht mehr proportional zum detektierten Licht. Die in dieser Arbeitverwendeten
Detektoren haben meistens eine Bandbreite von 15 MHz, sind aber bei gepulster Beleuch-
tung nur bis 200 kHz linear. Als gepulster Beleuchtung ist bei Tageslichtmessungen nicht
nur das Rayleigh-Signal, sondern auch der Tageslicht-Untergrund zubetrachten. In der Lidar-
Gleichung ist dann die Empfangsempfindlichkeit (η) nicht mehr konstant Deshalb wird die
starke R̈uckstreuung aus den unteren Kilometern so weit geblockt, bis die Zählrate den Detek-
tor nicht mehr̈uberlastet.

Um den Tageslichtuntergrund möglichst gut unterdr̈ucken zu k̈onnen, muss das Gesichts-
feld des Teleskops so klein wie möglich sein. Somit muss auch der Laserstrahldurchmesser

bρ = Massendichte
cm= 4,81·10−26 kg, prozentuale Ḧaufigkeit der Hauptkomponenten der Atmosphäre ist bekannt
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klein sein, damit die geometrischëUberlappfunktionp = 1 ist. Die Laserenergiedichte sollte
allerdings nicht die S̈attigungsgrenze des Metallatomsüberschreiten. Wie im Folgendem er-
klärt wird, ḧangt die S̈attigungsgrenze von den Lasereigenschaften und der Atomphysik des
angeregten Atoms ab.

Atomphysikalische Effekte (S̈attigung)

Ist die r̈uckgestreute Intensität des Resonanzübergangs nicht mehr proportional zur ausge-
sandten Intensität, so wird das alsSättigung bezeichnet [von der Gathen, 1990]. Grund ist
die mit zunehmender Energiedichte größer werdende Wahrscheinlichkeit, dass sich ein Atom
im Messvolumen bereits im angeregten Zustand befindet und zur Anregung nicht mehr zur
Verfügung steht. Die angeregten Atome müssen erst in den Grundzustand relaxieren, um eine
erneute Anregung erfahren zu können. Es kann sogar durch die anregenden Photonen zur sti-
mulierten Emission der schon angeregten Atome kommen, bei der sich die Photonen dann in
Anregungsrichtung ausbreiten und für das Lidar nicht zu detektieren sind.

Die S̈attigung ist f̈ur jedes Lidar unterschiedlich und insofern auch ein instrumenteller
Effekte. Zur Berechnung des Sättigungseffekts m̈ussen die Eigenschaften des Resonanzüber-
gangs (z.B. Lebensdauer, Wirkungsquerschnitt), die Laserparameter (Divergenz, spektrale Brei-
te, Energiedichte und Pulslänge) und atmosphärische Parameter (Ḧohe der Metallschicht und
die Transmission der Atmosphäre) genau bekannt sein. Einige dieser Parameter sind nur un-
zureichend bekannt, so das die Sättigung lediglich abgeschätzt werden kann. Abschätzungen
vonFricke-Begemann[2004] haben f̈ur das hier verwendete Kalium-Resonanzlider (siehe Un-
terkapitel2.2) eine S̈attigung von 50 % ergeben. Um Sättigungseffekt zu vermeiden, müsste
demnach die Energiedichte des Laser um eine Größenordnung gesenkt werden. Der durch die
Sättigung verursachte systematische Temperaturfehler ist jedoch gering, bei 10 % S̈attigung
betr̈agt er 0,2 K und bei 80 % weniger als 5 K [von Zahn und Ḧoffner, 1996;Fricke-Begemann,
2004].

Atmosphärische Effekte

Der Rückstreuquerschnitt eines Atoms ist außer von seinen atomphysikalischenEigenschaf-
ten noch von der Polarisation des eingestrahlten Lichts, sowie der Stärke und Orientierung des
umgebenden Magnetfelds abhängig. Die magnetischen Felder sind in der Atmosphäre klein, so
das derZeeman-Effektzu vernachl̈assigen ist. Auch derStark-Effektkommt nicht zum Tragen.
Hanle [1924] hat erstmals experimentell nachgewiesen, dass einäußeres Magnetfeld zu einer
Pr̈azessionsbewegung des angeregten Elektrons um die Magnetfeldachse führt. Auf diese Wei-
se wird die Polarisationsrichtung der eingestrahlten Lichtwelle gedreht während die Schwin-
gung abklingt, die Geometrie der Abstrahlungändert sich. Wie weit die Polarisationsebene
gedreht wird ḧangt von der Sẗarke des Magnetfeldes, der Abklingzeit (Lebensdauer des an-
geregten Zustandes) und der Polarisation ab. DerHanle-Faktorber̈ucksichtigt die ver̈anderte
Geometrie der abgestrahlten Lichtwelle. Aufgrund der atomphysikalischen Eigenschaften von
Kalium braucht dieser Faktor nicht berücksichtigt werden so lange linear polarisiertes Licht
eingestrahlt wird [Zimmermann, 1975;von Zahn und Ḧoffner, 1996;Eska, 1998].

Schließlich kann die Metallschicht selbst eine Abschwächung des Laserstrahls verursachen
und somit die r̈uckgestreute Intensität beeinflussen. Dies geschieht bei hohen Metalldichten vor
allem auf dem Maximum der Metallschicht. So muss z.B. beim Natrium-Resonanzlidar dieser
Effekt bei der Temperaturberechnung mit 2-8 K berücksichtigt werden [Yu und She, 1993].



12 KAPITEL 2. THEORIE UND MESSMETHODE

2.2 Temperaturmessungen mit dem Kalium-Resonanzlidar

Es gibt verschiedene Lidar-Instrumente, die nach den gemessenen Parametern, den Streupro-
zessen oder den genutzten atmosphärischen Konstituenten bezeichnet werden. Bodengebun-
dene Temperaturmessungen in der Mesopausenregion sind bis jetzt nur unter Ausnutzung der
mesospḧarischen Metallschicht (80-110 km) möglich. Dabei werden Metalle wie z. B. Kali-
um, Eisen oder Natrium zur Resonanzstreuung mit einem Laser angeregt.Erste Temperatur-
abscḧatzungen wurden vonBlamont et al.[1972] unternommen, indem die Resonanzstreuung
an einer Stelle (auf dem Maximum) der Metallresonanzline gemessen wurde. Allerdings ge-
lang es erst mit der Methode vonFricke und von Zahn[1985] korrekte Temperaturprofile in
der Mesospḧare mit einem Lidar zu messen. Dabei wird mit einem schmalbandigen Laser die
spektrale Form der Metallresonanzline (z.B. Natriumresonanzlinie) höhenabḧangig vermessen.
Das in dieser Arbeit verwendete Kalium-Resonanzlidar wurde invon Zahn und Ḧoffner[1996]
beschrieben. Hierbei wird die spektrale Form der Kalium-D1-Resonanzlinie vermessen. Auf
Grund der thermischen Dopplerverbreiterung lässt sich aus der Form der K-D1-Linie die Tem-
peratur der Kalium-Atome bestimmen. Da die Metallatome im thermischen Gleichgewichtmit
ihrer Umgebung stehen, ist die Kalium-Temperatur zugleich die Temperatur der Atmospḧare.

Erste erfolgreiche Messungen mit diesem
”
mobilen“ Kalium-Resonanzlidar fanden an der

Außenstelle des IAP in Juliusruh statt [Höffner und von Zahn, 1995]. Danach wurden Kam-
pagnen an verschiedensten Orten der Welt durchgeführt, zum Schluss auf der arktischen In-
sel Spitzbergen (siehe3.2.1und3.3.1). Das zweite

”
station̈are“ Kalium-Resonanzlidar wurde

1999 direkt am IAP in K̈uhlungsborn aufgestellt und dient seit 2002 zu Routinemessungen
(siehe3.2.2und 3.3.2). Bis 2000 konnte das mobile Kalium-Resonanzlidar nur während der
Dunkelheit betrieben werden. Mit der Entwicklung eines Tageslichtfilters sind seit 2000 auch
Messungen am Tage, unter Einfluss von Sonnenlicht, möglich [Fricke-Begemann et al., 2002a].
Das erste (mobile) Kalium-Resonanzlidar des Leibniz-Instituts für Atmospḧarenphysik wurde
von 1995 bis Ende 2003 betrieben und seitdem im Rahmen dieser Arbeit zu einem Eisen-
Dopplerlidar weiterentwickelt (siehe Kapitel5). Eine detaillierte Messstatistik beider Kalium-
Resonanzlidars findet sich im AnhangB.

Abbildung2.3zeigt schematisch die wesentlichen Bestandteile des Kalium-Resonanzlidars.
Da beide Kalium-Resonanzlidars im wesentlichen baugleich sind, wird im Folgenden haupt-

Seeder-System

Spektrumanalyser

Kalium-Dampfzelle

Messrechner

opt. Nachweisbank

Alexandritlaser

Sendeeinheit Empfangseinheit

Abbildung 2.3: Schematischer Aufbau des Kalium-Resonanzlidars mit Sende- und Empfangseinheit
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sächlich das mobile Kalium-Resonanzlidar beschrieben. Die Sendeeinheit (siehe Abschnitt
2.2.2) besteht aus dem Alexandrit-Ringlasersystem, dem Seeder-Lasersystem, der mit Hilfe
einer Kalium-Dampfzelle auf die Kaliumresonanzlinie stabilisiert wird, und dem Spektrum-
analyser, der die Wellenlänge jedes einzelnen Laserpulses misst. Das rückgestreute Licht wird
mit einem Teleskop in eine Glasfaser fokussiert und dann zur Empfangseinheit (siehe Ab-
schnitt2.2.3) geleitet. Dort wird das Licht spektral gefiltert und in elektrische Signale umge-
wandelt.

2.2.1 Messmethode

Wie bereits erẅahnt, wird die thermische Dopplerverbreiterung der Kalium-D1-Resonanzlinie
genutzt um atmosphärische Temperaturen zu berechnen.

Dopplerverbreiterung

Bei Gasen unter niedrigem Druck ist die Dopplerverbreiterung die dominierende Ursache für
die beobachtete Linienbreite, wobei die Dopplerbreite proportional zur Wellenl̈ange ist. Die
naẗurliche Linienbreite ergibt sich aus der mittleren Lebensdauerτ des angeregten Zustands
δνN = (2πτ)−1. Für den Fall der Kalium-D1-Resonanzlinie ist die mittlere Lebensdauer 26,2 ns
und die naẗurliche Linienbreite 6 MHz.

In der Atmospḧare ist die Linienbreite durch thermische Bewegungen der Atome bestimmt
und ist immer deutlich breiter als die natürliche Linienbreite. Wird die Lichtfrequenzν0 vom

Boden ausgesandt, so
”
sieht“ das Atom durch den Dopplereffekt die Frequenzν = ν0

√

c−w
c+w ≈

ν0(1−w/c). Dabei istw die relative Geschwindigkeitskomponente zwischen ruhendem Beob-
achter und dem sich bewegenden Atom. Die Auflösungsgrenze des Kalium-Resonanzlidars ist
0,7 MHz, dies entspricht bei der Kalium-D1-Resonanzlinie (769,898 nm) einer Geschwindig-
keitsaufl̈osung vonw = 0,5m/s.

Im thermischen Gleichgewicht haben die Atome eine Maxwellsche Geschwindigkeitsver-
teilung. F̈ur die Anzahl der Atomen(w) mit den Geschwindigkeitskomponentenw undw+dw
bei einer bestimmten TemperaturT gilt dann:

n(w)dw=
ρ

wp
√

π
e−(w/wp)

2
dw, (2.14)

wobeiρ die Gesamtdichte der Atome ist. Die mittlere Geschwindigkeitwp ist aus der Tempe-
ratur, der Atommassem und der BoltzmannkonstantekB nach1

2mw2
p = kBT berechenbar. Die

Dichte der Atome, deren Resonanzfrequenzν0 in das Intervall vonν bisν−dν verschoben ist,
erḧalt man aus:

n(ν)dν =
cρ

wp ν0
√

π
e
−

(

c(ν−ν0)
wpν0

)2

dν . (2.15)

Das stellt eine Gaußverteilung dar, deren Halbwertbreite

δνD = 2
√

ln2
wp

c
ν0 =

√

8ln2
kBT
mc2 ν0 (2.16)

ist und als Dopplerbreite bezeichnet wird. Die Dopplerbreite ist proportional zu
√

T und steigt
bei gegebener Temperatur für Atome mit kleiner Massembesonders stark an, somit erhält man:

n(ν)dν = 2

√

ln2
π

ρ dν
δνD

exp−
(

2
√

ln2
ν−ν0

δνD

)2

. (2.17)
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Für Kaliumatome bei einer Temperatur vomT = 200 K ist die wahrscheinlichste Geschwindig-
keitwp = 292 m/s, bei nur einem Resonanzübergang ẅare die HalbwertsbreiteδνD = 631 MHz,
bzw.δλD = 1,25 pm.

Das Lidar misst als Funktion der Laserfrequenz den effektiven Volumenrückstreukoeffi-
zientenβ(ν) (Gl. 2.3), welcher proportional zur Dichte der streuenden Atome bei dieser Laser-
frequenz ist. F̈ur einen schmalbandigen Laser istβ gleich der Integralfunktion̈uber die spek-
trale Linienformg, welche auf

∫

g(ν′)dν′ = 1 normierten ist.

β(ν) =
∫

g(ν′)n(ν′)dν′ dσ
dΩ

∣

∣

∣

∣

180◦
(2.18)

Der differentielle R̈uckstreuquerschnitt kann durch den temperaturabhängigeneffektivenRück-
streuquerschnittσeff ersetzt werden:

σeff(ν) ≡ β(ν)/ρ , (2.19)

wobei hierρ die Anzahldichte der Atome ist. Da die dopplerverbreiterte Linienform wesentlich
breiter als die natürliche Linienform ist wurde letztere in diesem Fall vernachlässigt (z.B. siehe
Abb. 2.4 links).

Für akkurate Temperaturmessungen ist es aber nötig, die naẗurliche Linienbreite und die
Laserbandbreite zu berücksichtigen, um die spektrale Form der Linie berechnen zu können.
Hierbei wird die dopplerverbreiterete Linienbreite (Voigtfunktion) mit der Laserbandbreite
(Lorenzfunktion) gefaltet, was den effektiven Rückstreuquerschnittσeff beschreibt.

Die Kalium-D1-Resonanzlinie

Kalium kommt in der Natur hauptsächlich in den Isotopen41K und 39K vor, wobei das Iso-
top 39K mit 93,1 % am ḧaufigsten vorhanden ist und den wesentlichen Anteil zur beobach-
teten Resonanzkurve beiträgt. Das seltenere Isotop41K (6,73 %) f̈uhrt jedoch auch zu einer
Veränderung der Resonanzkurve und darf deshalb nicht vernachlässigt werden. Der atomare
Kalium-D1-Resonanz̈ubergang (42S1/2→42P1/2) hat aufgrund des Kernspins 3/2 der beiden
Isotope eine Hyperfeinaufspaltung in vier Linien. Die Hyperfeinaufspaltung und der Linien-
schwerpunkt sind f̈ur beide Isotope unterschiedlich, der Abstand beträgt 235 MHz (0,465 pm).
NachHumayun und Clayton[1995a, b] wurde selbst in extraterrestrischen Proben keine Ab-
weichung zu dieser Isotopenzusammensetzung gefunden. Die Daten dereinzelnenÜberg̈ange
sind im AnhangA ausf̈uhrlich beschrieben, einëUbersicht gibt Tabelle2.1.

Tabelle 2.1: Quantenzahlen, Frequenzverschiebungen und relative Liniensẗarken des K(D1)-
Resonanz̈ubergangs nachSaloman[1993].

2S1/2
2P1/2

39K 41K relative
[MHz] [pm] [MHz] [pm] Liniensẗarke

F’=2 310 -0,61 405 0,80 5F=1
F’=1 254 -0,50 375 0,74 1
F’=2 -152 0,30 151 0,30 5F=2
F’=1 -208 0,41 121 0,24 5
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Die beobachtete Linienform ergibt sich aus der Superposition des Wirkungsquerschnitts der
beiden Isotope und ihrer natürlichen ḦaufigkeithA. Durch die thermische Bewegung der Ato-
me kommt es zu der bereits beschriebenen dopplerverbreiterten Linie. Dereffektive R̈uckstreu-
querschnitt ist dann eine Superposition der dopplerverbreiterten Linien:

σeff(T) =
4

∑
i=1

∑
A=39,41

gi hA σi,A(T) , (2.20)

wobeigi die Liniensẗarke bzw. das statistische Gewicht der vier Hyperfeinüberg̈ange ist undA
deren Atommasse. Abbildung2.4a zeigtσeff(T) gefaltet mit der Laserbandbreite von 20 MHz,
der maximalen spektralen Breite des Alexandritlasers [von Zahn und Ḧoffner, 1996]. Die Zen-
tralwellenl̈ange des Kalium-D1-Übergangs ist in Luft 769,9 nm und im Vakuum 770,109 nm.
Die Linienform und Breite sind temperaturabhängig, bei 200 K ist die Halbwertsbreite 936 MHz
(1,85 pm) und verbreitert sich um circa 1 MHz/K. Der effektive Rückstreuquerschnitt ist bei
dieser Temperatur 7,65 × 10−17 m2/sr.

Die Wellenl̈ange des Kalium-Resonanzlidars wird bei der Messung sinusförmig über den
zentralen Teil der Resonanzkurve durchgestimmt und jeweils einem von 18Wellenl̈angen-
kan̈alen zugeordnet (siehe Abb.2.4b). Aus den Z̈ahlraten an diesen Stützstellen wird dann
die Kurve bestimmt, aus deren Form und Halbwertsbreite die Temperatur der Kaliumatome
ermittelt werden kann. Die Form der Kurve ist für drei unterschiedliche Temperaturen in Ab-
bildung2.4a dargestellt.

Der gemessene R̈uckstreuquerschnittσeff ist durch 3 physikalische Parameter der Atmo-
spḧare bestimmt. Die Amplitude ist proportional zur KaliumdichteρK(z). Vertikaler Wind ver-
ursacht eine Verschiebung entlang der Wellenlängenachse und die TemperaturT(z) ist durch
die Form und Breite der Kurve bestimmt.
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Abbildung 2.4: Links (a) : Der effektive R̈uckstreuquerschnitt des K(D1)-Resonanz̈ubergang f̈ur drei
typische Temperaturen (125, 200 und 275 K). Die individuellen Hyperfeinstrukturlinien sind für eine
Laserbandbreite von 20 Mhz dargestellt. Ein Wellenlängenversatz von 1 pm entspricht 506 MHz. Dar-
stellung basiert aufvon Zahn und Ḧoffner [1996]. Rechts (b): Beispiel einer gemessenen Zählrate (Bal-
ken), eingeteilt in 18 Wellenlängenkan̈ale (je 0,18 pm breit), und die daran angepasste Spektrallinie
(Quadrate).
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Temperaturbestimmung mit den Kalium-Resonanzlidar

Wie im vorangegangenen Abschnitt beschrieben wird aus der Form undBreite der r̈uckge-
streuten Resonanzkurve die Temperatur ermittelt. Dabei wird das theoretische Spektrum des
effektiven R̈uckstreuquerschnitts (Abb.2.4a) an die 18 Wellenlängenkan̈ale des gemessenen
Spektrums des R̈uckstreukoeffizientenβ(λ) angefittet (Abb.2.4b). Für die numerische Berech-
nung werden die Z̈ahlratenüber ein Ḧohenintervall von 200 m aufintegriert. Die Temperaturen
werden dann typischerweise mit einem vertikalen Auflösung von 1 km berechnet.

Der systematische Fehler der Temperaturberechnung wurde invon Zahn und Ḧoffner[1996]
auf 3 K abgescḧatzt und trifft immernoch zu. Die Unsicherheitsfaktoren sind dabei die Kennt-
nis über atomphysikalische Konstanten undüber die Bandbreite des Lasers. Derartiger Fehler
haben keinen Einfluss auf den Temperaturgradienten, sondern nur auf die absolute Temperatur.

Der statistische Fehler hängt von der Photonenzählrate in den 18 Wellenlängenkan̈alen, in
dem betrachteten Ḧohenintervall ab. Ein entscheidender Faktor ist dabei das Verhältnis zwi-
schen der Z̈ahlrate aus der Kaliumschicht und dem Untergrund. Da der Untergrund höhenun-
abḧangig ist, kann der Fehler gerade an den Rändern der Kaliumschicht, wo die Dichte immer
geringer wird, innerhalb weniger Kilometer von 1 K aufüber 10 K anwachsen. Werden 10 K
Fehler als Obergrenze zugelassen, so ist es für Nachtmessungen mit normalem Untergrund und
Zählrate m̈oglich, über den gesamten Höhenbereich der Kaliumschicht Temperaturen zu be-
rechnen. Abbildung2.5a zeigt den zeitlichen Verlauf von Untergrundzählrate in Abḧangigkeit
vom Sonnenstand. Der Untergrund beträgt bei Nacht typischerweise weniger als 1 Photonen
pro 200 m und 2 min, am Tage steigt er auf das 1000 bis 10000-fache an.Das Ḧohenprofil der
Zählrate ist am Tag und in der Nacht in Abbildung5.1 mit und ohne Untergrund dargestellt.
Das Signal- zu Untergrundverhältnis ist am Tage viel schlechter als in der Nacht, so dass am
Tag nur auf dem Maximum der Kaliumschicht Temperaturen berechnet werden k̈onnen (siehe
Abb. 2.5b).
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Abbildung 2.5: Temperaturmessung vom 15./16. April 2004 in Kühlungsborn, a: Untergrund (schwarze
Line) in Abhängigkeit vom Sonnenstand (rote Linie); b: Temperaturverlauf im Zeitḧohenschnitt. Die
gestrichelten Linien zeigen den Zeitpunkt des Tages- und Nachtprofiles in Abb.5.1
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2.2.2 Sendeeinheit

Die Sendeeinheit des Kalium-Resonanzlidars (Abb.2.6) besteht aus dem Alexandrit-Ring-
lasersystem (a), dem Seeder-Lasersystem (b) und dem Spektrumanalyser (c). Der Alexandrit-
Ringlaser ist das Herzstück des Kalium-Resonanzlidars, er besteht aus Komponenten eines
Lasers der Firma Light Age, Inc. (Modell PAL-101PRO) [Schmitz, 1994]. Der Laser wurde
hausintern speziell für die Anwendung f̈ur Temperaturmessungen am Tage in der Atmosphäre
entwickelt [Höffner priv. Mitteilung; Fricke-Begemann, 2004]

Abbildung 2.6 a zeigt den Alexandrit-Ringlaser mit seinen optischen Komponenten.
Alexandrit-Laser geḧorten zu den ersten durchstimmbaren Festkörperlasern [Walling et al.,
1979]. Das Material Alexandrit (Cr3+ : BeAl2O4) ist ähnlich zu dem von Rubin, welches ein
drei-Niveau-Laser-Material ist. Alexandrit dagegen ist ein vier-Niveau-Laser-Material, da das
unterste Niveau der Chrom-Ionen vibrationsverbreitert ist. Dadurch ist es leichter, die Laser-
schwelle züuberschreiten und es ist möglich, den Laser in einem Wellenlängenbereich von ca.
700 nm bis 820 nm zu betreiben [Walling, 1987]. Gepumpt wird der Kristall von zwei Blitzlam-
pen, die parallel zum Kristall in einer doppelt-elliptischen Pumpkammer untergebracht sind.
Der Kristall wird durch ein Wasserbad auf einer Betriebstemperatur von ca. 88°C gehalten.
Der Alexandritkristall ist optisch doppelbrechend und strahlt bei spontaner Emission stark po-
larisiertes Licht ab. Der Verstärkungsfaktor bei stimulierter Emission ist 10-mal größer, wenn
das Licht in dieser Ebene polarisiert ist. Aus diesem Grund arbeitet der gesamte Laser mit
linear polarisiertem Licht.

Der Laser besitzt einen Ringaufbau und eine festgelegte Umlaufrichtung des Laserlichts
(
”
unidirektionaler Ringlaser“). Die Kristalle emittieren allerdings Licht in beide Richtungen,

so dass eine Umlaufrichtung unterdrückt werden muss (siehe unten). Der Aufbau enthält zwei
Pumpkammern, die entlang der optischen Achse um 90° gegeneinander verdreht sind um den
Astigmatismus des Laserkristalls auszugleichen. Zwischen ihnen befindet sich eineλ/2-Platte,
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Abbildung 2.6: Sendeeinheit des Kalium-Resonanzlidars bestehend aus Alexandrit-Ringlasersystem
(a), Seeder-Lasersystem (b) und Spektrumanalyser (c)



18 KAPITEL 2. THEORIE UND MESSMETHODE

um die Polarisationsebene des umlaufenden Strahls ebenfalls um 90° zu drehen. Um die La-
sereigenschaften zu verbessern und dasthermal lensingauszugleichen, befinden sich zwei
Linsen im Resonator.Thermal lensingist eine Linsenwirkung, die aufgrund der nichtlinea-
ren Brechungsindexänderung und der radialen Temperaturverteilung beim Pumpen der Alex-
andritsẗabe entsteht.

Die Umlaufrichtung des linear polarisierten Lichts wird durch einen optischenIsolator vor-
gegeben. Er besteht aus Faradayrotator und Quarzrotator. Der Faradayrotator dreht die Polari-
sationsebene in Abhängigkeit der Strahlrichtung um 45°, der Quarzrotator (λ/2-Platte) dagegen
dreht die Polarisationsebene unabhängig von der Strahlrichtung um 45°. So wird die Polarisa-
tionsebene nur in der vorgegebenen Umlaufrichtung um 90° gedreht und kommt mit der rich-
tigen Polarisation bei der Pumpkammer an. Der Strahl mit der unerwünschten Umlaufrichtung
ist nur um 45° gedreht und wird an den folgenden Optiken so stark gedämpft, dass es zu keinem
Laserprozess kommt.

Zum Durchstimmen der Laserwellenlänge dient ein so genannterLyot-Filter, er besteht aus
mehreren doppelbrechenden Glasplatten [Preuss und Gole, 1980]. Mit ihm kann das Transmis-
sionsmaximum auf die geẅunschte Wellenl̈ange eingestellt werden.

Um beim Pumpen der Alexandritkristalle mit den Blitzlampen stimulierte Emission zu
verhindern wird ein G̈uteschalter (Q-switch) eingesetzt. DerQ-switchist eine Pockels-Zelle,
die den elektro-optischen Effekt ausnutzt, um die Polarisation des umlaufenden Strahls zu
beeinflussen. Zun̈achst ist derQ-switchso eingestellt, dass die Verluste im Resonator groß
sind und die effektive Verstärkung nicht ausreicht um einen Laserprozess auszulösen. Erst
wenn die Besetzungsinversion im Alexandritkristall maximal ist und der Piezospiegel (siehe
Abb. 2.6) die optische Resonatorlänge auf die passende Wellenlänge abgestimmt hat, wird
der Q-switch freigeschaltet und es kommt zum Laserprozess. Die passende Wellenlänge ist
gegeben, wenn die Photodiode (PD) hinter dem Resonatorspiegel das Interferenzmaximum
vom Alexandrit-Ringlaser verstärkten Seeder-Laser detektiert. DieseRamp and FireTechnik
wurde erstmal vonHenderson et al.[1986] für einen Nd:YAG-Laserd beschreiben und für
den Alexandrit-Ringlaser wesentlich weiterentwickelt [Fricke-Begemann, 2004].Über die Ein-
kopplung des Seederlasers in den Resonator wird die Wellenlänge des Laserpulses vorgegeben.
Wenn die Photonen des schmalbandigen Single-Mode-Lasers im Resonator vorhanden sind
und derQ-switchden Laserprozess zulässt, dominiert die stimulierte Emission auf der Wel-
lenlänge des Seeder-Lasers. Dadurch wird ein kurzer starker Laserpuls erzeugt, die Qualität
(Sẗarke und Pulsdauer) wird durchQ-switchund Resonatorgeometrie mitbestimmt.

Nachdem der Laserpuls den Ring-Laser verlassen hat, durchläuft er ein Aufweitungstele-
skop (AWT) um die Divergenz des Strahls auf 0,3 mrad zu verringern. Somit wird ein vollsẗandi-
ger Überlapp von Laserstrahl und dem Gesichtsfeld des Empfangsteleskops erreicht um die
gesamte Intensität des r̈uckgestreuten Lichts zu detektieren (siehe Abschnitt2.2.3). Allerdings
kommt es auf Grund der Divergenzverringerung zu einer Erhöhung der Laserenergiedichte im
Laserstrahl und somit zu Sättigungseffekten in der Kaliumschicht (siehe2.1.3). Durch variation
des Aufweitungsfacktor (der Divergenz) in Kombination mit dem Teleskopgesichtsfelds inner-
halb einer Messnacht habenFricke-Begemann[2004] undHöffner (priv. Mitteilung) gezeigt,
dass die S̈attigung keinen Einfluss auf die Genauigkeit der Temperaturmessung hat. Jedoch
muss die Kaliumdichte um den Faktor 3 nach oben korrigiert werden und hateine verbleiben-
de Unsicherheit von 50 % [Lübken und Ḧoffner, 2004]. Tabelle2.2gibt eineÜbersichtüber die
Eigenschaften des Alexandrit-Lasers, wie er bei Routinemessungen betrieben wird.

dNd:YAG = Neodym dotierter Yttrium-Aluminium-Granat-Laser
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Tabelle 2.2: Eigenschaften der Sendeeinheit des mobilen Kalium-Resonanzlidars in den Jahren von
2000 bis 2003

Lasermedium 2 Alexandritkristalle, Cr3+ : BeAl2O4

Geometrie Ringresonator, unidirektional
Wellenl̈ange 770 nm, durchstimmbar
Modenstruktur TEM00

Bandbreite <<20 MHz (FWHM)
Polarisation linear
Repetitionsrate 35 Hz
Pulsenergie 150 mJ
Energieschwankungen 5 % (1σ)
Pulsl̈ange 250 ns (FWHM)
Strahldurchmesser 2,5 mm, nach AWT 6,7 mm
Strahldivergenz (voller Winkel) 0,45 mrad, nach AWT 0,3 mrad

Seederlaser

Der Seederlaser (Abb.2.6 b) ist ein extern gitterstabilisierter Diodenlaser der Firma Topti-
ca Photonics AG (Modell DL 100) in Littrow-Anordnung. Die cw-Single-Mode-Laserdiode
emittiert mit einer Leistung von ca. 20 mW. Mit Hilfe eines Piezokristalls kann das externe
Reflexionsgitter des Diodenlasers bewegt werden, was eine Veränderung der Resonatorstrecke
und somit eine Wellenlängen̈anderung des Diodenlasers zur Folge hat. Dadurch kann die Wel-
lenlänge des Diodenlasers auf die geforderte Wellenlänge eingestellt werden. Außerdem wird
durch eine Temperaturstabilisierung des Gehäuses und die Regelung des Stroms der Laser-
diode die eingestellte Wellenlänge des Diodenlasers auf einige MHz stabilisiert. Somit ist es
möglich im Single-Mode-Betrieb einen Wellenlängenbereich von mehreren GHz zu durchfah-
ren. Mit diesem Seeder wurde inLautenbach[2001] anhand einer dopplerfreien Polarisations-
Spektroskopie die relative Genauigkeit des Spektrumanalysers bestimmt. Dabei wurde auch
die Linienbreite des Seeders auf kleiner 9 MHz (FWHM) abgeschätzt.

Während der Lidarmessung wird die Kalium-D1-Resonanzlinie kontinuierlicḧuber einen
Bereich von 1,64 GHz abgetastet. Um immer auf dem Zentrum der Resonanzlinie zu blei-
ben wird ein kleiner Teil des Laserstrahls in eine Kaliumdampfzelle geführt. Durchf̈ahrt der
Diodenlaser den richtigen Wellenlängenbereich so kommt es zur Resonanzstreuung an den
Kaliumatomen in der Zelle. Das Signal aus der Kaliumdampfzelle wird zur Steuerung eines
Lock-In-Reglers verwendet, der den Piezokristall des externen Gitters steuert. Somit ist immer
garantiert, dass das Lidar den richtigen Wellenlängenbereich durchfährt.

Der Seeder-Laserstrahl durchläuft nach dem Austritt aus dem Diodenlaser einen optischen
Isolator (Linos, 60 db). Dieser verhindert Rückkopplungen des Laserlichts aus dem Alexandrit-
Ringlaser in den Diodenlaser. Zum Schluss durchläuft der Laserstrahl einen Laser-Modulator
(Linos, LM2020), mit dem er auf einen von zwei Ausgängen geschaltet werden kann. Hinter
den Ausg̈angen wird der Laserstrahl in Glasfasern eingekoppelt, die eine leitet das Licht in den
Alexandrit-Ringlaser und die andere in den Spektrumanalyser.

Spektrumanalyser

Ein geringer Anteil des vom Alexandrit-Ringlaser emittierten Laserlichts wird inden Spektru-
manalyser eingekoppelt (Abb.2.6c). Dieser besteht aus einem temperaturstabilisierten Fabry-
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Perot-Etalon, dessen Plattenabstand durch Piezokristalle genau konstant gehalten wird (Firma
Hovemere ltd.). Der freie Spektralbereich beträgt 1 GHz, was bei einer Wellenlänge von 770 nm
etwa 2 pm entspricht. Die Interferenzringe werden auf eine lineare CCD-Zeile mit 512 Photodi-
oden abgebildet (1024 beim stationäres Kalium-Resonanzlidar). Sie wird nach jedem Laserpuls
ausgelesen, um aus den Informationen die genaue Wellenlänge und die spektrale Reinheit des
Pulses in Echtzeit zu berechnen (Abb.2.7). Die Software des Messcomputers ordnet dann den
Laserpuls einem von 18 Wellenlängenkan̈alen zu, die jeweils 0,18 pm breit sind. Ist die spek-
trale Reinheit des Pulses nicht gegeben, wird er bei der Datenauswertung nicht ber̈ucksich-
tigt. Je nach Justierung und Lage der Interferenzringe auf der CCD-Zeile betr̈agt das spektrale
Auflösungsverm̈ogen des Spektrumanalysers zwischen 20 und 60 MHz. Mit der dopplerfreien
Polarisations-Spektroskopie war es möglich, die relative Genauigkeit des Spektrumanalysers
auf 1 MHz zu bestimmen. Die Langzeitstabilität des Spektrumanalysers ist allerdings nicht
ausreichend zur absoluten Wellenlängenbestimmung, deshalb wird während der Messung die
Kaliumdampfzelle als Wellenlängenreferenz verwendet. Die absolute Wellenlänge wird dann
anhand des Resonanz-Signals aus der Atmosphäre bei der Auswertung bestimmt.
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Abbildung 2.7: Frequenzspektrum eines einzelnen Laserpulses, aufgenommen mit dem Spektrumana-
lyser. Die Pulsbreite (FWHM) ist durch das spektrale Auflösungsverm̈ogen von ca. 40 MHz begrenzt.

2.2.3 Empfangseinheit

Das aus der Atmosphäre r̈uckgestreute Licht wird mit einem Teleskop aufgefangen und durch
eine Glasfaser in die so genannte optische Nachweisbank geführt. Dort wird das Licht gefiltert,
um den sẗorenden Untergrund (meist Sonnenlicht) zu unterdrücken. Ein Detektor wandelt das
Signal anschließend in elektronisch zählbare Pulse um, die von einem Computer aufgezeichnet
werden. Trotz des starken Lasers ist dabei die geringe Signalstärke des r̈uckgestreuten Lichts
eine Herausforderung. Das ist unter anderem durch den Abstandsterm A/z2 in der Lidarglei-
chung (2.6) begr̈undet, der einen Raumwinkel des Empfangsteleskops von ca. 10−10 sr ergibt.
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Dadurch ist die Intensität des r̈uckgestreuten Lichts aus der Mesosphäre so gering, dass nur
einzelne Photonen mit dem Detektor gezählt werden.

Die Signalsẗarke ist proportional zur Fläche des Empfangsspiegels. Dafür wird im mobilen
und station̈aren Kalium-Resonanzlidar ein parabolischer Spiegel mit 80 bzw. 72 cm

Glasfaser

FOV/2

Empfangsteleskop

FOV/2

d

f

Abbildung 2.8: Schematische Darstellung vom
Gesichtsfeld des Empfangsteleskops (field of
view, FOV)

Durchmesser benutzt. Die Brennweite des
Empfangsspiegels im mobilen Lidar beträgt
∼1,9 m und im station̈aren∼3,2 m. Im Fo-
kus ist eine Glasfaser montiert, mit deren
Durchmesser das Gesichtsfeld des Teleskops
nach (dFaser/ fSpiegel) bestimmt werden kann.
Abbildung 2.8 zeigt schematisch das Tele-
skopgesichtsfeld. Zur Reduzierung des Ta-
geslichtuntergrundes sollte das Gesichtsfeld
des Empfangsteleskops so klein wie möglich
sein. Der Glasfaserdurchmesser im mobilen
Kalium-Resonanzlidar ist so gewählt, dass das
Teleskop ein Gesichtsfeld von 192 µrad besitzt.
Das Empfangsteleskop ist bei beiden Lidars
senkrecht in die Atmosphäre gerichtet.

Optische Nachweisbank

Das vom Teleskop in die Glasfaser fokussierte Licht wird in die optische Nachweisbank (siehe
Abb. 2.9) geleitet und trifft zun̈achst auf einen mechanischen Chopper. Die mit vier Flügeln
besetzte Scheibe rotiert mit ca. 10000 Umdrehungen pro Minute und moduliert das Licht mit
667 Hz. Der Laser ist so auf den Chopper synchronisiert, dass er nur dann einen Laserpuls
abgibt, wenn die Glasfaser gerade von einem Flügel verdeckt ist. Dadurch wird der empfindli-
che Detektor vor der hohen Intensität des unterhalb von 30 km rückgestreuten Lichts geschützt.
Nach zirka 0,2 ms ist die Glasfaser nicht mehr verdeckt und das Licht passiert den Chopper. Der

Avalanche
Photodiode

(APD)

Abbildungs-
linsen

Licht vom
Empfangsteleskop

mechanischer
Chopper

IF-Filter

Kalium-Dampfzelle mit Magnetfeld (B)

Polarisatoren

Kollimator-
Linse

B

B

B

B

Abbildung 2.9: Optische Nachweisbank des Kalium-Resonanzlidars mit Chopper, FADOF-
Tageslichtfilter und Detektor (APD) wie inFricke-Begemann et al.[2002a] beschrieben
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Lichtstrahl wird anschließend durch eine Linse parallelisiert und durchläuft den Tageslichtfil-
ter. Dieser Tageslichtfilter ist inFricke-Begemann et al.[2002a] beschrieben und besteht aus
zwei FADOF-Zellen (Faraday AnomalousDispersionOptical Filter). Der hier ausgenutzte
Faraday-Effekt verursacht eine Drehung der Polarisationsachseim Magnetfeld. Dieser Effekt
ist in der N̈ahe von Resonanzlinien extrem verstärkt und zeigt eine anomale Dispersion. Be-
findet sich eine Kalium-Dampfzelle in einem starken Magnetfeld, so tritt dieserEffekt an den
beiden Zeeman-verschobenen Resonanzlinien auf. Dabei erfahrennur die Wellenl̈angen des
Lichtes eine Drehung der Polarisation, die mit der Resonanzwellenlängeübereinstimmen. Alle
anderen Wellenlängen des Lichts werden nicht gedreht und durch den Analysator geblockt.
Zwischen zwei gekreuzten Polarisatoren ergibt sich dann für Drehwinkel von 90°, 270° usw.
eine sehr hohe Transmission auf der zu detektierenden Wellenlänge (770 nm). Abbildung2.10
zeigt schematisch das Funktionsprinzp des FADOF-Filters. Durch ein ausreichend starkes Ma-
gnetfeld und eine geeignete Zellentemperatur ist die Filterkurve (6,7 pm FWHM) über den
verwendeten spektralen Bereich (3,2 pm) sehr flach. Die FADOF-Zelle hat einschließlich aller
Optiken eine Transmission von ca. 75 %.

N S

N S

Polarisator AnalysatorKalium-Dampfzelle
B = 1800 G

Abbildung 2.10: Schematische Darstellung des Funktionsprinzp des FADOF-Filters. Das Licht wird
linear polarisiert und durchläuft eine Kalium-Dampfzelle in einem Magnetfeld. Nur das Licht auf der
Resonanzwellenlänge der Kaliumatome erfährt eine Drehung der Polarisationsachse und kann den Ana-
lysator passieren. Entnommen ausFricke-Begemann[2004].

Das detektierte Signal ist ein Produkt aus der FiltertransmissionTK der FADOF-Zellen und
des Resonanz-Signals der Kalium-D1-Resonanzlinie (Abb.2.11). Bei einer Zellentemperatur
von 124°C variiert die Transmission um weniger als 0,5 % innerhalb des genutzten spektralen
Bereichs (3,24 pm). Dies hat nachHöffner und Fricke-Begemann[2005] einen Einfluss auf die
berechnete atmosphärische TemperaturTK von weniger als 0,5 K. Wesentlich entscheidender
ist der Einfluss der Filtertransmission auf das Rayleigh-Signal, das zur Normierung der Signal-
Intensiẗat ben̈otigt wird (siehe2.1.2). Die FiltertransmissionTRay ist innerhalb des genutzten
spektralen Bereichs sehr stark wellenlängenabḧangig und variiert um 8 %. Das verursacht einen
systematischen Fehler von bis zu 10 K auf die berechnete TemperaturTK . Um das zu umge-
hen ist es auch m̈oglich, auf die Anzahl der Laserpulse pro Wellenlängenkanal zu normieren
anstatt auf das Rayleigh-Signal. Dies setzt aber voraus, dass die Laserenergie und die Trans-
mission der Atmospḧare (T(λ)) nicht wellenl̈angenabḧangig sind. NachHöffner und Fricke-
Begemann[2005] ist die Wellenl̈angenabḧangigkeit des Kalium-Resonanzlidars unter 1 % und
es kann auf diese Weise eine Normierung durchgeführt werden. Nach dem sehr schmalbandi-
gen Tageslichtfilter kommt noch ein breitbandiger Filter zum Einsatz. Dieser Interferenzfilter
(1 nm FWHM) filtert das gesamte Spektrum jenseits von± 500 pm zur Zentralwellenlänge der
Kalium-D1-Resonanzline. Anschließend werden die Photonen auf den Detektor fokussiert.
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Abbildung 2.11: Spektrale Transmissionskurve des FADOF-Tageslichtfilters bei 124 K (gestrichelte
Linie), TRay: das Rayleigh Signal aus der Stratosphäre (schwarze Linie) undT eff

K : berechnete effektive
Transmissionskurve für das Kalium-Resonanzsignal (rote Linie) als Funktion derLaserwellenl̈ange bei
200 K. Entnommen ausHöffner und Fricke-Begemann[2005].

Die Avalanche Photodiode (APD) ist ein sehr effizienter Detektor für das nahe Infrarot mit
hoher Empfindlichkeit bei 700 nm, sie besitzt jedoch eine kleine Detektorfläche von ca. 170 µm.
Die eingesetzte APD (EG&G SPCM-AQR-13) hat eine Dunkelzählrate von 250 Hz und eine
Effizienz von 68 % bei der verwendeten Wellenlänge von 770 nm. Die Bandbreite der Photo-
nenz̈ahlrate ist mit 15 MHz angegeben. Die Eigenschaften der Empfangseinheitsind für das
mobile Lidar in Tabelle2.3zusammengefasst.

Tabelle 2.3:Eigenschaften der Empfangseinheit des mobilen Kalium-Resonanzlidars in den Jahren von
2000 bis 2003

Teleskope d = 80 cm, f = 1995 cm
Gesichtsfeld 192 µrad

breitbandige Filterung IF-Filter (1 nm,T =70 %)
schmalbandige Filterung Zwei K-FADOF (1800 G, 124◦ C, T = 75 %)
gesamte Transmission 50 %
Kontrast (FADOF) 1:10000
Bandbreite (FWHM) 6,7 pm
Einfluss auf die Temperatur ±0,5 K

Detektor APD
Photoneneffizienz 68 % @ 770 nm
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Kapitel 3

Klimatologie der Mesopausen-Region
Seit nunüber 10 Jahren werden mit dem mobilen und stationären Kalium-Resonanzlidar an ver-
schiedenen Standorten atmosphärische Messungen durchgeführt. In dieser Zeit ist ein großer
Satz an Temperatur- und Kaliumdichtedaten entstanden. Zunächst wird der hier verwendete
Datensatz vorgestellt, aus dem Temperaturen und Kaliumdichten abgeleitet werden. In den
Kapiteln 3.2 und 3.3 werden deren mittlere Zustände und jahreszeitliche Variationen darge-
stellt, wobei der Schwerpunkt der Auswertung auf den Temperaturmessungen in polaren Brei-
ten liegt. Da die Voraussetzung zur Temperaturberechnung die freien Kaliumatome an sich
darstellen, werden zunächst die Kaliumdichten und dann die Temperaturdaten präsentiert.

3.1 Lidarmessdaten

Die ersten erfolgreichen Messungen mit dem mobilen Kalium-Resonanzlidar wurden 1995 an
der Außenstelle des Instituts in Juliusruh (54◦38′N, 13◦24′O) durchgef̈uhrt [Höffner und von
Zahn, 1995]. Im Anschluss wurde 1996 eine Messkampagne auf dem Forschungsschiff

”
Polar-

stern“ des Alfred-Wegener-Instituts unternommen, um die Breitenabhängigkeit der Mesopause
von 71◦S bis 45◦N zu untersuchen. Die ẅahrend dieser Kampagne gemessenen Kaliumdichten
und die dazu entwickelten Modelle sind inEska et al.[1999] im Detail beschrieben. Dabei
wurde auf experimentellem Weg das bimodale Höhenverhalten der Mesopause, die so genann-
te Zwei-Niveau-Mesopause entdeckt [von Zahn et al., 1996]. Von Juni 1996 bis Februar 1999
wurde das mobile Lidar dann am Institut in Kühlungsborn zu Routinemessungen betrieben
(54◦07′N, 11◦46′O, z0 = 70 m). Somit wurden̈uber Jahre hinweg kontinuierliche Tempera-
turmessungen durchgeführt. Diese bestätigten das Zwei-Niveau-Verhalten der Mesopause [She
und von Zahn, 1998] und lieferten neue Erkenntnisse des jahreszeitlichen Verhaltensder Ka-
liumschicht [Eska et al., 1998]. Eine Klimatologie f̈ur diese Jahre findet sich inFricke-Bege-
mann[2004]. Von Juni 1999 bis August 2001 wurden die Messungen mit einem weitgehend
baugleichen, stationären Kalium-Resonanzlidar in K̈uhlungsborn weitergeführt.

Das mobile Kalium-Resonanzlidar wurde von März 1999 bis Dezember 2000 auf der Ka-
narischen Insel Teneriffa (28◦18′N, 17◦31′W) in einer Ḧohe von 2390 m aufgestellt, um in
niedrige Breiten das Zwei-Niveau-Verhalten der Mesopause zu untersuchen. Dort wurden auch
erste Versuche zur Entwicklung eines Tageslichtfilters durchgeführt [Fricke-Begemann et al.,
2002a]. Ende 2000 wurde erstmals kontinuierlichüber sieben Tage hinweg gemessen [Fricke-
Begemann und Ḧoffner, 2005]. Sp̈ater wurde auch das stationäre Kalium-Resonanzlidar zu
einem tageslichtf̈ahigen Instrument umgebaut [Fricke-Begemann, 2004]. Anfang 2002 waren
diese Umbauten abgeschlossen, der endgültige Zustand der nun wieder baugleichen Kalium-
Resonanzlidars ist im Unterkapitel2.2beschrieben.

Nachdem das mobile Kalium-Resonanzlidar wieder in Kühlungsborn war, wurde es ge-
wartet und f̈ur den Einsatz in hohen polaren Breiten vorbereitet. Von Mai 2001 bis August
2003 wurde das Lidar im Rahmen dieser Arbeit auf der arktischen InselSpitzbergen in der

25
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Nähe des Ortes Longyearbyen (78◦14′N, 15◦23′O) auf einem Hochplateau (z0 = 400 m) be-
trieben. Neben der Untersuchung von NLC und deren jahreszeitlichen Verhalten [Höffner et al.,
2003a] stand die Untersuchung der thermischen Struktur der Mesopause im Vordergrund. Die-
ser einzigartige Datensatz, der nahezu unter ständigem Tageslichteinfluss entstanden ist, wird
im Folgenden ausgewertet. Als Vergleich zu den Messungen in polaren Breiten werden auch
die Messungen in K̈uhlungsborn zwischen 2002 und 2006 präsentiert.

Die Messdaten die in dieser Arbeit ausgewertet werden, sind in Tabelle3.1zusammenge-
fasst und in vier jahreszeitliche Abschnitte unterteilt. Zusätzlich sind die Tageslichtmessungen
aufgef̈uhrt, deren Anteil an den Gesamtmessungen für Spitzbergen ca. 76 % und für Kühlungs-
born ca. 25 % betragen. Ein Messtag erstreckt sich von 12 Uhr Mittag (UT) des einen Tages bis
12 Uhr Mittag (UT) des darauf folgenden Tages. Eine vollständige und detaillierte Auflistung
aller Messdaten findet sich im AnhangB.

Tabelle 3.1: Lidarmessdaten des mobilen und stationären Kalium-Resonanzlidars. Die Messstunden
sind für den jeweiligen Zeitraum angegeben (Jan = Januar des Folgenden Jahres). Der Anteil der Tages-
lichtmessungen ist in der zweiten Spalte aufgeführt.

Jahr Breite Lidar Feb.-M̈ar.-Apr. Mai.-Jun.-Jul. Aug.-Sep.-Okt. Nov.-Dez.-Jan.

2001 78◦N mobile — — 107 h 107 h 169 h 139 h — —
2002 78◦N mobile 120 h 6 h — — — — — —
2003 78◦N mobile 56 h 42 h 178 h 178 h 37 h 37 h — —

2002 54◦N stat. 22 h 11 h 37 h 18 h 45 h 4 h 76 h 24 h
2003 54◦N stat. 166 h 64 h 78 h 42 h 174 h 6 h 68 h 3 h
2004 54◦N stat. 153 h 9 h 152 h 42 h 301 h 111 h 51 h —
2005 54◦N stat. 222 h 31 h 126 h 20 h 323 h 108 h 124 h —

Messdaten von Spitzbergen, 78◦N

Die arktischen Witterungsbedingungen stellten besonders hohe Anforderungen an die Mess-
kampagnen in Spitzbergen. So wurden auf Grund der zu erwartenden Wetterbedingungen (Wol-
kenbedeckung, Schneefall, usw.) in den Monaten November bis Januarkeinerlei Messkampa-
gnen durchgef̈uhrt. In den Monaten April bis August ist die Sonne ständig oberhalb des Hori-
zonts, so dass es in diesen Zeitraum nur Tageslichtmessungen gibt.

Anfang Mai 2001 wurde das Lidar nach Spitzbergen transportiert undaufgestellt. Da-
nach folgten bis Ende August 2003 drei Feldkampagnen mit einer Gesamtmesszeit von 667
Messstunden an 375 Kampagnentagen. In der folgenden Tabelle sind dieKampagnezeiten,
Messtage und Stunden aufgeführt:

• 8. Mai bis 10. Oktober 2001: 50 Messtage mit 276 Messstunden

• 10. Februar bis 29. M̈arz 2002: 17 Messtage mit 120 Messstunden

• 23. März bis 25. August 2003: 53 Messtage mit 271 Messstunden

Die Messzeiten der einzelnen Messungen und der Sonnenstand sind in Abbildung3.1 darge-
stellt. Die tageszeitliche Abdeckung durch die Messungen ist bis auf die Monate Februar bis
April gut gegeben. Zu geringe Kaliumdichten und schlechtes Wetter sind der Hauptgrund f̈ur
die mäßige Abdeckung von Februar bis April. Denn die Wetterbedingungen müssen besonders
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Abbildung 3.1: Tageszeitliche Verteilung der Messstunden von 12 UT bis 12 UT des Folgetages. Die
gestrichelte Linie zeigt den Sonnenauf- und Untergang in Spitzbergen (78°N), im grauen Bereich ist die
Sonne unterhalb des Horizonts. Zwischen Mitte April und Ende August ist die Sonne ständigüber dem
Horizont.

gut sein, um bei geringen Kaliumdichten noch Tageslichtmessungen durchführen zu k̈onnen.
Die längste Messlücke mit 18 Tagen liegt ebenfalls in diesem Zeitraum, sie war im April 2003
durch schlechtes Wetter bedingt.

Obwohl die Messungen keinen ganzen Jahreszyklus abdecken, umfassen sie doch den in-
teressantesten Zeitraum des Jahres. Gerade die polare Sommermesopause ist von besonderem
Interesse, da in dieser Zeit die kältesten Temperaturen vorherrschen und NLC bzw. PMSE be-
obachtet werden k̈onnen.

Erste Erkenntnisse dieser Kampagnen wurden vonHöffner et al.[2003b] pr̈asentiert. Im
Folgenden werden die im Detail ausgewerteten Temperatur- und Dichtemessungen pr̈asentiert.

Messdaten von K̈uhlungsborn, 54◦N

Das station̈are Kalium-Resonanzlidar wurde von 1999 bis 2002 zu einem tageslichtfähigen
System umgebaut. Parallel dazu wurden auch neue Teleskope am IAP installiert. Die Daten-
auswertung wird zun̈achst unabḧangig von den alten, nur auf Nachtmessungen beschränkten
Messdaten des mobilen Kalium-Resonanzlidars von 1996 bis 1999 (854 Messstunden) durch-
geführt. Der weitaus gr̈oßere Anteil der Messungen in Kühlungsborn (2120 Messstunden) wur-
de mit dem station̈aren, tageslichtfähigen Kalium-Resonanzlidar von Februar 2002 bis Janu-
ar 2006 durchgeführt. Die l̈angste kontinuierliche Messung mit 113 Messstunden wurde im
Februar 2003 durchgeführt und inFricke-Begemann und Ḧoffner [2005] ausgewertet. Abbil-
dung3.2 zeigt die Messzeiten der einzelnen Messungen von 2002 bis 2006, sowieden Son-
nenstand f̈ur Kühlungsborn. Auch hier sind gerade in den Wintermonaten noch einige Mess-
lücken, die auf Grund schlechter Wetterbedingungen zustande gekommensind. Obwohl das
Kalium-Resonanzlidar auch am Tage betrieben werden kann, sind die Tageslichtmessungen
auf Grund des hohen solaren Untergrunds besonders empfindlich gegen̈uber zus̈atzlichem Un-
tergrund (z.B. Nebel oder diesige Wetterlagen). Deshalb wurden nur 25 % der gesamten Mes-
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Abbildung 3.2: Tageszeitliche Verteilung der Messstunden von 12 UT bis 12 UT des Folgetages. Die
gestrichelte Linie zeigt den Sonnenauf- und Untergang in Kühlungsborn (54°N), im grauen Bereich ist
die Sonne unterhalb des Horizonts.

sungen am Tage durchgeführt. In dieser Arbeit wird erstmalig ein Datensatz für Kühlungsborn
präsentiert, bei dem der jahreszeitliche Verlauf Tages- und Nachtmessungen entḧalt.

3.2 Metallschichten in der Mesopausen-Region

Bodengebundene Untersuchungen der Metallschichten unserer Atmosphäre mit Hilfe von
Lidars haben fundamental zum Verständnis der Mesopausen-Region zwischen 80 und 105 km
beigetragen. Dabei werden die Metalle als

”
Tracer“ verwendet, um Temperatur, Dynamik und

die chemischen Zusammenhänge in der Mesopausen-Region zu studieren. Als Tracer finden
haupts̈achlich die Metalle Natrium, Calcium, Kalium und Eisen Verwendung, wobei bisher die
meisten Untersuchungen an Natrium erfolgt sind. Die Interpretation der Dichtemessung steht
nicht im Vordergrund dieser Arbeit, jedoch bildet sie die Grundlage für Temperaturmessun-
gen und werden in diesem Unterkatipel präsentiert. Ein Beispiel für solch eine Dichtemessung,
in diesem Fall von Kalium, ist in Abbildung3.3 zu sehen. Der linke Teil von Abbildung3.3
zeigt eine zeitaufgelöste Darstellung, in der z.B. die Dynamik der Kaliumdichte gut zu erken-
nen ist.Eska und Ḧoffner [1998] haben gezeigt, dass diese wellenartigen Strukturen in der
Kaliumschicht haupts̈achlich durch Schwerewellen verursacht werden und temperaturabhängi-
ge chemische Reaktionen eine untergeordnet Rolle spielen. Für die weitere Dichteauswertung
wurde jedoch das mittlere Dichteprofile eines Tages verwendet, wie es als Beispiel im rechten
Teil von Abbildung3.3 dargestellt ist. Der graue Bereich zeigt die Schwankung (RMS =Root
Mean Square) der einzelnen Dichteprofile.

Die häufigsten Messungen und Modellbeschreibungen von Metallschichten der Mesopau-
senregion sind f̈ur mittlere Breiten zu finden [Helmer et al., 1998;Eska et al., 1999;Plane
et al., 1999;Gerding et al., 2000;She et al., 2003]. In den letzten Jahren hat besonders das
Interesse an Untersuchungen von polaren undäquatorialen Breiten zugenommen [Friedman
et al., 2002;Fricke-Begemann et al., 2002b;Raizada und Tepley, 2003;Clemesha et al., 2004].
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Abbildung 3.3: Dichteverlauf am 12./13. Juli 2003̈uber Spitzbergen. Links: zeitaufgelöste Darstellung,
rechts: Tagesmittelwert mit Schwankung (RMS) der einzelnen Dichteprofile (grau).

Jedoch gibt es auf Grund der Mitternachtssonne bis jetzt nur sehr wenige Messungen in der
polaren Sommermesopausenregion [Lübken und Ḧoffner, 2004;Gardner et al., 2005].

Zu den verwendeten Messungen muss gesagt werden, dass auf Grund des tageslichtfähi-
gen Lidaraufbaus die Kalium-Dichtemessungen durch Sättigungseffekte beeinflusst sind (siehe
Abschnitt2.1.3). Das wirkt sich aber keinesfalls auf die Höhenverteilung oder die Variation der
Kaliumschicht aus. Durch die Untersuchungen vonFricke-Begemann[2004] undHöffner(priv.
Mitteilung) wurde ein Korrekturfaktor f̈ur die Dichtemessungen mit dem Kalium-Resonanz-
lidar ermittelt. So hat sich ergeben das die gemessene Kaliumdichten auf das Dreifache erḧoht
werden muss, der Fehler des Dichtewertes beträgt nach der Korrektur∼50%. Diese Dichte-
korrektur gilt für Tages- und Nachtmessungen weil der Lidaraufbau nicht verändert wird.

3.2.1 Die Kaliumschichtüber Spitzbergen, 78◦N

Abbildung3.4 zeigt den jahreszeitlichen Verlauf der Kaliumdichteüber Spitzbergen ẅahrend
der drei Feldkampagnen. Die gemessenen Dichteprofile sindüber 4000 Laserpulse (∼2 min)
gemittelt und haben eine Ḧohenaufl̈osung von 200 m. Daraus erfolgte die Berechnung eines
mittleren Profils pro Tag, auf dem die weitere Auswertung beruht. Zur Sättigungskorrektur
wurden die mittleren Tagesprofile mit dem Dichtekorrekturfaktor berichtigt und die Detek-
tionsgrenze auf 4 cm−3 festgelegt. NachHöffner und Friedman[2005] kann bei Nacht eine
minimale Dichte von 0,01 cm−3 detektiert werden, dies ist jedoch auf Grund der Tageslicht-
messungen in Spitzbergen nicht möglich.

Der jahreszeitliche Verlauf der Kaliumschicht ist in der Konturdarstellung bereits gut sicht-
bar (Abb.3.4). Die Oberkante der Kaliumschicht (Dichte> 4 cm−3) befindet sich mit Ausnah-
me vom Fr̈uhjahr in einer Ḧohe zwischen 97 bis 99 km. Wesentlich variabler ist das Verhalten
der Unterkante, von typisch 84 km steigt sie in den Sommermonaten auf knappüber 88 km an.
Um die Kaliumschicht genau interpretieren zu können, sind die charakteristischen Parameter
wie S̈aulendichte (a), Maximaldichte (b), Schwerpunktshöhe (c) und Schichtbreite (d) aus den
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Abbildung 3.4: Kaliumdichte über Spitzbergen (78°N). Zur Glättung wurde ein Hanningfilter mit
21 Tagen und 2 km Breite verwendet. Die minimal dargestellteDichte betr̈agt 4 cm−3.
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Abbildung 3.5: Parameter der Kaliumschichtüber Spitzbergen, a: Säulendichte, b: Maximaldichte,
c: Schwerpunktsḧohe, d: Schichtbreite (RMS). Die Linien zeigen die Glättung der Tagesmittelwerte mit
einem 21 Tage breiten Hanningfilter.
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Tagesmittelwerten in Abbildung3.5 dargestellt. Am auff̈alligsten ist der starke Dichteanstieg
Anfang April und der Dichteabfall Ende September. Sowohl die SäulendichteCK =

∫

ρK(z)dz
als auch die MaximaldichteρKmax erreichen im Mai und September ihre Höchstwerte mit
CKmax ≈ 6 × 107 cm−2 undρKmax ≈ 90 cm−3. Die Tag zu Tag Variationen sind sehr hoch (sie-
he Abb.3.5 a / b). Da in den Wintermonaten keine Messungen durchgeführt werden konnten,
lassen sich nur sehr eingeschränkt Aussagen̈uber jahreszeitliche Variationen machen.

Die Schwerpunktsḧohe der Kaliumschicht befindet sich in den Sommermonaten in einem
Höhenbereich von 91–93 km, im Frühjahr bzw. Herbst befindet sie sich bei 93–95 km darüber.
In dieser Zeit ist die Schichtdicke (RMS) ca. 7 km, während sie in den Sommermonaten ca. 2
bis 3 km schmaler ist.

3.2.2 Die Kaliumschichtüber Kühlungsborn, 54◦N

Die Kaliumschichtüber Kühlungsborn wurde inEska et al.[1998] und Fricke-Begemann
[2004] mit dem mobilen Kalium-Resonanzlidar von 1996 bis 1999 untersucht.Allerdings er-
laubte das Messsystem zu dieser Zeit nur Beobachtungen bei Nacht. Diein dieser Arbeit an-
gestellten Untersuchungen erfolgten zwischen 2002 und 2005 mit dem tageslichtfähigen, sta-
tionären Kalium-Resonanzlidar und sind damit die ersten Messungen bei dieser Breite die bei
Tag und Nacht durchgeführt wurden. Die Datenaufbereitung ist bereits im vorangegangenen
Abschnitt beschrieben.

Der jahreszeitliche Verlauf der Kaliumdichte ist in Abbildung3.6dargestellt. Die Kalium-
schicht wurde in einem Ḧohenbereich von ca. 83 bis 100 km beobachtet. In den Sommermona-
ten hat die Kaliumdichte drei Maxima mitρKmax≈ 65 cm−3, das ist wesentlich ḧoher als in den
übrigen Monaten. Weitere Dichtemaxima sind am Anfang und Ende des Jahres zu finden, sie
sind aber mitρKmax≈ 30 cm−3 wesentlich geringer. Die Kaliumvolumendichte und die Säulen-
dichte haben eine halbjährliche Variation mit Minimum zu den̈Aquinoktien (ρK ≈ 15 cm−3,
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Abbildung 3.6: Kaliumdichteüber Kühlungsborn (54°N). Zur Glättung wurde ein Hanningfilter mit
21 Tagen und 2 km Breite verwendet. Die minimal dargestellteDichte betr̈agt 4 cm−3.
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CK ≈ 2 × 107 cm−2). Die Schwerpunktsḧohe der Kaliumschicht befindet sich zwischen 89 und
92 km, die Schichtbreite (RMS) beträgt 3 bis 6 km.

Im Folgenden werden die auf Nachtmessungen eingeschrängten Kaliumdichten (1996–
1999) und die in dieser Arbeit ausgewerteten Kaliumdichten (2002–2006), die Tag und Nacht-
messungen enthalten, verglichen. Obwohl die Daten vonEska et al.[1998] undFricke-Bege-
mann[2004] zu systematisch anderen Zeiten gemessen wurden, stimmen der Höhenbereich
und der generelle Dichteverlaufüberein. Die Sommer-Dichtemaxima in Kühlungsborn wei-
chen mit∆ρKmax ≈ 5 cm−3 und∆CKmax ≈ 0,4 × 107 cm−2 nur minimal von den bereits aus-
gewerteten Daten ab. Das erste Dichtemaximum Anfang Juli stimmt zeitlich mit den früheren
Datenüberein, das zweite Maximum Mitte Juli stimmt ebenfallsüberein, ist jedoch in den aktu-
ellen Datensatz zweigeteilt. Die aktuellen Messungen zeigen allerdings kein Dichtemaximum
im August, wie es in den frühen Daten zu sehen ist. Die Wintermaxima sind etwas zeitlich ver-
schoben und weichen mit∆ρKmax ≈ 30 cm−3 stark von den Daten inFricke-Begemann[2004]
ab. Das ist einerseits durch leichte jährliche Dichtever̈anderungen und andererseits durch ei-
ne geringe Messstatistik im Januar bedingt. Die Schwerpunktshöhe und die Schichtbreite ist
davon nicht betroffen und stimmt mit den Werten ausEska et al.[1998] gutüberein.

3.2.3 Diskussion der Kaliumschicht und Vergleich zu anderen Metallen

In der Einleitung (Kap.1) wurde erẅahnt, dass die Kaliumschicht durch den Eintrag von kos-
mischer Materie entsteht. Genaugenommen stammt danach jedes einzelne Kaliumatom aus ei-
ner Meteorspur. Turbulente Durchmischung und Diffusion sorgen dann für eine Verteilung der
Metalle aus dem verdampften Meteor. Die saisonale Variationen der Kaliumdichte sind durch
diesen Eintrag und eine Vielzahl an chemischen Reaktionen gegeben [Eska et al., 1999]. Um
ein vollsẗandiges Versẗandnis der Metallschicht zu erhalten müssen alle Quellen, Senken und
Transporte genau modelliert werden. Da die Kaliumdichten nicht im Fokus dieser Arbeit stehen
wurde darauf verzichtet. Im Folgenden werden lediglich die Kaliumdichten an den Standorten
Spitzbergen (78◦ N), Kühlungsborn (54◦ N), Teneriffa (28◦ N) und Arecibo (18◦ N) verglichen
und in Hinblick auf andere Metalle eingeordnet.

Vergleich der Kaliumschicht in verschiedenen Breiten

Generell kann gesagt werden, dass die Schwerpunktshöhe der Kaliumschicht in Spitzbergen
mit 92,6 km im Mittel ḧoher ist als in K̈uhlungsborn (90,0 km) und Teneriffa (90,0 km) [Fricke-
Begemann et al., 2002b]. Außerdem unterliegt die Dichte in Spitzbergen stärkeren ẗaglichen
Schwankungen. Das Gleiche gilt für die mittlere Schichtbreite (RMS) mit 5,7 km zu 4,4 km
und 4,2 km.

Die Kaliumschicht in Spitzbergen und Kühlungsborn weist in den Sommermonaten drei
Maxima auf. Das erste Maximum im Mai ist an beiden Standorten in guterÜbereinstimmung,
die anderen beiden Dichtemaxima sind zeitlich versetzt (siehe Abb.3.4und3.6). Die höchsten
Kalium- und S̈aulendichten sind in dieser Zeit mitρKmax ≈ 90 cm−3 / CKmax ≈ 6 × 107 cm−2

und die niedrigsten im M̈arz und Oktober mitρKmin ≈ 15 cm−3 / CKmin ≈ 1 × 107 cm−2 zu
beobachten. Genau wie bei den Messungen in Kühlungsborn (CKmin ≈ 2 × 107 cm−2), Teneriffa
(CKmin ≈ 2,4 × 107 cm−2) und Arecibo (CKmin ≈ 2 × 107 cm−2) werden die Dichteminima zu
den Äquinoktien erreicht [Fricke-Begemann et al., 2002b;Friedman et al., 2002]. Obwohl
die Messungen̈uber Spitzbergen nur von Februar bis Oktober reichen, kann auf Grund der
vorliegenden Ergebnisse davon ausgegangen werden, dass auch hier die Kaliumschicht eine
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halbj̈ahrliche Variation vollf̈uhrt.
Besonders auffällig ist der unterschiedliche Verlauf der Schichtunterkanten in Spitzbergen

und Kühlungsborn. Im Mai und Juni befindet sich die Schichtunterkante in Kühlungsborn in
einer Ḧohe von ca. 83 km und sinkt im Juli und August auf ca. 82 km ab (siehe Abb. 3.6).
Im Gegensatz dazu steigt sie in Spitzbergen Anfang Juni um mehrere Kilometer auf≈ 88 km
an (siehe Abb.3.4). In Abbildung 3.7 sind die Dichten des unteren Teils der Kaliumschicht
über Kühlungsborn (a) und Spitzbergen (b) in verschiedenen Höhen dargestellt. Nach dem
Frühjahrs-̈Aquinoktium nimmt die Dichte in K̈uhlungsborn und Spitzbergen zu, zum Herbst-
Äquinoktium nimmt sie wieder ab. In der Zwischenzeit verhalten sich die Schichtunterkan-
ten unterschiedlich. In Spitzbergen erfährt der unteren Teil der Kaliumschicht einen starken
Dichteeinbruch, wohingegen in Kühlungsborn die Dichte von Juli bis August quasi konstant
bleibt. In äquatorialen Breiten ist auch kein Dichteeinbruch zu beobachten, die Daten von
Friedman et al.[2002] sind inÜbereinstimmung mit den Beobachtungen aus Kühlungsborn.
Dieses Pḧanomen wurde bereits beschrieben und ist auf den Einfluss von Eisteichen in pola-
ren Breiten zur̈uckzuf̈uhren [Lübken et al., 2004a;Lübken und Ḧoffner, 2004]. Die Gr̈oße der
Eisteilchen spielt dabei eine entscheidende Rolle für den Abbau der Kaliumatome. Kleine Eis-
teilchen (rA ≈ 3 nm), die man als PMSE beobachten kann, fallen und wachsen aus einer Höhe
von ca. 92 km bis sie als NLC (rA > 12 nm) im Lidar zu beobachten sind (siehe auch Kapitel4).
Mit zunehmender Eisteilchengröße findet auch ein stärkerer Abbau der Kaliumatome statt, da-
durch kommt es niemals zu einerÜberlappung von NLC und Kaliumschicht [Lübken et al.,
2004a]. Oberhalb von ca. 93 km ist die Kaliumschicht demzufolge nicht mehr von den Eisteil-
chen beeinflusst (siehe Abb.3.4). Eine quantitative Beschreibung des Einflusses der Eisteilchen
auf die Kaliumschichẗuber Spitzbergen erarbeitetenRaizada et al.[2007], worin die Kalium-
dichten mit PMSE-Messungen verglichen und modelliert wurden. Dabei zeigt sich, dass nicht
nur die Eisteilchen, sondern auch der Vertikalwind eine wichtige Rolle für das Verhalten der
Kaliumschichtüber Spitzbergen spielt. Der Abbau der Metallatome durch Eisteilchen ist auch
bei anderen Metallen in polaren Breiten zu beobachten. Gleichzeitige Messungen von Natri-
umdichten, PMSE und NLC wurden vonShe et al.[2006] in 69°N durchgef̈uhrt und besẗatig-
ten den Abbau von Natriumatomen durch Eisteilchen. Für Eisenatome beschreibenPlane et al.
[2004] diesen Effekt. Auch am S̈udpol durchgef̈uhrte Dichtemessungen von Eisen und Natrium
lassen einen Anstieg der Metallschichtunterkante in den Sommermonaten erkennen [Gardner
et al., 2005].
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Abbildung 3.7: Unterer Teil der Kaliumschicht für Kühlungsborn (a) und Spitzbergen (b) in verschie-
denen Ḧohen. Die Linien zeigen die geglätteten Tagesmittelwerte (31 Tage Hanningfilter).
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Vergleich zu anderen Metallschichten

Die Untersuchungen anderer Metallschichten konzentrieren sich auf Natrium, Eisen und Cal-
cium. Dabei hat sich herausgestellt, dass Kalium, das einzige Metall mit einer halbjährlichen
Dichtevariation ist.

Ein Vergleich der Natrium- und Eisenschicht wurde vonKane und Gardner[1993] in
40°N durchgef̈uhrt. Es zeigt sich, dass die mittlere Säulendichte von Natrium ca. 120-fach
(CNa ≈ 530 × 107 cm−2) und die von Eisen ca. 240-fach (CFe≈ 1060 × 107 cm−2) höher als bei
Kalium ist. Beide Metalle sind von einer jährlichen Dichtevariation mit Minimum im Som-
mer dominiert. Die mittlere Schwerpunktshöhe von Natrium (92 km) liegt deutlicḧuber der
Schwerpunktsḧohe von Kalium, wobei die von Eisen (88 km) deutlich darunter liegt. Die ge-
ringste Schichtbereite (RMS) wird von Kalium und Eisen in den Sommermonaten beobachtet,
im Gegensatz zu Natrium dessen Schichtbreite im Sommer und im Winter maximal ist. In
mittleren Breiten ist die Eisenschicht etwas schmaler als die Kaliumschicht, wohingegen in
äquatorialen Breiten die Eisenschicht∼2 km breiter ist [Raizada und Tepley, 2003].

Die Calciumschichẗuber Kühlungsborn wurde vonGerding et al.[2000] untersucht. Die
mittlere S̈aulendichte von 2,1 × 107 cm−2 ist um die Ḧalfte geringer als bei Kalium. Sie zeigt
eine geringe j̈ahrliche Variation, allerdings im Gegensatz zu Natrium und Eisen mit einem Mi-
nimum im Fr̈uhjahr und einem Maximum im Herbst. Gleichzeitige Messungen von Calcium
und Kalium wurden vonRaizada et al.[2004] in äquatorialen Breiten durchgeführt. Unter den
Einfall von Meteoren variiert das Dichteverhältnis zwischen den beiden Metallen um den Fak-
tor 2 bis 3, wohingegen ein Vergleich der Verhältnisseüber 120 km zeigt, dass sie annähert
gleich sind [Höffner und Friedman, 2005]. Der Transport und die chemischen Prozesse hängen
unter anderem von der Menge des Metalleintrags ab, der durch das Verdampfen von Meteoren
bestimmt ist [Eska, 1998]. In welcher Ḧohe die Meteore verdampfen ist wiederum von deren
Masse und Geschwindigkeit abhängig [von Zahn et al., 2002]. Der unterschiedliche Eintrag
solchen Materials beeinflusst z. B. die jahreszeitlichen Dichtevariationen der Metallschichten.
Untersuchungen der Kaliumschichtoberkante an verschiedenen Standorten vonHöffner und
Friedman[2004] zeigen deutlich den Einfluss von Meteoren auf die Kaliumschicht der Me-
sospḧare.

3.3 Thermische Struktur der Mesopausen-Region

Das Hauptanliegen der langjährigen Beobachtungen der Mesopausen-Region mit dem Kalium-
Resonanzlidar ist die Untersuchung der vertikalen Temperaturstruktur und deren zeitlicher Va-
riation. Die Mesopause ist die Höhe, an dem sich der negative Temperatur-Gradient der Me-
sospḧare in den positiven Temperatur-Gradient der Thermosphäre umkehrt. Nach dieser De-
finition von She und von Zahn[1998] muss dabei ein Temperaturprofil im klimatologischen
Mittel betrachtet werden um Störungen durch Gezeiten- oder Schwerewellen ausschließen zu
können. Die Mesopause trennt zwei angesichts globaler und jahreszeitlicher Ver̈anderungen
sehr bedeutsame Sphären, die von unterschiedlichen energetischen, thermischen und zeitlichen
Prozessen bestimmt werden [z. B.Chamberlain und Hunten, 1987].

Die in diesem Kapitel vorgestellten Temperaturdaten beinhalten Messdaten diewährend
der Nacht und am Tag aufgenommen wurden. Die Temperaturdaten sind Tagesmittelwerte,
wie es das Beispiel im rechten Teil der Abbildung3.8 zeigt. Sie gehen auf Temperatureinzel-
werte zur̈uck, die eine Ḧohenaufl̈osung von 200 m und eine zeitliche Auflösung von 15 min
haben (siehe Abbildung3.8 links). Diese Tagesmittelwerte werden dann je nach Auswerte-
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Abbildung 3.8: Temperaturverlauf am 12./13. Juli 2003über Spitzbergen (78°N). Links: zeitaufgelöste
Darstellung, rechts: Tagesmittelwert mit Fehlerbalken

Algorithmus weiter behandelt. Der statistische Fehler im Maximum der Kaliumschicht ist nied-
riger als 1 K, nimmt allerdings in Richtung der Ränder zu. Steigt der statistische Fehlerüber
10 K, werden die Temperaturen nicht mehr verwendet.

3.3.1 Thermische Struktur über Spitzbergen, 78°N

Die thermische Struktur̈uber Spitzbergen (78°N) ist in Abbildung3.9 dargestellt, die Tem-
peraturwerte sind in tabellarischer Form im AnhangC.2 wiedergegeben. Die Klimatologie
(2001–2003) beinhaltet 120 Messtage, die von Anfang Februar bis Ende Oktober ẅahrend
drei Kampagnen aufgenommen wurden (siehe Abschnitt3.1). Je nach Kaliumdichte k̈onnen
im Mittel zwischen 85 und 100 km Ḧohe Temperaturen bestimmt werden. Im Winter ist der
Höhenbereich etwas größer als im Sommer. Genauso wie die Dichtedaten haben die Tempera-
turdaten starke Tag zu Tag Variationen, sie sind mit einem 31 Tage und 2 km breiten Hanningfil-
ter gegl̈attet. Besonders beachtenswert sind die sehr niedrigen Sommertemperaturen unterhalb
von 90 km. In dem Zeitraum von Ende Mai bis Anfang August sinken die Temperaturen bis
unter 120 K, ẅahrend sie im Februar und M̈arz in der selben Ḧohe bei ca. 190 K liegen. Das
steht im Gegensatz zum durch Strahlung bestimmten Zustand , die Mesosphäre ist also nicht
allein durch Strahlungsprozesse gesteuert (siehe Kap.1).

Zur besseren Interpretation wurden die Daten in Abbildung3.10in vier Abschnitte einge-
teilt. Die zeitliche Einteilung erfolgte dabei nach der charakteristischen Profilform, Winterme-
sopause (a),̈Ubergangszeit (b / d) und Sommermesopause (c). Dabei wurden in demjeweilige
Zeitraum alle mittleren Temperaturprofile zusammengefasst, die länger als zwei Stunden wa-
ren. In den vier Temperaturprofilen zeigt sich außerdem die natürliche Tag zu Tag Variation,
die den statistischen Fehler jeder einzelnen Messung berücksichtigt.

Im Februar und M̈arz repr̈asentiert das Temperaturprofil (a) die so genannte
”
regul̈are“

Mesopause bei etwasüber 100 km Ḧohe und einer Temperatur von ca. 180 K. Durch die Mes-
sungen wird ein großer Ḧohenbereich abgedeckt (ca. 82 bis 108 km). In der Frühjahrszeit (b)
schr̈ankt sich der Messbereich bereits etwas ein. Das mittlere Temperaturprofilist über den ge-
samten Ḧohenbereich nahezu isotherm mit Temperaturen um 160 K. Da die freien Kaliumato-
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Abbildung 3.9: Mittlerer Verlauf der Temperaturen̈uber Spitzbergen (78°N). Die Daten sind mit einem
31 Tage und 2 km breiten Hanningfilter geglättet.
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Abbildung 3.10: Mittlere Temperaturenprofilëuber Spitzbergen (78°N), eingeteilt nach Wintermeso-
pause (a),̈Ubergangszeit (b / d) und Sommermesopause (c).
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me durch vorhandene Eisteilchen reduziert werden (siehe3.2.3), schr̈ankt sich der Messbereich
in den Sommermonaten auf etwa 7 km ein. Die Sommermesopause lässt sich jedoch trotzdem
im mittleren Temperaturprofil erkennen. Im Juni und Juli ist die niedrige Sommermesopause
mit sehr tiefen Temperaturen von 120 K in 90 km deutlich zu erkennen. Anhand der Streuung
der einzelnen Temperaturprofile lässt sich erkennen, dass sogar innerhalb des ein-σ-Fehlers
Temperaturen bis 105 K erreicht werden (ein Beispiel für solch niedrige Temperaturen ist in
Abbildung 3.8 dargestellt). Der Unterschied zwischen der regulären Mesopause und der kal-
ten Sommermesopause beträgt ca. 55 K. Das Temperaturprofil des Herbstübergangs (d), im
September und Oktober, ist genauso wie das des Frühjahrs̈ubergang nahezu isotherm, es ist
allerdings bei Temperaturen um 180 K zu finden.

Um aus den einzelnen Temperaturdaten einen konsistenten Datensatz zu erzeugen und pe-
riodische Prozesse ableiten zu können, werden die Temperaturen im Folgenden mit Hilfe ei-
nes empirischen Ansatzes analysiert. Dabei wird davon ausgegangen,dass in der Atmospḧare
harmonische Temperaturvariationen durch geophysikalische Prozesseentstehen. Diese können
z. B durch die solare Einstrahlung oder auch durch dynamische Prozesse wie die meridiona-
le Zirkulation hervorgerufen werden. Die Annahme einer ganz- und halbjährigen Periode der
Temperaturvariation zeigt beiäquatorialen und mittleren Breiten gute Ergebnise [z.B.Hauch-
ecorne et al., 1991;She und von Zahn, 1998]. Eine dritte harmonische Komponente (vier-
teljährige Periode) wurde gewählt, um ein weiteres Spektrum der Variationen abzudecken.
Die Temperatur-Rohdaten werden in jeder Höhe mit einemleast mean square(LMS) Fit auf
ganzj̈ahrige, halbj̈ahrige und viertelj̈ahrige Variationen analysiert.

T̃(t) = T0 + T1cos(2π(t −φ1)/12Mo)

+ T2cos(2π(t −φ2)/6Mo) (3.1)

+ T3cos(2π(t −φ3)/3Mo)

Wobei T1, T2 und T3 die Temperaturvariation der ganzjährigen, halbj̈ahrigen und viertelj̈ahri-
gen Amplitude der JahresdurchschnittstemperaturT0 ist. Weitere Erl̈auterungen sind im An-
hangC.1 zu finden, im AnhangC.2 sind die Temperaturwerte in tabellarischer Form für die
gegl̈atteten und gefitteten Daten aufgeführt.

Der gefittete Temperaturjahresgang ist in Abbildung3.11dargestellt. Die gestrichelten Li-
nien in Abbildung3.11 zeigen den Ḧohenbereich (88 bis 96 km), in dem̈uber die gesamte
Messzeit Daten vorhanden sein. Nur in diesem Höhenbereich k̈onnen Parameter aus dem LMS-
Fit abgeleitet werden. In den anderen Höhen ist der LMS-Fit aufgrund der geringen Messzeit
nur als eine weitere Methode der Mittelung zu bewerten. Im Folgenden wird der Höhenbe-
reich von 88 bis 96 km betrachtet. Der Unterschied zwischen den geglätteten Temperaturen
(Abb. 3.9) und dem LMS-Fit ist in Abbildung3.12in Höhe der Sommeresopause (90 km) ge-
zeigt. Es ist zu erkennen, dass nur in Monaten mit ungewöhnlicher Messverteilung wie z.B.
niedriger Messstatistik (April, Mai) und bei großer Streuung der Messpunkte (Juli) der Fit
von der Gl̈attung abweicht. In einer Ḧohe von 90 km sind im Sommer einzelne Messpunkte
zwischen 105 und 135 K zu finden, genauso wie bei den geglätteten Daten liegt die gefittete
Sommermesopause bei ca. 120 K. Im zweiten Vergleich, Abbildung3.13ist die Abweichung
in allen Höhen dargestellt. Hier wird die Abweichung aufgrund der erwähnten Gr̈unde beson-
ders deutlich. Im Mittel ist die Abweichung zwischen den geglätteten Temperaturen und dem
LMS-Fit jedoch nicht gr̈oßer als f̈unf Kelvin. Das zeigt, dass der oben gewählte Ansatz den
Temperaturverlauf und die saisonalen Variationenüber Spitzbergen gut wiedergibt. Dabei ist
auch die viertelj̈ahrige Periode wichtig, um die niedrigen Sommertemperaturen zu berücksich-
tigen.
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Abbildung 3.11: Nach Gl.3.1gefitteter Temperaturverlaufüber Spitzbergen (78°N). Die gestrichelten
Linien zeigen den Ḧohenbereich, in dem es möglich ist Parameter aus dem LMS-Fit abzuleiten.
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Abbildung 3.12: Vergleich von gegl̈atteter (durchgezogene Linie) und gefitteter (gestrichelte Linie)
Temperatur in 90 km Ḧoheüber Spitzbergen (78°N). Die roten Punkte zeigen die Messpunkte mit dem
statistischen Fehler der Messung.
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Abbildung 3.13: Abweichung zwischen den geglätteten Temperaturen (Abb.3.9) und den gefitteten
Temperaturen (Abb.3.11) über Spitzbergen (78°N)

Die aus der LMS-Analyse erhaltenen Amplituden der vierteljährigen (T3 = a), halbj̈ahrigen
(T2 = b) und ganzj̈ahrigen (T1 = c) Variation sind in Abbildung3.14dargestellt. Es wird nur
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Abbildung 3.14: Amplitude des Fits der vier-
teljährigen (a), halbjährigen (b) und ganzjähri-
gen (c) Temperaturvariation̈uber Spitzbergen

der Höhenbereich betrachtet, in demüber die ge-
samte Messzeit (Februar bis Oktober) Daten vor-
handen sind. Es ist zu erkennen, dass die Am-
plituden der viertelj̈ahrigen Variation nur eini-
ge Kelvin betr̈agt und sich nicht wesentlich mit
der Höheändert. Dennoch muss sie berücksich-
tige werden um die tiefen Temperaturen im Som-
mer durch den LMS-Fit zu reproduzieren. Die
Amplitude der halbj̈ahrigen Variation beträgt in
94–95 km nur einige Kelvin, vergrößert sich aber
nach unten hin auf Werte vonT2≈12–14 K in
88–91 km Ḧohe. Bei der ganzjährigen Variation
nimmt die Amplitude minimal nach unten hin
zu, jedoch sind die Amplitudenwerte bis zu 5-
mal so groß und erreichen innerhalb des gesam-
ten Höhenbereiches Werte vonT1≈40–50 K.

3.3.2 Thermische Struktur über Kühlungsborn, 54°N

Der saisonale Temperaturverlauf von Februar 2002 bis Januar 2006 ist für Kühlungsborn in
Abbildung3.15dargestellt. Bis Anfang 2002 konnten in Kühlungsborn keine Messungen unter
Tageslichtbedingungen durchgeführt werden. Die hier präsentierten Messungen zeigen erstma-
lig die thermische Struktur am Tag und in der Nacht. Sie wurden mit dem stationären Kalium-
Resonanzlidar an 300 Messtagen aufgenommen und decken einen Höhenbereich von 80 bis
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Abbildung 3.15: Mittlerer Verlauf der Temperaturen̈uber Kühlungsborn (54°N). Die Daten sind mit
einem 31 Tage und 2 km breiten Hanningfilter geglättet.

105 km ab. Zur Gl̈attung ist genau wie bei der Klimatologie von Spitzbergen ein Hanningfilter
mit 31 Tagen und 2 km zum Einsatz gekommen. Die Klimatologie unterscheidet sichqualita-
tiv kaum von der auf Nachtmessungen beschränkte Klimatologie ausFricke-Begemann[2004]
für die Jahren 1996–1999. Jedoch sind die absoluten Temperaturen deraktuellen Klimatologie
niedriger, worauf sp̈ater noch genauer eingegangen wird.

Während der Sommermonate sind die Temperaturen unterhalb von 90 km am niedrigsten.
In der Zeit von Mai bis Anfang August werden in diesen Höhen Temperaturen unter 150 K
erreicht. In den restlichen acht Monaten liegen sie bei ca. 200 K. Die reguläre Mesopausenhöhe
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Abbildung 3.16: Amplitude des Fits der vier-
teljährigen (a), halbjährigen (b) und ganzjähri-
gen (c) Temperaturvariation̈uber Kühlungs-
born.

unterscheidet sich nicht von den auf Nacht-
messungen begrenzten Daten und ist in etwa
100 km zu finden [Fricke-Begemann, 2004;She
und von Zahn, 1998]. Allerdings ist die Tem-
peratur der regulären Mesopause in den vorlie-
genden Daten mit∼170 K ca. 10 K niedriger als
bei den auf Nachtmessungen begrenzten Daten-
satz. Die Ḧohe der Sommermesopause ist mit
87 km ebenfalls in guter̈Ubereinstimmung, je-
doch mit∼150 K wiederum ca. 10 K niedriger
als bei den auf Nachtmessungen begrenzten Da-
tensatz [Fricke-Begemann, 2004; She und von
Zahn, 1998].

Die sich aus der LMS-Analyse ergebenden
Amplituden der Temperaturvariationen sind in
Abbildung 3.16 gezeigt. Der gefittete Tempera-
turjahresgang ist in Abbildung3.17 rechts dar-
gestellt. Die viertelj̈ahrige Temperaturvariatio-
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nen (a) ist maximal 3 K, die halbjährige Variation (b) ist nicht größer als 9 K und hat ihre gering-
ste Amplitude in 97 km mitT2≈1 K. Bei der ganzj̈ahrigen Variation (c) ist die Amplituden mit
T1≈27 K in 86 km viel gr̈oßer. Das Minimum der ganzjährigen Variation liegt etwas höher als
bei der halbj̈ahrigen Variation und hat eine minimale Amplitude vonT1≈5 K. Die Werte der
halbj̈ahrige Variation passen sehr gut zu den bereits analysierten Daten inFricke-Begemann
[2004] undShe und von Zahn[1998]. Unter Beachtung des Eingeschränkten Ḧohenbereichs
sind auch die Amplituden der viertel- und halbjährige Temperaturvariationen in Spitzbergen
ann̈ahernd gleich (siehe Abb.3.14). Die Amplitude der ganzjährigen Variation ist jedocḧuber
Spitzbergen ca. 28 K größer, im Rahmen des Fehlers ist der Höhenverlauf aber gleich.

Vergleich der Klimatologien in K ühlungsborn

Im Folgenden wird der auf Nachtmessungen beschränkte Temperatur-Jahresgang ausFricke-
Begemann[2004] mit dem in dieser Arbeit vorgestellten Temperatur-Jahresgang (Tages- und
Nachtmessungen) verglichen. Es zeigt sich, dass die in den letzten Jahren gemessenen Tem-
peraturen (2002–2005) im Mittel ca. 13 K niedriger sind als die Temperaturen in den Jahren
von 1996 bis 1999. In Abbildung3.17 sind die nach Gleichung3.1 gefitteten Temperaturen
beider Zeitr̈aume dargestellt. Werden die Temperaturen der Jahre 2002–2005 von den Tempe-
raturen der Jahre 1996–1999 subtrahiert, so ergibt sich Abbildung3.18. Die Abweichung in
den Sommermonaten beträgt unterhalb von 85 km bis zu 25 K, wobei der Fehler der Tempera-
turmessung hier auch am größten ist. In den restlichen Monaten und in größeren Ḧohen sind
die Abweichung zwischen 5 und 15 K, nur im Januar sind die Temperaturengleich bzw. un-
ter 80 km sogar etwas ẅarmer geworden. Der grüne Bereich stellt eine minimale Abweichung
von±1,5 K dar. In Tabelle3.2sind die mittleren Temperaturen der beiden Messperioden und
die der einzelnen Jahre aufgeführt. Sie ergeben sich aus dem Mittelwert der gefitteten Tem-
peraturen im Ḧohenbereich von 85 bis 100 km, in dem ganzjährig Daten mit einem geringen
statistischen Fehler vorliegen (siehe gestrichelte Linien in Abb.3.17und3.18). Im Jahr 1996
und in der Zeit von 1999 bis 2002 liegen kaum Messungen vor oder sind so unregelm̈aßig,
dass sie nicht verwendet werden konnten (siehe AnhangB). Ab Mitte 2002 wurden wieder
regelm̈aßige Messungen durchgeführt, allerdings jetzt mit dem stationären und tageslichtfähi-
gen Kalium-Resonanzlidar. In den folgendem Jahren ist die Temperatur imVergleich zu 1997
niedriger. Erst von 2004 zu 2005 ist es wieder zu einer minimalen Erwärmung gekommen.
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Abbildung 3.17: Nach Gl.3.1 gefitteter Temperaturverlauf̈uber Kühlungsborn, links: in den Jahren
1996–1999, rechts: in den Jahren 2002–2005. Die gestrichelten Linien zeigen den Ḧohenbereich f̈ur
den Vergleich.
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Abbildung 3.18: Temperatur̈anderungüber Kühlungsborn: Subtraktion der Temperaturen der Jahre
2002–2005 (Abb.3.17rechts) von den Temperaturen der Jahre 1996–1999 (Abb.3.17links)

Wie bereits oben erẅahnt, wurden die Messungen von 1996–1999 mit dem mobilen, nicht
tageslichtf̈ahigen Kalium-Resonanzlidar und die Messungen von 2002–2005 mit dem stati-
onären, tageslichtfähigen Kalium-Resonanzlidar durchgeführt. Ein instrumenteller Effekt auf
die Temperaturmessung kann ausgeschlossen werden, da bei beiden Instrumenten ein Spektrum-
analyser zur Eichung dient. Damit werden die Eigenschaften jedes einzelnen Laserpulses un-
tersucht und nicht geeignete Pulse aussortiert (siehe Abschnitt2.2.2). Auch der tageslichtfähige
Aufbau des station̈aren Kalium-Resonanzlidars hat keinen Einfluss auf die Temperaturauswer-
tung [Höffner und Fricke-Begemann, 2005]. Der Temperaturunterschied zwischen 1996–1999
und 2002–2005 ist also auf geophysikalische Gründe zur̈uckzuf̈uhren.

Die Klimatologie von 1996–1999 enthält keine Tageslichtmessungen, so das die beiden
Messzeitr̈aume durch unterschiedliche Gezeiteneffekte beeinflusst sind. Jedochist der Anteil
der Tageslichtmessungen im Zeitraum von 2002 bis 2005 mit 25% sehr gering. Dennoch kann
es sein, dass die Temperaturen dadurch um ca. 5 K unterschätzt sind, wie es bei Messungen in
40°N beobachtet wurde [Chen et al., 2000;States und Gardner, 2000]. Dies ẅurde jedoch nur
einen Teil der Temperaturänderung erkl̈aren, so dass immer noch eineÄnderung von ca. 8 K
zu erkl̈aren bleibt. Ein weiterer Grund könnte der Einfluss der Sonnenaktivität sein, der nicht
nur in Lidar- und OH-Messungen beobachten wurde [She et al., 2002;Offermann et al., 2004],
sondern auch mit Modellen reproduziert werden kann [Matthes et al., 2004]. In Abbildung3.19

Tabelle 3.2:Mittlere Temperatur der einzelnen Jahre (Temp. 1) und der beiden gesamten Messperioden
(Temp. 2) zwischen 85 bis 100 K Höhe.

mobiles Lidar station̈ares Lidar

Jahre 1996 1997 1998 1999 2002 2003 2004 2005

Temp. 1 —– 188 K 191 K —– —– 178 K 174 K 175 K
Temp. 2 188 K 175 K
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Abbildung 3.19: Sonnenaktiviẗat, dargestellt durch den F10,7-Index und Jahresmittel-Temperaturen aus
Tab.3.2

ist die Sonnenaktiviẗat durch den F10,7-Index dargestellt (Daten:National Geophysical Data
Center, http://ngdc.noaa.gov). Der Sonnenzyklus hat eine Dauer von etwa 11 Jahren und hatte
mit Beginn der Messungen in K̈uhlungsborn 1996 sein Minimum (F10,7 = 70 FU). Die ḧochste
Sonnenaktiviẗat war von Mitte 2000 bis Anfang 2002 mit F10,7 = 220 FU. In Abbildung3.19
sind auch die Jahresmittel-Temperaturen aus Tabelle3.2eingezeichnet. Ein Zusammenhang ist
jedoch nicht erkennbar.

Abbildung3.20a zeigt die Korrelation der Monatsmittel-Temperaturen des gesamten Hö-
henbereiches (85–100 km) mit der Sonnenaktivität.She et al.[2002] hat in den Lidarmessungen
in 41◦ N ein Temperaturunterschied von 15 K zwischen minimaler und maximaler Sonnenak-
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Abbildung 3.20: Sonnenaktiviẗat versus mittlere Monatstemperatur in den Jahren 1997,1998 und 2003–
2005. Links f̈ur allen Ḧohen (85–100 km) mit farblicher Kennzeichnung der einzelnen Jahre (a) und
rechts f̈ur 87 und 97 km Ḧohe (b). Gestrichelte LinieShe et al.[2002] (10 K / 100 FU) und gepunktete
Linie Offermann et al.[2004] (3 K / 100 FU).
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tivit ät ermittelt, dass ẅaren etwa 10 K pro 100 FU (gestrichelte Line in Abb.3.20). Die OH-
Messungen (ca. 87 km) vonOffermann et al.[2004] in 51◦ N zeigen einen Trend von 3 K pro
100 FU und sind als gepunktete Line in Abbildung3.20eingezeichnet. Um einen Höheneffekt
ausschließen zu können, sind in Abbildung3.20b nur die Ḧohen 87 km und 97 km aufgetra-
gen. Jedoch ergibt sich auch hier keine Korrelation zwischen Sonnenaktivit ät und Temperatur
wie sie bei den OH-Messungen in 87 km beobachtet wurde [Offermann et al., 2004]. In die-
sem Datensatz ist keine direkte Korrelation mit der Sonnenaktivität zu finden, allerdings sind
die Temperatur-Messreihen auch zu kurz um eine endgültige Aussage treffen zu können. Die-
se interessanten Beobachtungen können also nicht abschließend ausgewertet werden. Um die
Messungen richtig interpretieren zu können, ist es notwendig, sie für mindestens einen Son-
nenzyklus weiterzuf̈uhren.

3.3.3 Zwei-Niveau-Mesopause

Neben der absoluten Temperatur ist auch die vertikale Temperaturstrukturund dieÄnderung
der Mesopause mit der Jahreszeit von großem Interesse. Dabei sollteimmer die Temperatur-
struktur im klimatologischen Mittel betrachtet werden. Der saisonale Temperaturverlauf wurde
bereits f̈ur die Klimatologien von Spitzbergen und Kühlungsborn beschrieben. EinenÜberblick
über die Mesopausenhöhe der beiden Klimatologien ist in Abbildung3.21gegeben. Es wurden
alle mittleren Temperaturprofile im Histogramm aufgetragen die länger als 2 Stunden sind und
eine eindeutig Mesopause zeigen. Die Histogramme zeigen für Spitzbergen und K̈uhlungsborn
jeweils zwei Maxima, die reguläre (hohe) Mesopause und die niedrige Sommermesopause. In
Spitzbergen ist durch die geringe Messzeit während des Winters (Februar bis März 2002) das
Maximum bei 100 km weniger stark ausgeprägt. Abbildung3.10zeigt die thermischen Struktur
über Spitzbergen im saisonalen Mittel. Dabei bestätigen sich die Mesopausenhöhen aus Abbil-
dung3.21a und es ist zu erkennen, dass aufgrund der isothermen Temperaturstruktur die Meso-
pause in der̈Ubergangszeit nicht bestimmt werden kann. Die reguläre Mesopause befindet sich
für beide Standorte bei ca. 100 km, was in guterÜbereinstimmung mit anderen Wintermessun-
gen unterschiedlicher Breitengrade ist (41°N, 18°N, 90°S) [She et al., 2000;Friedman, 2003;
Pan et al., 2003]. Diese Auswertung berücksichtigt nur Messungen die länger als zwei Stun-
den sind. Dennoch ist es möglich, dass die mittleren Temperaturprofile durch Schwerewellen
beeinflusst sind. Um dies auszuschließen wird im Folgenden der Fit der Temperaturvariationen
in verschiedenen Ḧohen betrachtet, im linken Teil von Abbildung3.22 für Spitzbergen und
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Abbildung 3.21: Mesopausenḧohe f̈ur a: Spitzbergen (78°N) und b: Kühlungsborn (54°N)
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Abbildung 3.22: Temperaturverlauf in verschiedenen Höhen f̈ur a: Spitzbergen (78◦ N) und
b: Kühlungsborn (54◦ N)

im rechten f̈ur Kühlungsborn. In Spitzbergen kann die Wintermesopause mangels Messungen
nicht eindeutig bestimmt werden. Die obere Grenze des Fits ist durch die Messzeit im betrach-
teten Ḧohenbereich gegeben und liegt bei 96 km (siehe Abb.3.16a). Wie bereits festgestellt,
ist der Temperaturverlauf in den Monaten März bis Anfang Mai und von Ende August bis
Oktober nahezu gleich. In K̈uhlungsborn ist dies nicht so stark ausgeprägt (Abb.3.22b). Der
Wechsel von Winter- zu Sommermesopause geschieht in kürzerer Zeit und die Profile zeigen in
dieser Zeit einen

”
Knoten“. Die Variation der Mesopausen-Temperatur zwischen Winter- und

Sommer ist in K̈uhlungsborn geringer.
Besonders interessant ist die niedrige Sommermesopause, sie tritt nur für wenige Mona-

te mit äußerst niedrigen Temperaturen auf. Dies ermöglicht z.B. Pḧanomene wie PMSE und
NLC (siehe Kap.4). In Spitzbergen (78°N) ist die Sommermesopause mit Temperaturen von
115–120 K zu beobachten und liegt bei ca. 90 km Höhe (siehe Abb.3.21a und Abb.3.22a). Sie
existiert in einem Zeitraum von Ende Mai bis Mitte August, wobei die tiefsten Temperaturen
nach dem Solstitium erreicht werden. Während der 2001 durchgeführten ROMAa-Kampagne
wurde die Sommermesopause von Mitte Juli bis 23. August in einer Höhe von 89 km mit
∼130 K bestimmt [Lübken und M̈ullemann, 2003]. Die Diskrepanz von 10 K und 1 km ist auf
den Messzeitraum der ROMA-Kampagne und auf die hohe Variabilität der Temperaturen im
Sommer 2001 zurückzuf̈uhren (siehe Abschnitt3.3.4). Verschiedene Raketenmessungen bei
einer Breite von 69°N zeigen die Mesopause von Ende April bis Mitte September bei 88 km
mit 129 K [von Zahn und Meyer, 1989;Lübken, 1999]. Die Sommermesopause in Kühlungs-
born (54°N) ist mit 147 K wesentlich ẅarmer und mit 87 km auch tiefer als in 69°N und 78°N
(siehe Abb.3.21b und Abb.3.22b). Messungen s̈udlicherer Standorte zeigen die Mesopause
bei noch ḧoheren Temperaturen und niedrigeren Höhen. Inäquatorialen Breiten (18°N) ist die
Mesopause jedoch wieder bei 100 km zu finden [Friedman, 2003]. Die inShe und von Zahn
[1998] diskutierte niedrige Sommermesopause zeigt keine Variation vom polarem Sommerpol
zumÄquator, prognostizierte allerdings die Mesopause inäquatorialen Breiten bei einer Höhe
von 100 km. Eine Zusammenfassung enthält Tabelle3.3. Sie zeigt eindeutig, dass die Sommer-
mesopausenhöhe von 90 km in polaren Breiten (78°N) zu 86 km in niedrigen Breiten (28°N)
abnimmt. Dabei findet der räumlicheÜbergang von der regulären zur niedrigen Mesopause
sehr abrupt statt. So wechselte während der Polarsternfahrt von 71°S in Richtung 54°N die
regul̈are Mesopause bei 24°N von einer Nacht auf die andere in den niedrigen Sommerzustand

aROMA: Rocket-borneObservations in theMiddle Atmosphere
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Tabelle 3.3:Sommermesopause bei verschiedenen nördlichen Messstationen

Breitengrad z [km] T [K] Zeitraum Tag/Nacht Referenz

78◦ N 90 120 3 Mo. • / • in dieser Arbeit
78◦ N 89 130 1 Mo.∗ • / • Lübken und M̈ullemann[2003]
69◦ N 88 129 4 Mo. • / • Lübken[1999]
54◦ N 87 147 4 Mo. • / • in dieser Arbeit
54◦ N 87 162 4 Mo. – /• Fricke-Begemann[2004]
41◦ N 87 173 2 Mo. • / • Chen et al.[2000]
41◦ N 86 178 3 Mo. – /• She et al.[2000]
40◦ N 87,5 187 2 Mo. • / • States und Gardner[2000]
28◦ N 86 183 1 Mo. – /• Fricke-Begemann et al.[2002b]
18◦ N 100 176 — – /• Friedman[2003]

∗ begrenzte Messzeit am Ende des Sommers (siehe3.3.4)

[von Zahn und Ḧoffner, 1996]. Das war jedoch nur aufgrund der geographischen Veränderung
des Messortes. Eine zeitlicherÜbergang von Winter- zu Sommermesopause innerhalb einer
Woche wird aus 40°N berichtet [States und Gardner, 2000].

Das weltweite Zwei-Niveau-Verhalten der Mesopause wird in engen Zusammenhang mit
der Doppelstruktur des Temperaturprofils gebracht, wie es in mittleren und niedrigen Breiten
beobachtet wird. In der Literatur wird dies auf Gezeiten-Variationen, Brechen von Schwere-
wellen und chemisches Heizen zurückgef̈uhrt [z.B.Berger und von Zahn, 1999]. Die Doppel-
struktur ist bei der Klimatologie für Kühlungsborn (Abb.3.15) aufgrund der Gl̈attung nicht
zu erkennen, wird aber deutlicher wenn einzelne Temperaturprofile betrachtet werden. Nur
während der̈Ubergangszeit im Frühjahr und Herbst werden Temperaturprofile mit einer schwa-
chen Doppelstruktur beobachtet. In 41°N berichtenYu und She[1995] undShe et al.[2000]
auch nur ẅahrend der Fr̈uhjahrs- und Herbstzeit von solch einer Doppelstruktur. Jedoch zeigen
die Temperaturprofil̈uber Spitzbergen keine Doppelstruktur und sind nahezu isotherm ((siehe
Abb. 3.10b / d). Wohingegen in 28°N fasẗuber die gesamte Messzeit eine Doppelstruktur be-
obachtet wurde [Fricke-Begemann et al., 2002b]. Durch dieses Phänomen wird verständlich,
weshalb die Mesopause nur sehr selten in Höhen um 95 km zu beobachten ist.

Wie in der Einleitung (Kap.1) erwähnt wurde, sind die grundlegenden Mechanismen für
die Zwei-Niveau-Mesopause in dynamischen und chemischen Prozessen zu finden [z.B.Fritts
und Alexander, 2003; Holton und Alexander, 2000]. So ist die Temperatur der Mesopause
unter anderem durch adiabatische Prozesse und die Kombination von IR-Kühlen und chemi-
schem Heizen in Ḧohen zwischen 90 und 95 km bedingt. Chemische Reaktionen von O, H,
und O3 sind dabei f̈ur typische Heizraten von 4 K am Tag und 12 K in der Nacht verantwort-
lich [z.B. Berger und von Zahn, 1999]. Dies geschieht vor allem in Höhen um 93 km in den
die Ozonkonzentration ein zweites Maximum hat. Ein großer Beitrag zur Abkühlung entsteht
durch IR-Strahlung des CO2-Vibrations̈ubergangs bei 15 µm. Weil die Tage im Sommer sehr
lang sind, dominieren also eine geringe Heizrate und eine starke IR-Kühlung. Jedoch entstehen
die niedrige Temperaturen der Sommermesopause nur durch zusätzliche dynamische Prozesse.
So werden im Sommer die westwärts laufenden Schwerewellen durch den starken Ostwind der
oberen Stratosphäre und unteren Mesosphäre an kritischen Niveaus gefiltert. Die ostwärts lau-
fenden Wellen k̈onnen sich ungehindert bis in die Mesosphäre ausbreiten und brechen dort an
statischen und dynamischen Instabilitäten. Dies sorgt f̈ur einen Impulseintrag, der eine Verrin-
gerung und Umkehr des Ostwinds in der Mesopausenregion bewirkt. Die Ver̈anderung des Zo-
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nalwinds f̈uhrt aufgrund der Corioliskraft zu eineräquatorgerichteten Windkomponente. Durch
ageostrophische Winde ergibt sich dann die meridionale Zirkulation vom Sommer- zum Win-
terpol. Durch diesen dynamischen Prozess erfährt die Mesospḧare der Sommerhemisphäre eine
adiabatische Abk̈uhlung und die Winterhemisphäre einer adiabatischen Aufheizung. Deshalb
zeigen die hier vorgestellten Temperaturen der Sommermesopause eine große Abweichung zur
Strahlungsgleichgewichtstemperatur.

3.3.4 Diskussion

Temperaturbeobachtungen

Zur Untersuchung der thermischen Struktur der Mesopausen-Region wurden in den letzten
Jahrzehnten verschiedene Experimente durchgeführt. Neben OH-Spektrometern [z. B.Offer-
mann und Graef, 1992] und Meteor-Radars [z. B.Hocking, 1999], die aber nur einzelne Höhen-
bereiche in der Mesosphäre abdecken, kamen̈uberwiegend Raketenexperimente zum Einsatz
[z. B. von Zahn, 1990;Lübken, 1999;Lübken und M̈ullemann, 2003]. Die am ḧaufigsten ge-
nutzte Messmethode ist die sogenannte

”
fallende Kugel“ [Schmidlin, 1991]. Allerdings ist es

damit nicht m̈oglich, oberhalb von∼90 km Temperaturen mit einem angemessenen Fehler zu
bestimmen. Daher konnte mit dieser Messmethode die Mesopause auch nur beobachtet werden,
wenn sie unter∼90 km lag. Dies f̈uhrte lange Zeit zur Annahme, die Mesopause sei bei knapp
unter 90 km zu finden [USSA, 1976]. Mit den TOTALb und CONEc Detektoren ist es m̈oglich
auch oberhalb von 90 km, bis in 120 km Höhe Luftdichten zu messen und daraus Temperaturen
abzuleiten [Hillert et al., 1994;Giebeler et al., 1993]. Diese Raketenexperimente wurden aber
zu selten durchgeführt um ein globales Bild wiederzugeben. Zudem stellen alle Raketenexperi-
mente immer nur eine Momentaufnahme der Atmosphäre dar und sind nur von wenigen Orten
der Erde aus durchführbar.

Erst mit Metall-Lidarmessungen war es möglich, einen Ḧohenbereich zwischen 80 und
110 km fortlaufend zu untersuchen. Allerdings waren diese Messungen bis vor kurzen nur
während der Dunkelheit durchführbar. Temperaturmessungen mit einem Natriumlidar bei 69°N
zeigten ẅahrend der Wintermonate erstmals die Mesopause bei 100 km [von Zahn und Neuber,
1987]. Weitere Natrium-Lidarmessungen wurden bei 41°N unternommen [She et al., 1995a].
Mit den Kalium-Lidarmessungen wurden während der Polarsternfahrt von 71°S nach 45°N und
den Messungen von 1996–1999 in Kühlungsborn (54◦ N) ein weiter Bereich der thermischen
Struktur der Mesopausen-Region untersucht [z.B.von Zahn et al., 1996;She und von Zahn,
1998;Fricke-Begemann, 2004;Fricke-Begemann et al., 2002b].

All diese Lidar-Messungen wurden jedoch ausschließlich bei Nacht durchgef̈uhrt. Lidar-
messungen unter Tageslichbedingungen wurden bisher nur bei Breitenvon 40◦ N, 41◦ N und
28◦ N unternommen [States und Gardner, 2000;Chen et al., 2000;She et al., 2003;Fricke-
Begemann et al., 2002b]. Erst mit den in dieser Arbeit vorgestellten Messungen wurde in
Kühlungsborn und̈uber Spitzbergen (78◦ N) die thermische Struktur bei Tag und Nacht un-
tersucht.

Neben den Messungen mit dem Kalium-Resonanzlidar wurdenüber Spitzbergen auch Tem-
peraturbeobachtungen mit anderen Instrumenten durchgeführt. So wurden z.B. die Temperatur-
messungen eines Meteor-Radars durch OH-Spektrometer- und Kaliumlidarmessungen in einer
Höhe von 90 km validiert [Hall et al., 2004]. Ẅahrend der ROMA-Kampagne erfolgte in einem

bTOTAL: TOTAL number density measurements
cCONE:CombinedNeutral andElectron sensor
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Zeitraum von Mitte Juli bis Mitte September 2001 der Start von 24 meteorologischen Raketen.
Dabei wurde aus den Trajektorien von

”
fallenden Kugeln“ der Temperaturverlauf von 55 bis

ca. 92 km ermittelt [Lübken und M̈ullemann, 2003]. Im Folgenden wird auf diese Daten näher
eingegangen.

Raketengetragende Temperaturmessungen in Spitzbergen

Die ROMA-Kampagne wurde parallel zu den Messungen des Kalium-Resonanzlidars im Jah-
re 2001 durchgeführt. Um Temperaturprofile aus den Raketenmessungen (Methode, fallende
Kugel) ableiten zu k̈onnen, ist ein StartwertT0 nötig. Hierfür wurden die zeitaufgelösten Tem-
peraturdaten (siehe Abbildung3.8 links) des Kalium-Resonanzlidars für den jeweiligen Zeit-
punkt der Raketenmessung verwendet. Die Genauigkeit der Temperaturprofile ist gegen̈uber
Messungen, bei denenT0 aus einer Referenzatmosphäre entnommen wird, im oberen Bereich
wesentlich besser [Lübken und M̈ullemann, 2003]. So kann z.B. in 93 kmT0 aus einer Referenz-
atmospḧare um mehr als 20 K von der tatsächlichen Temperatur abweichen (siehe Abb.3.23
und Abb.3.25). Von 24 Raketenfl̈ugen sind 5 gleichzeitig und zwei einige Stunden vor der
Lidarmessung durchgeführt worden. An dem Beispiel der simultanen Raketen- und Lidarmes-
sungen in Abbildung3.23(a) ist zu erkennen wie gut die Messungenübereinstimmen [Höffner
et al., 2006]. Das blaue Profil zeigt die Temperatur aus der Raketenmessungund das rote Profil
zeigt die Lidarmessung. Das Lidarprofil ist mit einer zeitlichen Auflösung von 5 Minuten be-
rechnet, woraus dann der Startwert entnommen wurde. Der Startwert für die Berechnung des
Temperaturprofils aus der Raketenmessungen ist als schwarzer Punkteingezeichnet und wur-
de umT0± 10 K variiert. So l̈asst sich der Einfluss des Startwertes auf das Temperaturprofil
der Raketenmessung darstellen, hier als grauer Bereich eingezeichnet.Ab etwa 3 km unterhalb
der Startḧohe hat der Startwert nur noch einen geringen Einfluss (±5 K) auf die Temperatur-
berechnung aus den Raketendaten. Die beiden Temperaturmessungen sind also voneinander
unabḧangig. Aufgrund der Flugbahn der Rakete sind die beiden Messregionen ca. 60 km von-
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einander entfernt, dennoch stimmen die Temperaturprofile sehr gutüberein.
Abbildung3.23(b) zeigt wie stark die Temperaturvariationen in der Mesopausen-Region

sein k̈onnen. Es ist ein Teil des Zeitverlaufs der Temperaturmessung mit dem Kalium-Resonanz-
lidar und der Zeitpunkt der Raketenmessung (blauer Strich) in 88 km Höhe dargestellt. Be-
vor die Raketenmessung statt fand, hat sich die Temperatur innerhalb voneiner Stunde um
∼15 K verringert. Daran wird deutlich, dass die Atmosphäre hoch variabel ist und eine zeitlich
hochaufgel̈oste Messung des Startwertes für eine korrekte Temperaturberechnung aus fallende
Kugel-Daten wichtig ist.

Bei den ROMA-Messungen wurde die Mesopause in einer Höhe von∼89 km und mit
Temperaturen von 130 K Mitte Juli bzw. 126–128 K im August bestimmt. Abbildung 3.24(a)
zeigt in 90 km den mittleren Temperaturverlauf aus den Lidarmessungen undden Raketen-
messungen im Jahr 2001 [Lübken und M̈ullemann, 2003]. Der mittlere Temperaturverlauf der
Raketenmessungen (blau) stimmt außer im Juli sehr gut mit den Lidarmessungen (rot)überein.
Die erste Temperaturmessung am 28. Juli weicht stark vom mittleren Temperaturverlauf ab,
dennoch stimmt sie durch die hohe Variabilität der Temperaturen als Einzelmessung mit der
Lidarmessung̈uberein (siehe Abb3.23). Die Mesopause ist im Juni bei ca. 120 K zu finden und
hat im Juli 2001 einen ungeẅohnlich Temperaturverlauf. Dieses Verhalten ist in den Messda-
ten von 2003 nicht zu finden, wie Abbildung3.24(b) zeigt. Das Mittel der beiden Jahre (2001,
2003) ist in Abbildung3.24 (c) dargestellt. Die unterschiedlichen Mesopausentemperaturen
und -ḧohen zwischen den Lidar- und Raketenmessungen (siehe Tabelle3.3) lassen sich also
durch den eingeschränkten Messzeitraum der Raketenkampagne und durch die natürliche Va-
riabilität der Temperaturen erklären.
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Abbildung 3.24: Temperaturverlauf der Lidarmessung (rot) in 90 km für das Jahr 2001 (a), 2003 (b)
und das Mittel von 2001 und 2003 (c), sowie der Temperaturverlauf der Raketenmessung (blau) im Jahr
2001.

Atmosphärenmodelle

Es gibt nur wenige empirische Atmosphärenmodelle, die in der Lage sind die thermische Struk-
tur der Mesopausen-Region und deren Zwei-Niveau-Verhalten richtigzu beschreiben. Die
CIRA-86 (COSPARInternationalReferenceAtmosphere) beinhaltet einen großen Satz von
zonal gemittelten Daten [Fleming et al., 1990]. Sie zeigt die Mesopauseüber Kühlungsborn
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und Spitzbergen nicht in der richtigen Höhe und kann auch nicht die niedrigen Sommertem-
peraturen reproduzieren. Wie in Abbildung3.25 links für Spitzbergen gezeigt wird, sind die
Abweichungen teilweise größer als±20 K und der saisonale Temperaturverlauf stimmt nicht
mit unseren Messungen̈uberein.

Die MSIS-Referenzatmosphäre (MassSpectrometerIncoherentScatter Radar) ist ein em-
pirisches Modell, das die Modelldaten mit analytischen Funktionen an einen großen Satz rea-
ler Daten fittet. Die aktuelle NRL-MSISE-00 vonPicone et al.[2002] beinhaltet gegenüber
der MSISE-90 [Hedin, 1991] keine neuen Daten für die Mesopausen-Region, hat jedoch ei-
ne andere Modell-Parametrisierung.Über Spitzbergen̈ahneln sich die beiden Modelle sehr
und zeigen die Sommermesopause bei∼87 km mit∼135 K. Abbildung3.25rechts zeigt die
Abweichung zwischen unseren Messungen und der MSISE-90. Für die Sommermesopause be-
trägt die Ḧohenabweichung 3 km und die Temperaturabweichung 15 K. Der saisonale Tempe-
raturverlauf stimmt besserüberein, so dass die gemessenen Temperaturenüberall niedriger als
die der MSISE-90 sind (siehe Abb.3.25). In Kühlungsborn zeigt die MSISE-90 in den Som-
mermonaten und die NRL-MSISE-00 in den Wintermonaten die bessereÜbereinstimmung
mit den Messergebnissen. Die NRL-MSISE-00 reproduziert die reguläre Mesopausenhöhe f̈ur
Kühlungsborn in∼99 km, was etwa einen Kilometer zu niedrig ist. Die Sommermesopause
der MSISE-90 ist bei∼88 km etwa einen Kilometer zu hoch und in der Phase um ca. drei
Wochen verschoben. Die niedrigen Temperaturen während der Sommermonate werden jedoch
mit ∼150 K gut vom Modell reproduziert.
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Abbildung 3.25: Temperaturabweichung zwischen den gefitteten Temperaturen über Spitzbergen und
Referenzdatensätzen (links: Fit minus CIRA-86 und rechts: Fit minus MSISE-90). Die gr̈unen Bereiche
kennzeichnen eine Abweichung von nicht mehr als±2,5 K.

Globale Zirkulationsmodelle wie z. B. HAMMONIAd oder WACCMe berechnen neben
chemischen und dynamischen Prozessen auch die Temperaturstruktur [Schmidt et al., 2006;
Garcia et al., 2007]. Das vonBerger und von Zahn[1999] entwickelte COMMA-IAP (Cologne
Model ofMiddle Atmosphere at theIAP) ist ein 3-dimensionales Zirkulationsmodell, das die
globale Temperaturstruktur in einer Höhe von 0 bis 150 km berechnet. In diesem Modell wird
das Zwei-Niveau-Verhalten der Mesopause nachvollzogen und ist inÜbereinstimmung mit den
hier dargestellten Messungen. Eine für die polaren Breiten verbesserte Version dieses Modells
ist in von Zahn und Berger[2003] beschrieben. Abbildung3.26zeigt die Temperaturen und
Höhen der Sommermesopause des Modells von 50°N bis 90°N. Für die Breiten 54°N und
78°N ist die modellierte Temperatur und Höhe der Sommermesopause in sehr guterÜberein-

dHAMMONIA: Hamburg Model of theNeutral andIonizedAtmosphere
eWACCM: WholeAtmosphereCommunityClimateModel
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Abbildung 3.26: Temperatur und Ḧohe der Sommermesopause aus COMMA-IAP für Sommer-
Solstitium (21. Juni), entnommen ausvon Zahn und Berger[2003]. Die gestrichelten Linien zeigen
die jeweiligen Stationen.

stimmung mit den in dieser Arbeit vorgestellten Beobachtungen.
Oberhalb der Sommermesopause zeigt das Modell allerdings einen steilerenTemperaturan-

stieg als die Messungen. Abbildung3.27zeigt den Vergleich von modellierten und gemessenen
Temperaturen in 78◦ N. Das Temperaturminimum des Temperaturprofiles der Raketenmessung
(23.7.2001) und der Kaliumlidarmessung (15.6.2001) unterscheiden sich kaum (kleiner 10 K).
Die Höhe des Temperaturminimum und der Temperaturanstieg oberhalb sind jedochgleich
(siehe Abb.3.27a). Das Profil des COMMA-IAP (21. Juni) zeigt dagegen einen wesentlich
steileren Temperaturanstieg. Ein Vergleich des Temperatur-Gradienten istin Abbildung3.27b
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Abbildung 3.27: Vergleich des Temperaturprofils (a) und des Temperatur-Gradienten (b) der Kalium-
lidarmessung am 15.6.2001 (rot), der Raketenmessung am 23.7.2001 (blau) und den Modellberechnun-
gen am 21.6. von COMMA-IAP (schwarz) und HAMMONIA (grün).
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dargestellt. Hier ist deutlich zu erkennen das die Temperatur-Gradienten der beiden Messungen
gleich sind. Dagegen weicht der Temperatur-Gradient des COMMA-IAP-Modells von ca. 87
bis 94 km stark von den Messungen ab. Die größte Abweichung mit 18 K pro Kilometer ist
in ca. 91 km zu beobachten. Als Vergleich ist auch das Temperaturprofildes HAMMONIA-
Modells für den 21. Juni in Abbildung3.27eingezeichnet. Es zeigt sich, dass weder die Tem-
peratur noch die Ḧohe des Temperaturminimums mit den Messungen oder dem COMMA-IAP
übereinstimmen (Abb.3.27a). Die Ḧohe des Temperaturminimums und der Höhenverlauf des
Temperatur-Gradienten wäre mit den Messungen in̈Ubereinstimmung, wenn das Profil um
ca. 3 km noch oben verschoben würde (Abb.3.27b). Dieser Ḧohenunterschied ist genau ein
Gitterpunkt im HAMMONIA-Modell [Schmidt et al., 2006]. Da das HAMMONIA-Modell auf
Druckkoordinaten beruht, ist hier ein Grund für die Höhenabweichung zu den Messungen zu
suchen.

Satelliten-Beobachtungen

Eine weitere Technik zur Untersuchung der Erdatmosphäre sind satellitengetragene Instrumen-
te. Im Gegensatz zu den oben beschriebenen Messmethoden, die eine punktförmige Messung
darstellen, werden mit Satellitenmessungen globale Zustände ermittelt. Aufgrund der Umlauf-
bahn des Satelliten ist es nicht möglich in kurzen Zeitabständen am selben Ort Messungen
durchzuf̈uhren. Ein Vergleich der durch Lidar- und Satellitenmessungen gewonnenen Tem-
peraturdaten ist daher nur sinnvoll, wenn eine gute zeitliche und räumliche N̈ahe zwischen
den Messungen besteht. Anderenfalls ist der Temperaturunterschied durch die naẗurliche Va-
riabilität der Atmospḧare zu groß. Die Umlaufbahn des Satelliten gibt auch den Messbereich
vor. Die meisten Satellitenbeobachtungen finden zwischenäquatorialen und niedrigen pola-
ren Breiten statt. So wurden in diesen Breiten z. B. Temperaturmessungen mitdem HRDIf-
Instrument auf UARSg [z. B Ortland et al., 1998; Thulasiraman und Nee, 2002] und dem
CRISTAh-Satellitenexperiment durchgeführt [z. B Gusev et al., 2001;Oberheide und Gusev,
2002]. Bei einem Vergleich in 69◦ N hat sich gezeigt, das die HRDI-Temperaturen ca. 10 K
höher und die CRISTA-Temperaturen um bis zu 10 K niedriger als Temperaturmessungen mit
Fallenden Kugeln sind [Müllemann, 2004].

Die TIMED (Thermosphere,Ionosphere,Mesosphere,Energetics andDynamics) Mission
der NASA hat das Ziel, auch in sehr hohen polaren Breiten Temperatur mit dem SABER-
Instrument (Sounding of theAtmosphere usingBroadbandEmissionRadiometry) zu bestim-
men. Abbildung3.28 zeigt die Messabdeckung von SABER im Jahr 2002 [Yearly SABER
Report, 2002(http://saber.larc.nasa.gov/)]. Bei Horizontsondierungen (LIMB-Messungen) der
Mesospḧare und unteren Thermosphäre wird von SABER die CO2-Emission bei einer Wel-
lenlänge von 15 µm gemessen. Mit Hilfe eines non-LTE (nicht lokalem thermodynamischem
Gleichgewicht) Modells wird daraus die Temperatur mit einer Höhenaufl̈osung von 2 km ab-
geleitet [Mertens et al., 2001]. Ẅahrend der gesamten Messzeit auf Spitzbergen hat nur am
4. März 2002 eine zeitgleiche Satellitenbeobachtung in der näheren Umgebung zum Kalium-
Resonanzlidar stattgefunden (Entfernung ca. 57 km). Das Temperaturprofil vom Kalium-Reso-
nanzlidar (rot) und vom SABER-Instrument (blau) werden in Abbildung3.29miteinander ver-
glichen. Trotz der Entfernung stimmen diese zur Winterzeit gemessenen Temperaturprofile gut
überein. Jedoch ist bekannt, dass die SABER-Temperaturen zur Sommerzeit nicht die niedri-

fHRDI: High ResolutionDopplerImager
gUARS: UpperAtmosphereResearchSatellite
hCRISTA:CryogeneInfrarotSpektrometer undTeleskope f̈ur dieAtmospḧare
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Abbildung 3.28: Messabdeckung vom SABER-Instrument auf TIMED, entnommen ausYearly SABER
Report[2002]

ge Mesopausentemperatur und Höhe wiedergeben [Xu et al., 2006;Kutepov et al., 2006]. In
näherer Zukunft werden neuere Temperaturdaten (Version 1.07) zurVerfügung stehen, bei de-
nen der Vibrations-Vibrations-Austausch für die ν2-Quanten der CO2-Isotope ber̈ucksichtigt
ist. Als Verglich ist die Datenversion 1.07 auch in Abbildung3.29eingezeichnet [Feofilov, pri-
vate Mitteilung]. Bei 69◦ N zeigen die neuen Temperaturdaten im Sommer eine wesentliche
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Abbildung 3.29: Gleichzeitige Temperaturmesung vom Kalium-Resonanzlidar (rot) und dem SABER-
Instrument (blau) am 4.3.2002 mit einem horizontalen Abstand von ca. 57 km. Die Kaliumlidardaten
sindüber 1 km und 1 Stunde integriert, die SABER-Daten wurden um 23:29 mit einer Ḧohenaufl̈osung
von 2 km aufgenommen.
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Verbesserung im Vergleich zu den alten [Kutepov et al., 2006]. Leider kann aufgrund der Da-
tenlage kein direkter Temperaturvergleich in der Sommerzeit mit dem Kalium-Resonanzlidar
durchgef̈uhrt werden. Ein Vergleich der saisonalen Temperatur vom Kalium-Resonanzlidar und
vom SABER-Instrument ist erst mit den neuen Temperaturdaten (Version1.07) sinnvoll, diese
sind jedoch noch nicht vollständig verf̈ugbar.

3.4 Zusammenfassung

Im Rahmen dieser Arbeit wurden drei Feldkampagnen in Spitzbergen (78◦ N) und Routine-
messungen in K̈uhlungsborn (54◦ N) durchgef̈uhrt. Vor allem in Spitzbergen entstand dadurch
erstmals ein geschlossenes Bild der thermischen Struktur und des Dichteverlaufs zwischen Fe-
bruar und Oktober. Die saisonalen Temperatur- und Dichteverläufe sind mit den präsentierten
Datens̈atzen erstmals nicht nur auf Nachtmessungen beschränkt, sondern enthalten auch einen
großen Anteil an Tageslichtmessungen.

Der saisonale Temperaturverlauf in Kühlungsborn wurden mit einem Datensatz verglichen,
der in den Jahren 1996 bis 1999 aufgenommen wurde und nur Nachtmessungen entḧalt. Da-
bei hat sich ergeben, dass die Mesopausentemperatur in den aktuellen Daten 13 K niedriger
ist. Allerdings ist dieser Unterschied nicht allein durch die unterschiedlicheMesszeit (Tages-/
Nachtmessungen) zu erklärte. Daraufhin wurde der Einfluss des Sonnenzyklus auf die Tempe-
raturdaten untersucht. Eine abschließende Betrachtung ist jedoch aufgrund der kurzen Messzeit
(4 Jahre) gegen̈uber dem 11-j̈ahrigen Sonnenzyklus noch nicht möglich.

Die thermische Struktur in K̈uhlungsborn und Spitzbergen unterscheidet sich im Sommer
sehr stark. So ist die Sommermesopause in Kühlungsborn bei∼147 K in 87 km Ḧohe und in
Spitzbergen bei∼120 K in 90 km Ḧohe zu finden. Die Ḧohe der Wintermesopause ist dagegen
bei beiden Standorten mit ca. 100 km gleich. Die niedrigsten Temperaturen imWinter wur-
den in Kühlungsborn bei∼170 K und in Spitzbergen bei∼180 K beobachtet. In Spitzbergen
war es aufgrund der geringen Messzeit im Winter nur bedingt möglich, die Mesopause zu be-
stimmen. Ein Vergleich von Referenzatmosphären (CIRA-86, MSISE-90) und der saisonalen
Temperaturstruktur in Spitzbergen hat gezeigt, dass die Modelldaten um mehr als±20 K von
den gemessenen Temperaturen abweichen können.



Kapitel 4

Temperaturen und Polare Mesospḧarische
Sommerechos
Die polare Sommermesosphäre beheimatet viele interessante und noch nicht vollständig ver-
standene geophysikalische Phänomene, die im wesentlichen durch die extrem niedrigen Tem-
peraturen hervorgerufen werden. Die niedrigen Temperaturen im Sommer (siehe Kap.3.3)
können zur Bildung von Eisteilchen in Höhen zwischen∼80 und 92 km f̈uhren, obwohl der
atmospḧarische Wasserdampfgehalt nur einige ppmv beträgt [Seele und Hartogh, 1999]. Visu-
elle Beobachtungen von Leuchtenden Nachtwolken (NLC:Noctilucentclouds) reichen bis ins
19. Jahrhundert zurück [z.B.Backhouse, 1885;Leslie, 1885]. Heutzutage k̈onnen die gr̈oßeren
Eisteilchen (NLC) mit dem Lidar beobachtet werden [z.B.Hansen et al., 1989;Höffner et al.,
2003a].

Etwa 100 Jahre später wurde erkannt, dass im Höhenbereich der NLC und auch oberhalb
starke Signale in MST-Radarmessungen (Meso-Strato-Tropospḧaren-Radar) auftraten [z.B.
Czechowsky et al., 1979;Ecklund und Balsley, 1981]. Diese werden als Polare Mesosphäri-
sche Sommerechos (PMSE) bezeichnet [Röttger et al., 1988;Hoppe et al., 1988]. Anhand des
derzeitigen theoretischen Verständnisses wird das Auftreten der PMSE in engen Zusammen-
hang mit den Eisteilchen gebracht [Cho et al., 1992;Rapp und L̈ubken, 2003]. Die allgemeine
Theorie zur PMSE-Bildung stützt sich sowohl auf Modellergebnisse, als auch auf eine Vielzahl
von experimentellen Untersuchungen, die im wesentlichen die thermische Struktur innerhalb
und unterhalb der PMSE berücksichtigen. Dabei hat sich gezeigt, dass gerade die Temperatur
eine entscheidende Größe f̈ur die Existenz der PMSE darstellt. Sporadische Vergleiche zwi-
schen PMSE und mesosphärischen Temperaturen wurden mit Hilfe von Raketenmessungen
durchgef̈uhrt [Lübken et al., 2004c]. Danach kann die PMSE-Unterkante als Indikator für me-
sospḧarische Temperaturen genutzt werden, weil hier die mesosphärische Temperatur immer
größer als die Frostpunkttemperatur ist und die Eisteilchen schmelzen (PMSE verschwindet).
Jedoch sind auch Fälle zu beobachten, bei denen die Frostpunkttemperatur unterschritten war
undüberhaupt keine PMSE beobachtet wurde. An der PMSE-Oberkante ist der Vergleich von
Temperatur und PMSE nur bedingt möglich, da die Raketenmesungen oberhalb von∼90 km
mit einem sehr großen Fehler belastet sind und die PMSE-Oberkante meist höher als 90 km
ist. Obwohl bis jetzt keine kontinuierlichen Messungen der thermische Struktur an der PMSE-
Oberkante und darüber vorgenommen wurden, wird aufgrund des theoretischen Verständnis
auch f̈ur diesen Ḧohenbereich die PMSE als Indikator für mesospḧarische Temperaturen ver-
wendet.

In diesem Kapitel wird anhand der vorliegenden Temperaturdaten aus Kapitel 3.3 unter-
sucht, ob an der PMSE-Oberkante tatsächlich einähnlicher Zusammenhang zwischen Tempe-
ratur und Existenz der PMSE besteht, wie an der PMSE-Unterkante. Dazuwird zun̈achst das
derzeitige theoretische Verständnis der PMSE erläutert. Dann werden erstmals lange Messrei-
hen simultaner Temperatur- und PMSE-Beobachtungen an der PMSE-Oberkante und oberhalb
der PMSE in Zusammenhang mit der Wasserdampfverteilung aus dem Modell von von Zahn
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und Berger[2003] ausgewertet. Eine Diskussion der Ergebnisse und weiterführendeÜberle-
gungen werden am Ende des Kapitels gegeben.

4.1 Polare Mesospḧarische Sommerechos (PMSE)

4.1.1 PMSE-Theorie

Radarechos entstehen in der Mesosphäre, wenn der Brechungsindex, der direkt proportional zur
freien Elektronengasdichte ist, Variationen auf räumlichen Skalen von der halben Radarwel-
lenlänge zeigt (Bragg-Streuung). Um diese Strukturen und damit PMSE erklären zu k̈onnen,
müsste die halbe Radarwellenlänge im inertialen Unterbereich des turbulenten Leistungsdich-
tespektrums liegen. Denn Variationen auf kleineren Skalen, im viskosen Unterbereich, l̈osen
sich aufgrund der molekularen Diffusion sehr schnell auf. VHF-Radars werden bei typischen
Frequenzen von 50 MHz betrieben, weshalb sich die halbe Radarwellenlänge (λ/2≈3 m) im
viskosen Unterbereich befindet, in dem diese Strukturen jedoch nicht zuerwarten sind [z.B.
Lübken et al., 2002]. Seit den ersten Beobachtungen dieser Strukturen mit VHF-Radars ist es
folglich von großem wissenschaftlichen Interesse die strukturbildendenProzesse, die zu PMSE
führen, zu erkl̈aren, da diese Strukturen unter normalen Umständen nicht existieren dürften.

Es werden zwei Streumechanismen beim Radar unterschieden: die inkohärente Streuung
(Thompson-Streuung), die durch Streuung an einzelnen freien Elektronen hervorgerufen wird,
und die koḧarente Streuung. Im Fall der beobachteten Strukturen (PMSE) handeltes sich
um koḧarente Streuung, deren dopplerverbreitertes Spektrum wesentlich schmaler ist als im
Fall der inkoḧarenten Streuung [Röttger und LaHoz, 1990]. Das dopplerverbreiterte Spektrum
entḧalt Informationenüber die Bewegungsgeschwindigkeit der streuenden Teilchen entlang
des Radarstrahls [Hocking, 1989]. Koḧarente Streuung entsteht nur wenn die räumliche Ver-
teilung des Brechungsindex (in der Mesopausen-Region die freie Elektronendichte) Strukturen
aufweist, deren Abmessungen gleich der Braggwellenlänge (λ/2) des Radars sind [Tatarskii,
1971].

Die Arbeiten vonKelley et al.[1987], Cho et al.[1992] undRapp und L̈ubken[2003]
haben wesentliche Grundlagen zur Theorie der PMSE-Bildung geschaffen. Ein umfassendes
Bild zu den physikalischen Prozessen wird ausführlich in Rapp und L̈ubken[2004] erl̈autert.
Im Folgenden werden die wesentlichen Ergebnisse dieser Arbeit wiedergegeben.

Abbildung 4.1 links zeigt ein idealisiertes Bild zur Morphologie einer mesosphärischen
Eiswolke und der involvierten Entstehungprozesse, der rechte Teil zeigt schematisch die Ḧohen-
verteilung der PMSE und NLC. Die sehr niedrigen Temperaturen in der polaren Sommermeso-
pause (∼90 km) führen dazu, dass der vorhandene Wasserdampf an Meteorstaubpartikel kon-
densiert (heterogene Nukleation, sieheFletcher [1958]). Meteorstaubpartikel bilden sich aus
der Gasphase, nachdem einfallende Meteoriten verdampft sind [Hunten et al., 1980;Megner
et al., 2006]. Eispartikel k̈onnen sich immer dann bilden, wenn der Radius der Kondensa-
tionkeime (Meteorstaubpartikel) größer als der sogenannte kritische Radius ist [z.BRapp und
Thomas, 2006]. Das geschieht in der Regel ab Partikelgrößen umrA ≥1-2 nm und es wer-
den Anzahldichten von Eisteilchen um 103cm−3 erreicht. Die Frostpunkttemperatur gibt an,
bei welcher Temperatur die Atmosphäre mit Wasserdampf̈ubers̈attigt ist und somit Eisparti-
kel existieren k̈onnen (siehe Abschnitt4.2). Von der Erde angezogen fallen und wachsen die
Eispartikel auf Gr̈oßenüberrA > 30 nm. Messungen zeigen, dass in Höhen um 80 km die ak-
tuelle Temperatur ḧoher als die Frostpunkttemperatur ist und die Eispartikel schmelzen [z.B.
Lübken et al., 2002]. Abbildung4.1 links zeigt die idealisierte Frostpunkttemperatur, die ak-
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Abbildung 4.1: Schematische Zusammenfassung der Morphologie einer Eiswolke und der relevanten
Prozesse zu deren Entwicklung. Links: Temperatur, Frostpunkttemperatur, Radius und Anzahldichte
der Eisteilchen sowie der Ḧohenbereich in dem sie vorkommen können (ausRapp und Thomas[2006]
entnommen); rechts: Ḧohenverteilung von PMSE und NLC (ausRapp und L̈ubken[2004] entnommen).

tuelle Temperatur und die Eispartikelverteilung. Die Eispartikel befinden sichwährend dieser
Zeit im Plasma der D-Schicht der Ionosphäre und werden von diesem negativ aufgeladen [z.B.
Rapp und L̈ubken, 2001]. Gleichzeitig ist dieser Ḧohenbereich (80 – 100 km) die Region, in der
Schwerewellen brechen und Neutralgasturbulenz erzeugen. Durch das turbulente Geschwin-
digkeitsfeld werden die Eispartikel transportiert, so dass es zu dreidimensionalen Strukturen in
der Elektronengasdichte kommt. Radars können aber nur räumliche Strukturen in der Größen-
ordnung der Braggskala (λ/2≤3 m) aufl̈osen. Das bedeutet, dass die beobachteten Strukturen
im Elektronengas auf viel kleineren Skalen als im Neutralgas (inertialer Unterbereich) liegen
müssen. Das ist nur m̈oglich, weil die Elektronendiffusiviẗat durch die Anwesenheit der gelade-
nen Eispartikel stark reduziert wird [Cho et al., 1992;Rapp und L̈ubken, 2003]. Aus der Turbu-
lenztheorie und von Messungen ist bekannt, dass Tracer mit einer reduzierten Diffusiviẗat bzw.

Braggskala 50 MHz

viskoser Unterbereichinertialer Unterbereich

Abbildung 4.2: Leistungsdichtespektrum (PSD) eines Tracers in einem turbulenten Geschwindigkeits-
feld für eine Ḧohe von 85 km (Energiedissipationsrateε=0,2 W kg−1 und kinematischer Viskosität
ν=1,5 m2 s−1) für eine Schmidtzahl Sc=1 und Sc=100. Untere und obere Abszisse zeigen Wellenzahlen
bzw. dazugeḧorige Wellenl̈angen. Entnommen ausRapp und L̈ubken[2004].
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großen Schmidtzahl Sc (Verhältnis der kinematischen Viskosität des Neutralgases zur Diffusi-
vität des Tracers,ν/D ) Strukturen bei kleineren Skalen bilden können als solche mit normaler
Diffusivit ät, wie im Neutralgas [Batchelor, 1959;Lübken et al., 1998]. Abbildung4.2zeigt zur
Veranschaulichung zwei Leistungsdichtespektren eines Tracers für Sc=1 und Sc=100. Im Falle
der reduzierten Tracerdiffusivität (Sc=100) erstreckt sich das Spektrum zu weitaus kleineren
Skalen als im Neutralgas (Sc=1), so dass Variationen auch noch auf räumlichen Skalen von
der Braggskala beobachtet werden können. Die Lebensdauer dieser Strukturen, die durch die
Neutralgasturbulenz im eisbeladenen Plasma gebildet werden, hängt stark vom Radius der ge-
ladenen Eispartikel ab. Mit Hilfe eines Diffusionsmodells wurde die Signalabnahme der PMSE
nach Ende eines turbulenten Ereignisses für verschiedene Eispartikelradien berechnet [Rapp
und L̈ubken, 2003]. So betr̈agt die Zeit, in der das PMSE-Signal um z.B. 10 dB abklingt, für
Eispartikel mitrA = 5 nm 2 Minuten und f̈ur größere Eispartikel mitrA = 20 nm 40 Minuten.

4.1.2 PMSE-Messungen

Das Sousy-Svalbard-Radar (SSR) befindet sich in der Nähe des Ortes Longyearbyen auf Spitz-
bergen (78◦ N, 16◦ O) und wurde durch das Max-Planck-Institut für Aeronomie aufgestellt
[Czechowsky et al., 1998]. Es ist ein MST VHF-Radar mit einer Frequenz von 53,5 MHz
(Braggskala = 2,8 m) und 60 kW Sendeleistung. Das Sende- und Empfangs-Feld besteht aus
356 Yagi-Antennen mit ca. 5000 m2 Antennenfl̈ache und hat einen senkrecht ausgerichteten
Strahl mit 4°Öffnungswinkel (FWHM). Außerdem kann der Antennenstrahl elektronisch um
5° zu vier Himmelsrichtungen (NO, SO, SW und NW) geneigt werden [Röttger et al., 2000].
Die Höhenaufl̈osung betr̈agt 300 m bei einer Zeitauflösung von∼6 Sekunden.

PMSE-Messungen werden seit 1999 regelmäßig durchgef̈uhrt. Erste Ergebnisse der sai-
sonalen Ḧohenverteilung f̈ur die Jahre 1999 – 2000 sind inRüster et al.[2001] diskutiert. In die-
sen Jahren wurden auch Vergleiche von SSR-Messung mit dem EISCAT(EuropeanIncoherent
Scatter) Radar in Spitzbergen durchgeführt, dessen Frequenz 500 MHz ist und das somit eine
ca. 10-mal kleinere Braggskala hat (30 cm) [Röttger, 2001]. Die Ḧaufigkeit und Ḧohenvertei-
lung der PMSE im Juli und August 2001 sind inLübken et al.[2004c] beschrieben.

Für den Vergleich von Temperaturen an der PMSE-Oberkante in Kapitel4.2werden Radar-
Daten aus den Jahren 2001 und 2003 verwendet, die vonZecha(private Mitteilung) ausgewer-
tet wurden. Im Folgenden werden die saisonale Höhenverteilung, die tageszeitliche Variation
und das Signal-zu-Rauschverhältnis der PMSËuber Spitzbergen für den senkrechten Strahl
vorgestellt, da er die genauesten Höheninformation liefert.

Messungen 2001

Der saisonale Verlauf der PMSE in 2001 ist in Abbildung4.3 links dargestellt. Die Beobach-
tungsḧaufigkeit gibt an, wie oft pro Tag in wenigstens einem Höhenkanal PMSE gemessen
wurde. Das Radar wurde vom Anfang der PMSE-Saison 20. Mai bis 11. Juli mit verschie-
denen Messkonfigurationen (Sende- und Empfangsantennen) betrieben. Deshalb k̈onnen diese
Daten f̈ur die weitere Auswertung nicht verwendet werden. Kontinuierliche Messungen mit
gleichbleibender Messkonfiguration fanden ab 12. Juli statt. Die Beobachtungsḧaufigkeit im
Juli liegt bei∼100 %, im August nimmt die Beobachtungshäufigkeit ab und zeigt einen star-
ken Einbruch Mitte August. Ab Anfang September werden keine PMSE mehr beobachtet. Ab-
bildung4.3 rechts zeigt das Ḧohenprofil der PMSE f̈ur die Monate Juli und August, es ist die
relative Ḧaufigkeit der PMSE-Beobachtung pro Tag in der entsprechenden Höhe dargestellt. Im
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Abbildung 4.3: Variation der PMSE im Jahr 2001. Links: saisonale Verteilung der PMSE. Die Ḧaufig-
keit gibt an, wie oft PMSE pro Tag in wenigstens einem Höhenkanal beobachtet wurde. Rechts: Höhen-
verteilung der PMSE in dem jeweiligen Monat. Die relative Häufigkeit gibt an, wie oft PMSE pro Tag
in der entsprechenden Höhe beobachtet wurde. Die Daten vom Anfang der Saison (20. Mai) bis 11. Juli
wurden aufgrund der sich ständigändernder Messkonfiguration nicht verwendet.

Juli erstreckt sie sicḧuber den gesamten Höhenbereich von ca. 81 km bis knapp unter 93 km
und hat ihr Maximum bei 84 km. Dabei werden relative Häufigkeiten von bis zu 80 % erreicht.
Am Ende der Saison im August befindet sich das Schichtmaximum bei ca. 85km und die rela-
tive Häufigkeit verringert sich wieder.

Für den Vergleich von Temperaturen an und oberhalb der PMSE-Oberkante in Kapitel4.2
wird das Signal-zu-Rauschverhältnis verwendet. In Abbildung4.4ist das Signal-zu-Rauschver-
hältnis (SNR) f̈ur den Zeitraum mit gleichbleibender Messkonfiguration dargestellt.
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Abbildung 4.4: Signal-zu-Rauschverhältnis (SNR) gemessen mit dem Sousy-Svalbard-Radar im Jahr
2001.
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Messungen 2003

Während der PMSE-Saison 2003 wurde das Sousy-Svalbard-Radar zeitweise ohne Senderend-
stufe, d.h. mit einer um 10 dB verringerten Sendeleistung im Vergleich zum Jahr 2001 betrieben
(siehe Abb.4.5 links). Durch die geringere Sendeleistung können sehr schwache PMSE vom
Radar nicht mehr detektiert werden. Auch in diesem Jahr beginnt die PMSE-Saison in der
zweite Maiḧalfte. Vom 25. Mai bis 27. Juni 2003 wurde das Radar mit geringerer Leistung be-
trieben. Die Beobachtungshäufigkeit ist zum Ende dieses Zeitraums 100% und verändert sich
auch nicht in der Zeit (27.6. bis 7.7.2003), in dem das Radar wieder mit normaler Sendeleistung
betrieben wurde. Am 7. Juli 2003 wurde die Sendeleistung wieder reduziert, was sich deutlich
in der Beobachtungshäufigkeit wiederspiegelt. Genauso wie im Jahr 2001, endet die PMSE-
Saison auch im Jahr 2003 Anfang September. In Abbildung4.5 rechts ist das Ḧohenprofil der
PMSE f̈ur jeden Monat der Saison dargestellt. Die Höhenverteilung der PMSE ist im Jahr 2003
ähnlich wie im Jahr 2001. Sie erstreckt sich im Juni und Juliüber einen Ḧohenbereich von
ca. 80 bis knapp 93 km und hat ihr Maximum bei 84 km. Die relative Häufigkeit ist jedoch
geringer und die Ḧohenverteilung der PMSE ist in den einzelnen Monaten symmetrischer als
im Jahr 2001.
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Abbildung 4.5: Variation der PMSE im Jahr 2003. Links: saisonale Verteilung der PMSE. Die Ḧaufig-
keit gibt an, wie oft PMSE pro Tag in wenigstens einem Höhenkanal beobachtet wurde. Rechts: Höhen-
verteilung der PMSE in dem jeweiligen Monat. Die relative Häufigkeit gibt an, wie oft PMSE pro Tag in
der entsprechenden Höhe beobachtet wurde. Die senkrechten Linien zeigen den Zeitraum mit ver̈ander-
ter Sendeleistung.

In Abbildung4.6 ist das Signal-zu-Rauschverhältnis (SNR) dargestellt. In der Zeit, in der
das Sousy-Svalbard-Radar mit geringerer Sendeleistung betrieben wurde, wurde das Signal-
zu-Rauschverḧaltnis durch Addition von 10 dB an die Betriebszeit angepasst, in der es mit
normaler Sendeleistung betrieben wurde [Zecha, private Mitteilung]. Deshalb ergibt sich für
das Jahr 2003 im Mittel das gleiche Signal-zu-Rauschverhältnis wie f̈ur 2001.
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Abbildung 4.6: Signal-zu-Rauschverhältnis (SNR) gemessen mit dem Sousy-Svalbard-Radar im Jahr
2003.

4.2 Die thermische Struktur oberhalb der PMSE

Die thermische Struktur im Bereich der PMSE wurde bisher nur sporadischmit raketengetrage-
nen Experimenten untersucht [Inhester et al., 1994;Lübken et al., 2002]. Ẅahrend der ROMA-
Kampagne wurden vor allem Temperaturmessungen innerhalb und unterhalb der PMSE durch-
geführt [Lübken et al., 2004c]. Dabei hat sich gezeigt, dass die gemessenen Temperaturen an
der PMSE-Unterkante sehr gut mit dem̈Ubergang vonÜber- zu Unters̈attigung bzw. mit der
Frostpunkttemperatur̈ubereinstimmen. Ob das auch für die PMSE-Oberkante zutrifft, wird im
Folgenden anhand der Temperaturmessungen aus Kapitel3.3 und der SSR-Messungen unter-
sucht. Dabei ist es auch notwendig, die Wasserdampfverteilung der Atmosphäre zu ber̈ucksich-
tigen.

Bevor in Abschnitt4.2.1und 4.2.2alle gleichzeitigen, hoch aufgelösten Messdaten vom
Lidar und Radar untersucht werden, wird zunächst auf das verwendete Wasserdampf-Modell
eingegangen und ein̈Uberblick der Messdaten gegeben.

Wasserdampf-Modell

Bisher sind keine genauen Wasserdampfmessungen im Höhenbereich von 80–100 km̈uber
Spitzbergen verf̈ugbar. Deshalb wurden die Wasserdampfwerte aus einem für die polare Re-
gion entwickelten Modell entnommen. Das Modell beruht auf dem COMMAIAP-Modell von
Berger und von Zahn[2002] (siehe auch Abschnitt3.3.4), das um ein Chemie-Modul und um
die Mikrophysik von Eisteilchen erweitert wurde [von Zahn und Berger, 2003]. Das Modell
liefert Wasserdampfdaten bis 94 km Höhe f̈ur eine normale Wasserdampfverteilung und ei-
ne Wasserdampfverteilung unter Berücksichtigung des

”
freeze-drying-Effekts“ [von Zahn und

Berger, 2003]. Der freeze-drying-Effekt berücksichtigt die Umverteilung des Wasserdampfes
durch die Eisteilchenbildung und das Eisteilchenwachstum. Abbildung4.7links zeigt die Was-
serdampfverteilung für Bedingungen des Sommersolstitiums am Modelltag Null, d.h. zu Be-
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Abbildung 4.7: Mittlerer Wasserdampfverteilung in ppmv aus dem Modell vonvon Zahn und Berger
[2003] für Sommersolstitium. Links ohne und rechts mit freeze-drying-Effekt.

ginn der Modellrechnung. Nach fünf Modelltagen, in denen sich die Bildung und Entwicklung
von Eisteilchen auf die Wasserdampfverteilung auswirken konnte, hat sich der Wasserdampf
wie in Abbildung4.7rechts entwickelt.

Aus der Wasserdampfverteilung kann der Sättigungsgrad (S) der Atmospḧare und die Frost-
punkttemperatur (Tf ) bestimmt werden. Der S̈attigungsgrad der Atmosphäre mit Wasserdampf
ist alsS= pH2O/ psat definiert, wobei sich der Partialdruck von Wasserdampf durch die Was-
serdampfverteilung und den Luftdruck ergibt (pH2O = XH2O · p) . Der Luftdruck wird f̈ur die Be-
rechnungen aus der MSISE-90 entnommen, für den S̈attigungsdampfdruck von Wasserdampf
psat gibt es verschiedene empirisch ermittelte Ausdruck [z. B.Gadsden und Schröder, 1989;
Mauersberger und Krankowsky, 2003]. NachRapp und Thomas[2006] ist für sehr niedrige
Temperaturenpsat durch den Ausdruck vonMarti und Mauersberger[1993] am besten be-
schrieben. Wird der Ausdruck vonMauersberger und Krankowsky[2003] verwendet, so ist
psat um einen Faktor 2 bis 5 niedriger. Daraus ergibt sich, dass bei gleicherAtmospḧarentem-
peratur der S̈attigungsgrad gr̈oßer ist als beiMarti und Mauersberger[1993]. F̈ur die weiteren
Berechnungen wird deshalbMarti und Mauersberger[1993] verwendet, es ergeben sich fol-
gende Ausdr̈ucke f̈ur den S̈attigungsgrad der Atmosphäre und die Frostpunkttemperatur:

S =
XH2O · p

exp(12,357− 2663,5
T )

(4.1)

Tf =
2663,5

12,357− ln(XH2O · p)

Die Frostpunkttemperatur gibt die Temperatur an, bei der der Sättigungsgrad der Atmosphäre
gleich eins ist. Ist die aktuelle Temperatur der Atmosphäre niedriger als Tf (T ≤ Tf ), so ist sie
übers̈attigt (S≥ 1) und es k̈onnen Eispartikel existieren.

Abbildung4.8zeigt den S̈attigungsgrad der Atmosphäre in Abḧangigkeit von Temperatur
und Wasserdampfverteilung. Zum Vergleich wurde im rechten Teil der Abbildung der Aus-
druck vonMauersberger und Krankowsky[2003] verwendet. In beiden Fällen istSwesentlich
sẗarker von der Temperatur als vom Wasserdampf abhängig undS= 1 liegt beiMauersberger
und Krankowsky[2003] (Abb.4.8 rechts) bei ḧoheren Temperaturen als beiMarti und Mau-
ersberger[1993] (Abb. 4.8 links). Es ist auch zu erkennen das sich der Sättigungsgrad mit
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Abbildung 4.8: Sättigungsgrad der Atmosphäre in Abḧangigkeit von Temperatur und Wasserdampf-
verteilung (bei gleichen Druck). Links: berechnet nach Gleichung4.1 [Marti und Mauersberger, 1993]
und rechts nachMauersberger und Krankowsky[2003].

abnehmender Temperatur beiMauersberger und Krankowsky[2003] schneller erḧoht als bei
Marti und Mauersberger[1993].

Übersicht über die Messdaten

Die Auswertung in den Abschnitten4.2.1 und 4.2.2 beruhen auf simultanen Einzelmessun-
gen von PMSE und Temperatur. Dazu wurden die Temperatureinzelwerteaus Kapitel3.3ver-
wendet (15 Minuten Zeit- und 200 Meter Höhenaufl̈osung). Der statistische Temperaturfehler
betr̈agt ḧochstens 10 K, ist aber im Maximum der Kaliumschicht niedriger als 1 K. Der zeit-
liche Abstand der Datenpunkte der SSR-Daten ist 5 Minuten und die Höhenaufl̈osung betr̈agt
300 Meter. Zur weiteren Datenauswertung wurden beide Datensätze auf ein gemeinsames Ra-
ster von 5 Minuten und 100 Meter interpoliert. Um die PMSE-Oberkante festzulegen, wurde
für jedes einzelne PMSE-Profil eine Detektionsschwelle festgelegt. Im Höhenbereich von 75
bis 78 km wird das Rauschniveau des Profiles bestimmt, woraus die Schwellefür den minimal
zu verwendenden SNR-Wert (Detektionsschwelle) festgelegt wird.

EinenÜberblicküber die gemittelten Temperatur- und PMSE-Daten gibt Abbildung4.9. Es
wird der gefittete Temperaturverlauf, die PMSE-Häufigkeit von 10 %, 20 % und 50 % sowie die
Frostpunkttemperatur gezeigt. Die weiß gestrichelte Linie zeigt Tf mit und die durchgezogene
Linie zeigt Tf ohne freeze-drying-Effekt. Oberhalb von 89 km folgt Tf mit freeze-drying-
Effekt sehr gut der 130 K Isotherme. Im Gegensatz dazu ist die PMSE imJuni und Juli oberhalb
von 90 km weder mit der Temperatur noch mit Tf korreliert. Am Anfang der PMSE-Saison ist
die PMSE-Oberkante etwas höher als in der̈ubrigen Saison. Besonders auffällig ist, dass die
PMSE-Oberkante in der Zeit von Mitte Juni bis Ende Juli nahezu gradlinig inderselben Ḧohe
verläuft. Dabei erf̈ahrt sie Temperaturänderungen von mehr als 10 K (von Mitte Juni mit 130 K,
Juni/Juli ca. 120 K und Ende Juli ca. 130 K).

4.2.1 Beispiel-Analyse am 25./26. Juli 2001

Im Folgenden wird an einem Fallbeispiel demonstriert, wie die Datenanalyse durchgef̈uhrt
wurde. Abbildung4.10zeigt den Verlauf von gleichzeitig gemessener Temperatur und PMSE
am 25./26. Juli 2001. Es ist deutlich zu erkennen, dass der untere Höhenbereich, in dem Tem-
peraturen bestimmt wurden, mit dem oberen Höhenbereich der PMSE-Messungüberlappt. An
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Abbildung 4.10: Temperatur- und PMSE-Verlauf in Spitzbergen am 25./26. Juli 2001. Die weiße Linie
zeigt Tf mit freeze-drying-Effekt. Die PMSE-Oberkante ist durch rote und schwarze Punkte gekenn-
zeichnet (siehe Text), wobei die roten Punkte für die weitere Datenauswertung benutzt werden.
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der PMSE-Unterkante und im unteren Bereich der PMSE können keine Temperaturen berech-
net werden, da mit zunehmender Eisteilchengröße die Kaliumschicht abgebaut wird (siehe
Kap. 3.2.3). Die Oberkante der PMSE ist mit schwarzen und roten Punkten gekennzeichnet.
Die roten Punkte zeigen, dass gleichzeitig Temperaturen und PMSE Messungen vorliegen.
Die S= 1 Linie wurde mit freeze-drying-Effekt berechnet und in den Temperaturverlauf ein-
gezeichnet (weiße Linie). Innerhalb des Bereichs mitS≥ 1 ist die Atmospḧare übers̈attigt
und Eispartikel k̈onnen existieren. Aufgrund des derzeitigen theoretischen Verständnisses von
PMSE, das einen sehr engen Zusammenhang zwischen dem Auftreten vonEisteilchen und den
Radarechos herstellt, ist zu erwarten, dass die PMSE zumindest hin und wieder bis an dieS= 1
Linie heranreicht.

Im Höhenbereich vonz= ±200 m um die PMSE-Oberkante herum wurde die Temperatur
ermittelt. Diese wird im Folgenden als die Temperatur in Anwesenheit der PMSE bezeich-
net. Diese Temperaturen sind unabhängig vom Zeitverlauf in Abbildung4.11dargestellt. Da
die PMSE-Oberkante starke Variationen in der Höhe zeigt (siehe Abb.4.10), sindüber einen
Höhenbereich von 87 bis 92 km Messpunkte zu finden. Zur Orientierung ist die Frostpunkt-
temperatur ohne (durchgezogene Linie) und mit (gestrichelte Linie) freeze-drying-Effekt ein-
gezeichnet. Oberhalb von 94 km Höhe liegen keine Wasserdampfwerte vor [von Zahn und Ber-
ger, 2003], deshalb wurden die Wasserdampfwerte von 94 bis 96 km linear extrapoliert. Jeder
Messpunkt hat einen statistischen Fehler kleiner als 10 K. Innerhalb dieses Fehlers liegen alle
Messpunkte unterhalb der Frostpunkttemperatur ohne freeze-drying-Effekt. Die Messpunkte
mit T > Tf (ohne freeze-drying-Effekt) liegen zwischen 87 und 88 km und wurden ẅahrend
einer kurzen Temperaturerhöhung (z.B. durch eine Schwerewelle) beobachtet. Entsprechend
ist dazu in Abbildung4.10zwischen 20:00 und 21:30 Uhr zu erkennen, dass sich die PMSE-
Oberkante nach unten verschiebt. Im Höhenbereich zwischen 90 bis 92 km befinden sich alle
Messpunkte deutlich unterhalb der Frostpunkttemperatur ohne freeze-drying-Effekt und auch
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Abbildung 4.11: Temperaturen an der PMSE-Oberkante (±200 m) in Spitzbergen am 25./26. Juli 2001.
Das durchgezogene schwarze Profil zeigt Tf ohne und das schwarz gestrichelte Profil Tf mit freeze-
drying-Effekt [von Zahn und Berger, 2003]. Der gepunktete Teil der Profile ist extrapoliert.
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Abbildung 4.12: Abweichung der aktuell gemessenen Temperatur zu Tf (links) und zum S̈attigungs-
grads (rechts) am 25./26. Juli 2001 mit einem statistischenTemperaturfehler≤10 K. Rote Punkte bei
Anwesenheit und grüne Punkte in Abwesenheit von PMSE. Die schwarze Linie zeigtTf ohne und die
gestrichelte Linie Tf mit freeze-drying-Effekt.

mit freeze-drying-Effekt ist der größte Teil der Messpunkte unterhalb der Frostpunkttempera-
tur, was inÜbereinstimmung mit der PMSE-Theorie ist.

Die Abweichung zwischen aktuell gemessenen Temperaturen und Frostpunkttemperatur ist
in Abbildung4.12links dargestellt. Die Abbildung zeigt wie tief die aktuell gemessenen Tem-
peraturen unterhalb der Frostpunkttemperatur liegen (ohne freeze-drying-Effekt). Zus̈atzlich
ist die Frostpunkttemperatur mit freeze-drying-Effekt als gestrichelte Linie eingezeichnet. Die
roten Punkte zeigen die Temperaturen an der PMSE-Oberkante in Anwesenheit der PMSE, ent-
nommen aus Abbildung4.11. Die gr̈unen Punkte zeigen das gesamte Temperaturfeld in Abwe-
senheit der PMSE, hauptsächlich oberhalb der PMSE. Die Berechnung der Frostpunkttempe-
ratur erfolgt bis 94 km mit der Wasserdampfwerten vonvon Zahn und Berger[2003], oberhalb
von 94 km sind die Wasserdampfwerten extrapoliert. Die Abweichung zwischen Frostpunkt-
temperatur und gemessener Temperatur ist in Höhen um 88 km̈außerst gering und nimmt bis
∼90 km schnell zu. Oberhalb von∼93 km nimmt die Temperaturabweichung wieder ab, bis
die gemessene Temperatur oberhalb von∼95 km gleich oder gr̈oßer als die Frostpunkttempe-
ratur ist. Die sẗarksten Temperaturabweichungen zwischen Frostpunkttemperatur und gemes-
sener Temperatur sind also in Höhen zwischen 90 und 93 km mit bis zu -40 K zu finden. In
diesen Ḧohen sind alle gemessenen Werte unterhalb der Frostpunkttemperatur. Die inAnwe-
senheit der PMSE, an der PMSE-Oberkante gemessenen Temperaturen(rote Punkte) sammeln
sich im Höhenbereich zwischen 90 und 92 km, obwohl oberhalb von∼92 km die Temperaturen
(grüne Punkte) weiterhin mit bis zu 40 K unterhalb der Frostpunkttemperatur liegen.

Abbildung4.12rechts zeigt den S̈attigungsgrad der Atmosphäre, wie er aus der aktuell ge-
messenen Temperatur und der Wasserdampfverteilung hervorgeht (ohne freeze-drying-Effekt).
Es ist deutlich zu erkennen, dass die Atmosphäre im Ḧohenbereich der PMSE im Mittel 1000-
Fachübers̈attigt ist. Der S̈attigungsgrad in Ḧohen zwischen 91 und 93 km kann sogar Werte
von bis zu 1 × 108 erreichen. Um die Bedingungen für die spontane Bildung von Eisteilchen in
Höhen um 93 km zu erfüllen, muss der S̈attigungsgrad der Atmosphäre gr̈oßer als 1 × 105 sein,
was in diesem Fall erfüllt ist (siehe Abschnitt4.3).

Einen großen Einfluss auf die Existenz von PMSE hat auch die Zeitspanne, in der die
aktuell gemessene Temperatur unterhalb der Frostpunkttemperatur ist (siehe Abschnitt4.3).
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Abbildung 4.13: Histogramm der Messzeit am 25./26. Juli 2001 in Spitzbergen, in der die aktuell ge-
messene Temperatur (T) für eine Zeitspanne von mindestens∆ t niedriger als Tf ist (ohne freeze-drying-
Effekt). Links: Messzeit in Anwesenheit (rote Balken) und Abwesenheit (gr̈une Balken) der PMSE für
∆ t= 15 min. Rechts: In Abwesenheit der PMSE für ∆ t= 30 min (dunkelgr̈une Balken),∆ t= 60 min (ẗurki-
se Balken) und∆ t= 120 min (hellgr̈une Balken).

Deshalb wurde analysiert, für wie viele Stunden der Gesamtmesszeit die aktuell gemessene
Temperatur f̈ur eine Zeitspanne von mindestens∆ t (∆ t = 15 min, 30 min, 60 min und 120 min)
unterhalb der Frostpunkttemperatur war. Dazu wurden anhand des Datensatzes (Zeitaufl̈osung
5 Minuten) jene Datenpunkte ausgewählt und addiert, bei denen T< Tf war und mindestens
drei (∆ t = 15 min) davon aufeinander folgten. Diese Analyse wurde in allen Höhen und f̈ur
sechs Datenpunkte (30 min), 12 Datenpunkte (60 min) und 24 Datenpunkte (120 min) durch-
geführt. Das Histogramm in Abbildung4.13links zeigt die Messzeit in der die aktuell gemes-
sene Temperatur für mindestens∆ t = 15 min unterhalb der Frostpunkttemperatur war (ohne
freeze-drying-Effekt). Genauso wie in den Abbildungen zuvor, zeigen die roten Balken die
Messzeit in Anwesenheit und die grünen Balken in Abwesenheit der PMSE. Die Gesamtmes-
szeit betrug ca. 15 Stunden, in denen für ca. 12 Stunden Temperaturen an der PMSE-Oberkante
ermittelt wurden. Von den 12 Stunden gleichzeitiger Temperatur und PMSE-Messung an der
PMSE-Oberkante (rote Balken) waren etwa die Hälfte der Temperaturen länger als 15 Minu-
ten unterhalb der Frostpunkttemperatur. Wobei die Temperaturen in Abwesenheit der PMSE
(grüne Balken), im Ḧohenbereich von 91 bis 93 km, fast die gesamte Messzeit (∼14 Stun-
den) unterhalb der Frostpunkttemperatur waren. Abbildung4.13 rechts zeigt das Histogram
für ∆ t = 30 min (dunkelgr̈une Balken),∆ t = 60 min (ẗurkise Balken) und∆ t = 120 min (hell-
grüne Balken). Auch hier ist zu erkennen, dass die Messzeit mit T< Tf nahezu genauso lang
ist wie die Gesamtmesszeit. Es bestehen also keine langen Warmphasen wodurch sich eine
PMSE aufl̈osen oder wodurch die Existenz der PMSE verhindert werden könnte. Vor allem
in Höhen zwischen 91 und 93 km ist die Messzeit in Abwesenheit der PMSE, mitT < Tf ,
nicht durch Warmphasen unterbrochen. Danach sollte in diesem Höhenbereich die Existenz
von PMSE m̈oglich sein.

Ein weiteres Fallbeispiel zum Vergleich der thermischen Struktur an der PMSE-Oberkante
bzw. oberhalb der PMSE wird inLautenbach et al.[2007] diskutiert. Auch in diesem Beispiel
zeigt sich der hier dargestellte Widerspruch: Die gemessenen Temperaturen im Höhenbereich
von 90 bis 94 km sind f̈ur lange Zeit weit unterhalb der Frostpunkttemperatur und dennoch ist
keine PMSE oberhalb von 92 km zu beobachten.



68 KAPITEL 4. TEMPERATUREN UNDPMSEBEI 78◦ N

4.2.2 Die Jahre 2001 und 2003

An insgesamt 35 Tagen währen der Sommer 2001 und 2003 wurden 353 Stunden gleichzeitig
Temperaturen und PMSE gemessen. Diese wurden nach der im vorangegangenen Abschnitt
beschriebenen Methode ausgewertet. Abbildung4.14zeigt alle Temperaturprofile ẅahrend der
353 Stunden gleichzeitiger Messungen. Zusätzlich ist die Frostpunkttemperatur ohne (schwar-
zes Profil) und mit (schwarz gestricheltes Profil) freeze-drying-Effekt eingezeichnet. Es ist zu
erkennen, dass die meisten Profile im Höhenbereich von 88 bis 94 km unterhalb der Frostpunkt-
temperatur liegen. Darüber, ab etwa 94 km, liegen viele Profileüber der Frostpunkttemperatur.

In Abbildung4.15links ist die Temperaturabweichung der aktuell gemessenen Tempera-
tur zur Frostpunkttemperatur für alle 35 Messungen dargestellt. Die roten Punkte zeigen wie-
derum die Temperaturen in Anwesenheit von PMSE an deren Oberkante.Die grünen Punkte
zeigen die Temperaturen in Abwesenheit von PMSE. Außerdem ist die Frostpunkttempera-
tur mit freeze-drying-Effekt als gestrichelte Linie dargestellt. Genauso wie beim Fallbeispiel
sind die Temperaturen an der PMSE-Oberkanteüber 40 K unterhalb der Frostpunkttemperatur.
Auch oberhalb, bis knapp 95 km Höhe, sind die gemessenen Temperaturen teilweise unterhalb
der Frostpunkttemperatur, jedoch wird in diesem Höhenbereich niemals PMSE beobachtet.
Selbst wenn der freeze-drying-Effekt berücksichtigt wird, ist die aktuell gemessene Tempe-
ratur oft mehr als 20 K niedriger als die Frostpunkttemperatur und es sollte hinund wieder
auch oberhalb von 92 km PMSE existieren. In Abbildung4.15 rechts ist der S̈attigungsgrad
der Atmospḧare dargestellt. Im Ḧohenbereich zwischen 92 und 94 km ist die Atmosphäre oft
mehr als 10000-facḧubers̈attigt. In beiden Abbildungen ist die PMSE-Oberkante eindeutig bei
∼92 km zu finden und nur einzelne Messpunkte liegen etwas darüber. In den gesamten 353
Messstunden wurde keine PMSEüber∼92 km Höhe beobachtet, obwohl die Temperaturen
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Abbildung 4.14: Alle Temperaturprofile in Anwesenheit von PMSE in Spitzbergen 2001 und 2003.
Jedes einzelne Profil hat eine Integrationszeit von 30 Minuten, die Gesamtmesszeit beträgt 353 Stunden.
Die durchgezogene schwarze Linie zeigt Tf ohne und die gestrichelte Linie mit freeze-drying-Effekt,
im gepunktete Bereich sind die Profile extrapoliert.
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Abbildung 4.15: Abweichung der aktuell gemessenen Temperatur zu Tf (links) und zum S̈attigungs-
grad (rechts) in 2001 und 2003 mit einem statistischen Temperaturfehler≤10 K (ohne freeze-drying-
Effekt). Rote Punkte in Anwesenheit und grüne Punkte in Abwesenheit von PMSE. Die schwarze Linie
zeigt Tf ohne und die gestrichelte Linie Tf mit freeze-drying-Effekt.

auch oberhalb von∼92 km ḧaufig niedrig genug waren.
Das Histogramm in Abbildung4.16links zeigt die Messzeit, in der die aktuell gemessene

Temperatur f̈ur eine Zeitspanne von mindestens 30 Minuten niedriger als die Frostpunkttem-
peratur ist (ohne freeze-drying-Effekt). Die roten Balken zeigen dieMesszeit in Anwesenheit
und die gr̈unen Balken in Abwesenheit von PMSE. Von den 353 Stunden Gesamtmesszeit sind
in knapp 50 % der Zeit die Temperaturen in Abwesenheit der PMSE (grüne Balken) f̈ur minde-
stens 15 min unterhalb der Frostpunkttemperatur. Abbildung4.16rechts zeigt das Histogramm
für die Messzeit, in der die Temperaturen sogar für mindestens 30 min (dunkelgrüne Balken),
60 min (ẗurkise Balken) und 120 min (hellgrüne Balken) niedriger als Tf waren. Eine deutli-
cher Unterschied zwischen∆ t 30 min,∆ t 60 min und∆ t 120 min ist nicht zu erkennen. Damit
wird gezeigt, dass die Temperaturen meistens für lange Zeit unterhalb der Frostpunkttempera-
tur sind.
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Abbildung 4.16: Histogramm der Messzeit für 2001 und 2003 in Spitzbergen, in der die aktuell ge-
messene Temperatur (T) für eine Zeitspanne von mindestens∆ t niedriger als Tf ist (ohne freeze-
drying-Effekt). Links: In Anwesenheit (rote Balken) und Abwesenheit (gr̈une Balken) der PMSE für
∆ t= 15 min. Rechts: In Abwesenheit der PMSE für ∆ t= 30 min (dunkelgr̈une Balken),∆ t= 60 min (ẗurki-
se Balken) und∆ t= 120 min (hellgr̈une Balken).
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4.3 Diskussion

Im Abschnitt4.1wurde die derzeitige PMSE-Theorie erläutert [Rapp und L̈ubken, 2004]. Da-
nach sollten sich immer dann PMSE (kleinskalige Strukturen in der Elektronengasdichte) bil-
den k̈onnen, wenn Eisteilchen und Turbulenz das Plasma der D-Schicht modifizieren. Die dar-
gestellten Messergebnisse zeigen extrem niedrige Temperaturen bis in Höhen von 94 km, je-
doch wurden oberhalb von∼92 km in 353 Messstunden nie PMSE mit dem Sousy-Svalbard-
Radar beobachtet. Im Folgenden wird die Diskrepanz zwischen PMSE-Theorie und den Mes-
sergebnissen diskutiert und ein Ausblick für weiterf̈uhrende Untersuchungen gegeben.

Zunächst wird anhand von Messungen der Einfluss von vertikalen Winden auf die PMSE-
Oberkante diskutiert. Außerdem wird die Wasserdampfverteilung der Atmosphäre in 93 km
Höhe behandelt und untersucht, inwieweit Kondensationkeime und -zeiten die Bildung bzw.
die Existenz der PMSE beeinflussen. Neben diesen Faktoren werden Turbulenzmessungen und
Modellergebnisse des CARMA-Modells (CommunityAerosol andRadiationModel for Atmo-
spheres [Toon et al., 1988; Rapp und Thomas, 2006]) dargestellt und diskutiert. Im Weiteren
werden die hier pr̈asentierten Ergebnisse anderen Messungen gegenüber eingeordnet.

4.3.1 Einordnung der Ergebnisse

Auf Grund der naẗurlichen Variabiliẗat und des advektiven Transports (z.B. vertikale Winde)
ist zu erwarten, dass die Eisteilchen zumindest zeitweiseüber∼92 km transportiert werden.
In der Tat zeigen Windmessungen mit dem EISCAT-Radar in Tromsø starkevertikale Winde
in der Gr̈oßenordnung von±2 m/s bis±10 m/s auf kurzen Zeitskalen [Fritts et al., 1990;
Hoppe und Fritts, 1995]. Trotzdem ist die PMSE-Oberkante niemalsüber∼92 km zu be-
obachten. Je nach Größe und Fallgeschwindigkeit der Eisteilchen können diese durch den
aufwärtsgerichteten Wind angehoben werden. Im Folgenden wird die Fallgeschwindigkeit der
Eisteilchen nachTurco et al.[1982] berechnet. Neben den Konstanten wie z.B. der Dichte
von Eisρ = 932 kg m−3, werden die ḧohenabḧangigen Parameter wie Temperatur und Druck
der MSISE-90 entnommen. Die Fallgeschwindigkeit eines 5 nm (10 nm) großen Eisteilchens
beitr̈agt damnach 0,052 m/s (0,104 m/s) in 93 km Höhe. Somit ist die Fallgeschwindigkeit der
Eisteilchen also um ein Vielfaches kleiner als der aufwärtsgerichtete Wind in einer Schwe-
rewelle (bis zu 10 m/s, siehe oben). Es ist umso erstaunlicher, dass in 353 Messstunden die
starken aufẅartsgerichteten Winde die Eisteilchen nicht einmalüber∼92 km transportiert ha-
ben sollen.

Um eine Aussage treffen zu können, ob die Existenz von Eisteilchenüberhaupt m̈oglichen
ist (d.h. T< Tf ), wurden die Frostpunkttemperatur und der Sättigungsgrad nach Gl.4.1(Marti
und Mauersberger[1993]) berechnet. Wird der Sättigungsgrad nachMauersberger und Kran-
kowsky[2003] berechnet, so ergeben sich höhere S̈attigungsgrade und die Existenz von Eisteil-
chen ist bei ḧoheren atmospḧarischen Temperaturen möglich als bei Gl.4.1. Die Wasserdampf-
konzentration (XH2O) ohne freeze-drying-Effekt beträgt in Höhen um 93 km ca. 0,5 ppmv, mit
freeze-drying-Effekt beträgt sie ca. 0,05 ppmv [von Zahn und Berger, 2003]. Die Auswertung
zeigt, dass oberhalb von 92 km der Sättigungsgrad der Atmosphäre ohne freeze-drying-Effekt
bis zu 10000 betragen kann und dennoch keine PMSE beobachtet wird (siehe Abb.4.15). Bei
gleicher Temperatur und Ḧohe (Druck) ist nach Gl.4.1 der S̈attigungsgrad proportional zur
Wasserdampfkonzentration. Das bedeutet, dass bei einerÜbers̈attigung von∼10000 die Was-
serdampfkonzentration auf 1/10000 reduziert werden m̈usste, um die Existenz von Eisteilchen
zu verbieten. Auch unter Einbeziehung des freeze-drying-Effekts erscheint dies sehr unreali-
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stisch, gerade weil eine kürzlich erzielte Verbesserung des Modells zeigt, dass vertikale Winde
den Wasserdampf durchmischen und damit der freeze-drying-Effektreduziert wird [Berger
und L̈ubken, 2006]. Somit ist also der verfügbare Wasserdampf sehr wahrscheinlich nicht der
Grund, dass̈uber∼92 km keine PMSE beobachtet werden.

Die Wasserdampfkonzentration hat darüberhinaus einen wesentlichen Einfluss auf die Nu-
kleation der Eisteilchen. Sie können durch homogene und heterogene Nukleation entstehen.
Bei der heterogenen Nukleation können sich Eisteilchen erst dann bilden, wenn Kondensati-
onskeime (Meteorpartikel) den sogenannten kritischen Radiusüberschritten haben [z.B.Flet-
cher, 1958]. Bei der homogenen Nukleation wird davon ausgegangen, dass sich spontan aus der
Gasphase Eisteilchen bilden können [Katz, 1992]. Um zu beurteilen, wann es zur homogenen
Nukleation kommen kann, m̈ussen die thermodynamischen Potentiale des Systems betrachtet
werden. Nach dem ersten und zweiten Hauptsatz der Thermodynamik strebt ein System im-
mer nach einem m̈oglichst niedrigen energetischen Zustand. Abbildung4.17 links zeigt die
berechnete freie Energie in 93 km Höhe als Funktion der Partikelgröße und des S̈attigungs-
grades [Keesee, 1989].Überwiegt der Einfluss der Kondensationswärmeüber den Energiebe-
trag, der zur Bildung der Oberfläche aufgebracht werden muss, kann das Eisteilchen in der
Größe anwachsen. Der zu dieser Energieschwelle gehörende Radius wird als kritischer Radius
bezeichnet. Die vertikalen gepunkteten Linien in Abbildung4.17 links zeigen den kritischen
Radius in Abḧangigkeit vom S̈attigungsgrad. Es ist zu erkennen, dass für sehr hohe S̈attigungs-
grade (1 × 104) der kritische Radius aber schon kleiner als der Radius eines Wassermoleküls
(∼0,4 nm) ist. In diesem Fall wird kein Kondensationskeim mehr benötigt und es muss kei-
ne Energie aufgebracht werden, damit sich Eisteilchen bilden könne. Um diese spontane bzw.
homogene Nukleation zu erm̈oglichen, muss also der Sättigungsgrad der Atmosphäreäußerst
hoch sein. F̈ur S≪1 × 104 reicht ein einzelnes Wassermolekül nicht als Kondensationskeim
aus, d. h. homogene Nukleation ist nicht möglich. F̈ur die hier ben̈otigten kritischen Radien
(z. B. 1 nm bei S≈100) kommen z. B. Meteorstaubpartikel in Frage (heterogenen Nukleation).
Abbildung4.17rechts zeigt den kritischen Radius in Abhängigkeit von der Wasserdampfkon-
zentration und der Temperatur. Die Auswertung zeigt in der Tat Sättigungsgrade von 1 × 104

bis 1 × 108 in Höhen um 93 km, was homogene Nukleation zulässt (siehe Abb.4.15). Die Nu-

kritischer Radius [nm]

Temperatur [K]

H
  
O

 [
p
p
m

v
]

2

fr
e
ie

 E
n
e
rg

ie
 [
1
0
  
  
J
]

-1
6

kritischer Radius [nm]

Abbildung 4.17: Links: freie Energie (Gibbs-Energie) als Funktion der Partikelgröße und des S̈atti-
gungsgrades. Die vertikalen Linien markieren den kritischen Radius (Energieschwelle), ab dem Eisteil-
chen wachsen k̈onnen. Rechts: Der kritische Radius als Funktion von Temperatur und Wasserdampf-
konzentration in 93 km. Abbildung vonRapp, private Mitteilung.
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kleation der Eisteilchen kann also bei den aus der Messung ermittelten Temperaturen und S̈atti-
gungsgraden an̈außerst kleinen Kondensationskeimen bzw. spontan stattfinden. Danachsollten
sich auch oberhalb von∼92 km Eisteilchen befinden oder bilden können.

In dem Modell vonBerger und von Zahn[2002] wurde angenommen, dass Eispartikel
sich immer dann bilden k̈onnen, wenn der Radius der Kondensationskeime größer als der kri-
tische Radius ist. So haben sich nach 30 min 90 % der 2 Millionen Kondensationskeime zu
Eispartikeln ausgebildet. Die im Rahmen der vorliegenden Arbeitüber Spitzbergen gemesse-
nen Temperaturen in Ḧohen zwischen 92 - 94 km sind für 30 min und l̈anger niedriger als die
Frostpunkttemperatur (siehe Abb.4.16). Nach diesem Ansatz sollten auchüber∼92 km Eis-
teilchen vorhanden sein.

Einen realistischeren Ansatz habenRapp und Thomas[2006] geẅahlt. Sie ber̈ucksichtigen
neben der Gr̈oße auch die materialspezifischen Parameter wie z.B. die Benetzbarkeit derKon-
densationskeime, parametrisiertüber den sogenannten Kontaktwinkel. Die Größenverteilung
der Kondensationskeime ist inHunten et al.[1980] undGabrielli et al. [2004] beschrieben,
leider sind die oben erẅahnten materialspezifischen Parameter aber nur ungenügend bekannt.
Demzufolge ist es also sehr schwierig genaue Aussagenüber die Zeitkonstanten zur Bildung
von Eispartikeln zu treffen.Rapp und Thomas[2006] kommen zu dem Schluss, dass die Zeit-
konstante je nach Voraussetzung zwischen einigen Minuten und einigen Tagen liegen kann.
Dennoch zeigen die Messungen PMSE bis∼92 km und es bleibt ungeklärt, weshalb die exi-
stierenden Eisteilchen niemals durch vertikale Advektionüber∼92 km transportiert werden
(siehe oben).

Um den Einfluss der Elektronendichte auf die PMSE zu untersuchen, haben Rapp et al.
[2002] Messungen der Elektronendichte und PMSE miteinander verglichen. Diese Untersu-
chungen haben gezeigt, dass PMSE nur existieren können, wenn die freie Elektronendichte
zwischen∼500 cm3 und 105 cm3 betr̈agt. Nach den inRapp et al.[2002] aufgef̈uhrten Mes-
sungen und der IRI (InternationalReferenceIonosphere[Friedrich und Torkar, 2001]) werden
diese Werte im polaren Sommer immer erreicht.

Die Elektronendiffusiviẗat wird durch die Anwesenheit der geladenen Eispartikel stark re-
duziert und mit Hilfe von Turbulenz bilden sich Strukturen (PMSE) aus. Mitraketengetrage-
nen Instrumenten und einem Radar wurde in 69◦ N der Zusammenhang von Turbulenz und
PMSE untersucht [z.B.Lübken et al., 2002]. Eine statistische Analyse ergab, dass in einigen
Fällen PMSE, aber keine Turbulenz vorhanden war. Außerdem wurde auch in einigen F̈allen
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Abbildung 4.18: Häufigkeit (OR) der Neutralgas-
turbulenz (Histogramm und gepunktete Linie) und
der PMSE (durchgezogene Linie) für 69◦ N. Ange-
lehnt anRapp und L̈ubken[2003].

oberhalb der PMSE Turbulenz beobachtet.
Weiterführende Untersuchungen vonMülle-
mann et al.[2003] undRapp et al.[2004] für
69◦ N und Strelnikov et al.[2006] für 78◦ N
besẗatigen die Ergebnisse vonLübken et al.
[2002]. Abbildung 4.18 zeigt den Zusam-
menhang von Turbulenz- und PMSE-Häufig-
keit in 69◦ N [Rapp und L̈ubken, 2003]. Es
ist zu erkennen, dass in Mesopausenhöhe
(88 km) die Turbulenz am stärksten ist und
sich mehrere Kilometer um die Mesopause
herum verteilt. Oberhalb von∼87 km wird
häufiger Turbulenz als PMSE beobachtet.
NachRapp und L̈ubken[2003] kann in die-
sem Ḧohenbereich immer nur dann PMSE
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entstehen wenn auch Turbulenz vorhanden ist. Unterhalb von∼87 km ist dies umgekehrt:
Auch wenn die Turbulenz abgeklungen ist können die Strukturen weiter existieren. In Spitz-
bergen (78◦ N) liegt die Mesopause zwei Kilometer höher (siehe Tab.3.3), somit verschiebt
sich vermutlich auch der Ḧohenbereich der Turbulenz. Allerdings gibt es nur sehr wenig
Turbulenzmessungen in 78◦ N [Strelnikov, 2007]. Diese Messungen und das KMCM-Modell
(KühlungsbornMechanistic generalCirculation Model) zeigen zum Pol hin abnehmende Tur-
bulenz [Rapp et al., 2006]. Nach Abklingen der Turbulenz ist die Lebensdauer der Strukturen
letztendlich von der Gr̈oße der Eispartikel abhängig. F̈ur Eisteilchen in gr̈oßeren Ḧohen mit
rA = 5 nm klingt das PMSE-Signal in 2 Minuten um 10 dB ab. Für Eisteilchen in niedrigeren
Höhen mitrA = 20 nm ist diese Zeit 20 mal so lang (40 Minuten) [Rapp und L̈ubken, 2003].

Mit dem Wissenüber Turbulenz, Eispartikel, Wasserdampfverteilung, Temperatur usw.
wird die PMSE mit dem CARMA-Modell modelliert. Das CARMA-Modell ist ein dreidimen-
sionales mikrophysikalisches Modell [Toon et al., 1988], das seit 25 Jahren immer weiterent-
wickelt wird und mit dem z.B. Cirrus-Wolken und NLC modelliert werden können [Jensen
et al., 2001;Rapp und Thomas, 2006]. In einem weiteren Schritt wurde das CARMA-Modell
mit einem Ladungsmodell für Eispartikel kombiniert, um die PMSE auch anhand von gela-
denen Teilchen untersuchen zu können [Rapp und L̈ubken, 2001; Rapp et al., 2003b]. Die
Autoren formulieren f̈ur die PMSE einen empirisch ermittelten ProxyP = NA · |ZA| · r2

A, wobei
NA die Anzahldichte,ZA die Ladung undr2

A der Radius der Teilchen ist (weitere Details siehe
Rapp et al.[2003b]). F̈ur die Untersuchung der PMSËuber Spitzbergen wurde das Modell mit
der Gr̈oßen- und Ḧohenverteilung der Kondensationskeime nachHunten et al.[1980] und der
Wasserdampfverteilung nachKörner und Sonnemann[2001] betrieben. F̈ur die Modellrech-
nung ist außerdem ein Temperaturprofil nötig. Für die folgenden CARMA-Rechnungen wur-
de ein mit dem Kalium-Resonanzlidar gemessenes Temperaturprofil vom 15.07.2001 genutzt.
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Abbildung 4.19: CARMA-Modellrechnungen mit
gemessenem Temperaturprofil vom 15.07.2001. Die
schwarze Linie zeigt das modellierte Proxy-Profil
mit dem Maximum bei∼85 km. Die obere Achse
gibt das rel. PMSE-Signal in dB an. Die roten Li-
nien zeigen den Bereich derÜbers̈attigung (S≥1).
Abbildung vonRapp, private Mitteilung.

Der Messbereich von 87 bis 96 km wurde
auf 75 bis 100 km extrapoliert. Abbildung
4.19 zeigt den Proxy der PMSE für diesen
Tag [Rapp, private Mitteilung]. Die Proxy-
Unterkante und auch das Maximum ist in
guter Übereinstimmung mit dem saisonalen
Auftreten der PMSE in 2001 (vgl. Abb.4.3
links und Raizada et al.[2007]). Die mo-
dellierte Oberkante des Proxy ist im Ge-
gensatz zu den Messungen bei einer Höhe
von 95 km zu finden. Zur Veranschaulichung
ist der Ḧohenbereich von S≥1 eingezeich-
net. In diesem Ḧohenbereich ist die Frost-
punkttemperatur unterschritten und Eisteil-
chen k̈onnen existieren. Diese Rechnung zei-
gen sogar noch oberhalb der Frostpunkt-
grenze (S≤1) sehr schwache PMSE. Grund
dafür sind die station̈aren zusẗande bei der
CARMA-Modellrechnung, so sind die betei-
ligten atmospḧarischen Parameter wie z. B.
das Windfeld konstant.

Im Folgenden werden einige der natürlichen Schwankungen berücksichtigt und die Werte
von vier Parametern bei der CARMA-Modellrechnung variiert:
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– Mesopausentemperatur um±4 K und Höhe um±1 bzw.±2 km
– Wasserdampfkonzentration um den Faktor 1, 2 und 4
– Turbulenzsẗarke um den Faktor 1, 5, 10 bzw. 0,2 und 0,1

Die Variation der Mesopausentemperatur, Mesopausenhöhe und Wasserdampfkonzentration
(bzw. Tf ) sind so in Abbildung4.20 a dargestellt, wie sie in die Modellrechnung eingehen.
Werden alle Werte der vier Parameter bei der Modellrechnung miteinander variiert, so erge-
ben sich 225 M̈oglichkeiten. In Abbildung4.20b sind alle diese Proxy-Profile dargestellt und
relativ an das stärkste PMSE-Signal (∼55 dB) der SSR-Messungen angepasst. Der schwarze
Strich zeigt die untere Detektionschwelle der SSR-Messungen (∼20 dB). Somit entsprechen
die Proxy-Profile in diesem Bereich dem Signalumfang einer typischen SSR-Messung von ca. 3

10 20 30 50 60
75

80

85

90

95

100

H
ö

h
e

 [
k
m

]

75

80

85

90

95

100

40

log (Proxy)  10*

100 120 140 180 200160

Temperatur [K]

84

90

92

94

96

86

88

84

90

92

94

96

86

88

H
ö

h
e

 [
k
m

]

0 20 40 80 10060 0 20 40 8060

Häufigkeit [%]Häufigkeit [%]

a b

c d

Faktor:
1 = 33 Profile
5 = 33 Profile

10 = 34 Profile
0,2 = 32 Profile
0,1 = 32 Profile

Abbildung 4.20: CARMA-Modellrechnung mit variierenden Werten der Wasserdampfkonzentration
(bzw. Tf ), Turbulenzsẗarke, Mesopausentemperatur und Höhe (extrapoliertes Temperaturprofil vom
15.07.2001). a: Variierte Profile, wie sie in die Modellrechnung eingehen, b: Modellierte Proxy-Profile,
c: Anzahl der Proxy-Profile in der entsprechenden Höhe f̈ur eine Turbulenzstärke (siehe Beschriftung)
und Variation aller anderen Werte, d: Anzahl der Proxy-Profile in der entsprechenden Höhe bei Variation
aller Werte (schwarz) und der tatsächlich von SSR gemessenen PMSE (rot) im Juni und Juli der Jahre
1999–2004. Abbildung vonLübken, private Mitteilung.
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bis 4 Gr̈oßenordnungen zwischen Rauschen und maximalem Signal. Nur diese Proxy-Profile
(164) wurden f̈ur den Vergleich von modellierter und gemessener PMSE berücksichtigt.

Abbildung 4.20c zeigt den Einfluss der Turbulenzstärke auf die Proxy-Oberkante indem
die Turbulenzsẗarke unver̈andert bleibt und nur die Werte der anderen drei Parameter mitein-
ander variiert werden. F̈ur jeden einzelnen Wert der Turbulenzstärke (Faktor: 1, 5, 10, 0,2 und
0,1) ist die prozentuale Ḧaufigkeit der ber̈ucksichtigten Proxy-Profile in der entsprechenden
Höhe dargestellt, wobei sich maximal 45 Profile ergeben (= 100 %). Im Fall der geringsten
Turbulenzsẗarke (rotes Profil) sind in 92 km immer nochüber 40 % aller Proxy-Profile vorhan-
den, ẅahrend die rel. PMSE-Ḧaufigkeit bei den SSR-Messungen nur einige Prozent in dieser
Höhe betr̈agt. Diese Diskrepanz verstärkt sich mit zunehmender Turbulenzstärke. Ein absoluter
Vergleich der Oberkante des modellierten Proxy (Variation aller Werte) undder gemessenen
PMSE (Juni und Juli der Jahre 1999–2004) ist in Abbildung4.20 d gezeigt. Es ist deutlich
zu erkennen, dass sich die Anzahl der Proxy-Profile (schwarz) erst in gr̈oßeren Ḧohen verrin-
gert als bei dem Mittel der gemessenen PMSE-Profile (rote). So sind z. B. in 93 km noch 75 %
aller Proxy-Profile und nur ca. 5 % der PMSE-Profile vorhanden. Nach diesen Modellrechnun-
gen muss PMSE also auch in größeren Ḧohen zu beobachten sein, als sie tatsächlich mit dem
Sousy-Svalbard-Radar beobachtet werden.

Dass kleinskalige Strukturen in der Elektronendichte auch oberhalb von 92 km vorhanden
sind, besẗatigen die Messungen vonStrelnikov et al.[2006]. Mit raketengetragenen Experimen-
ten wurden 2003 unter anderem hoch auflösende Messungen von positiven Ionen durchgeführt,
die als Anhalt f̈ur Strukturen in der Elektronendichte benutzt werden können (siehe auchRapp
et al. [2003a]). In Abbildung4.21werden die PMSE-Messungen des Sousy-Svalbard-Radar
(SSR) mit den ca. 100 km entfernten Raketenmessungen verglichen [Strelnikov et al., 2006].
Diese Messungen fanden am 1. und 6. Juli 2003 statt. Die vier Profile in Abbildung4.21zei-
gen die spektrale Leistungsdichte (PSD) der gemessenen Ionendichtefluktuationen (∆Ni) auf
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Abbildung 4.21: Vergleich der PMSE gemessen
mit dem SSR (graue Flächen) und den spektralen
Leistungsdichteprofilen (PSD) der in-situ gemes-
sen Ionendichtefluktuationen (∆Ni), berechnet f̈ur
die Braggskala des SSR. Für Steigflug der Rakete
(schwarze Profile) und Sinkflug der Rakete (graue
Profile). Entnommen ausStrelnikov et al.[2006].

einer Wellenl̈ange von 2,8 m (SSR-Bragg-
skala) f̈ur den Steigflug der Rakete (schwarze
Profile) und Sinkflug der Rakete (graue Pro-
file). Die grau ausgefüllten Profile stellen das
PMSE-Signal dar. PMSE-Stärke und PSD
sind in dB angegeben und können nachStrel-
nikov et al.[2006] direkt miteinander vergli-
chen werden. Die in-situ-Messungen der Io-
nendichtefluktuationen zeigt in der gleichen
Höhe wie die PMSE einen starken Anstieg
und haben in etwa die gleiche Signalstärke
wie die PMSE. Die Ionendichtefluktuatio-
nen erḧohen sich oberhalb der PMSE, ob-
wohl das PMSE-Signal verschwindet. Nur
am 6. Juni verringert sich die Signalstärke
beim Sinkflug der Rakete. Das Plasma un-
terliegt in diesem Ḧohenbereich zwei v̈ollig
unterschiedlichen physikalischen Prozessen,
jedoch ist dieser̈Ubergang in Abbildung4.21
nicht erkennbar. Unterhalb von ca. 92 km
Höhe, wo die Stoßrate der Plasmakonstituen-
ten mit dem Neutralgas hoch ist, werden die
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Strukturen im Plasma durch turbulente Advektion in Verbindung mit dem Effekt geladener
Eisteilchen erzeugt. Oberhalb dieser Höhe nimmt die Stoßrate der Plasmakonstituenten stark
ab, hier ist es das horizontale elektrische Feld aus der Magnetosphäre, das zu einer Zweistrom-
Instabiliẗat des Plasmas führt, was ebenfalls sehr kleinskalige Strukturen erzeugt [Farley, 1963;
Buneman, 1963]. Die Verringerung der Signalstärke am 6. Juni wird auf eine zeitliche Variation
der Zweistrom-Instabiliẗat des Plasmas zurückgef̈uhrt [Strelnikov et al., 2006].

Die anderen Profile in Abbildung4.21zeigen auch oberhalb der PMSE starke Ionendich-
tefluktuationen auf Skalen von 2,8 m (Braggskala des SSR). Jedoch verschwindet das PMSE-
Signal des SSR oberhalb von etwa 92 km Höhe. Oberhalb dieser Ḧohe, mehrere Kilometer vor
dem Apog̈aum, hat die Flugbahn der Rakete bereits eine große horizontale Komponente. Nur
deshalb k̈onnen diese Strukturen mit der Rakete detektiert werden. Es kann davonausgegan-
gen werden, dass sich diese Strukturen durch das elektrische Feld entlang der Magnetfeldlinien

Magnetfeldlinien der Erde

~ 
92

 k
m

Radarstrahl

Raketentrajektorie

Abbildung 4.22: Schematische Darstellung des
Erdmagnetfelds mit vertikal ausgerichteten Radar-
strahl und der gekrümmter Raketentrajektorie

(also nahezu vertikal) ausrichten. Radars
können jedoch nur solche Strukturen detek-
tieren, die senkrecht zum Radarstrahl auf-
treten, beim SSR also in der horizonta-
len. Senkrecht zur Erdoberfläche ausgerich-
teten Strukturen (vertikale) sind folglich nur
in der

”
horizontal“ durchgef̈uhrten Raketen-

messung sichtbar und können auf Grund der
Beobachtungsgeometrie nicht in der Radar-
messung beobachtet werden. Eine schemati-
sche Darstellung wird in Abbildung4.22ge-
geben. Somit ließe sich auch erklären, wes-
halb oberhalb von etwa 92 km keine PMSE
mit dem SSR beobachtet werden.

PMSE oberhalb von 92 km wurden jedoch im Sommer 1980 in Poker Flat (Alaska, 65◦ N,
147◦ W) beobachtet [Ecklund und Balsley, 1981]. F̈ur diese Messungen wurde ein 50 MHz
MST Radar mit 400 kW Sendeleistung und 10000 m2 Antennenfl̈ache verwendet. Der Ra-
darstrahl war um 15° in Richtung Osten geneigt und hatte einenÖffnungswinkel von 2,2°.
Gegen̈uber dem SSR hat dieses Radar doppelt so viel Antennenfläche und eine sechsmal
größere Sendeleistung. Ein quantitativer Vergleich kann jedoch nicht durchgef̈uhrt werden,
weil beide Radars nicht kalibriert waren. Das SSR ist mit dem ALOMAR-Wind-Radar (AL-
WIN) in 69◦ N, 16◦ W vergleichbar [Latteck, private Mitteilung]. Die absolute Kalibrierung
des ALWIN und die Leistungsfähigkeit f̈ur PMSE-Messungen im Vergleich zu anderen Ra-
dars wurde inLatteck et al.[2005] herausgestellt.Ecklund und Balsley[1981] haben das
Signal-zu-Rausch-Verhältnis mit einer Ḧohenaufl̈osung von 2,2 km̈uber einen Tag gemittelt.
Ein Beispiel ist in Abbildung4.23für den 11. Juli 1980 dargestellt. Im Vergleich zu den SSR-
Messungen in Abschnitt4.1.2(Abb. 4.3 und Abb.4.5) ist das PMSE-Maximum um ca. 1 km
höher und die Unterkante 4 km tiefer. Der Unterschied ist aber an der PMSE-Oberkante am
größten und beträgt 8 km. Den selben Ḧohenverlauf der PMSE zeigenEcklund und Balsley
[1981], nachdem siëuber alle Messungen der Saison (18. Juni bis 21. August) integriert ha-
ben. Bis jetzt ist unklar, weshalb in Poker Flat PMSE bis 100 km beobachtet werden kann und
in Spitzbergen nicht. Jedoch implizieren die Poker Flat Messungen auch für den Bereich der
PMSE-Unterkante (76 km) eine andere Temperaturstruktur als sie in diesenHöhen angenom-
men wird. So betr̈agt die Temperatur nach der MSISE-90 für das hier gezeigte Beispiel 187 K
in 76 km Höhe und es ist unrealistisch, dass bei dieser Temperatur PMSE existierenkann.
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Abbildung 4.23: PMSE-Messung am 11. Juli 1980
in Poker Flat, Alaska. Das SNR wurdeüber 24 Stun-
den integriert. Entnommen ausEcklund und Balsley
[1981].

Vielmehr ist anzunehmen, dass es sich hier-
bei um turbulente R̈uckstreuung handelt.
Diese wird zum Teil durch starke Sonnen-
aktivität hervorgerufen, wie sie 1980 beob-
achtet wurde. Es m̈ussen auch die Auswir-
kungen des um 15° geneigten Radarstrahls
ber̈ucksichtigt werden, wodurch sich z. B.
die Höhenaufl̈osung auf 3,5 km erḧoht. So-
mit vergr̈oßert sich auch der gesamte Höhen-
bereich des PMSE-Profils. Auf Grund der
sehr hohen Sendeleistung von 400 kW ist da-
von auszugehen, dass oberhalb von ca. 90 km
aufgrund zunehmender Elektronendichte in-
kohärente Streuung auftrat und zu einer
zus̈atzlichen Signalerḧohung f̈uhrte. Deshalb
ist esäußerst unwahrscheinlich, dass die geringere Sensitivität des SSR gegenüber dem Radar
in Poker Flat der Grund ist, weshalb die PMSE-Oberkante in Spitzbergen niemals oberhalb
∼92 km beobachtet wurde. Die Aufarbeitung der Messungen in Poker Flat ist im nachhinein
nicht möglich, weshalb auch die Interpretation dieser Ergebnisse viele Fragen offen lässt.

Warum in Spitzbergen die PMSE-Oberkante zu keinem Zeitpunkt innerhalbder gesamten
Messzeit oberhalb von∼92 km beobachtet wurde, lässt sich also auch nicht mit der Sensitivität
des Radars erklären. Hinzu kommt, wie im ersten Abschnitt gezeigt wurde, dass die Eisteilchen
durch vertikale Winde zumindest zeitweiseüber∼92 km transportiert werden können. Der hier
zugrunde liegende Mechanismus muss demzufolge ein höhen- und zeitunabhängiger Prozess
sein. Das spricht f̈ur die Annahme, dass sich die Strukturen durch das elektrische Feld entlang
der Erd-Magnetfeldlinien ausrichten.

Nach dem derzeitigen theoretischen Verständnis der PMSE und mit den hier angestellten
Betrachtungen ist das Verhalten der PMSE-Oberkante in Spitzbergen nicht endg̈ultig zu klären.
Die Messungen zeigen eindeutig, dass die Temperaturen an der PMSE-Oberkante und oberhalb
niedrig genug sind, um die Existenz und wahrscheinlich auch die Bildung von Eisteilchen zu
ermöglichen. Vor allem die Modellrechnungen und die Messungen in Poker Flat zeigen ober-
halb von∼92 km PMSE. Die hier aufgeführten Punkte k̈onnen das Fehlen von PMSE oberhalb
92 km zumindest teilweise erklären. Ein Beweis kann jedoch erst durch weiterführende Unter-
suchungen erbracht werden.

4.3.2 WeiterführendeÜberlegungen

Ein Grund f̈ur die Diskrepanz zwischen thermischer Struktur und PMSE-Auftreten im Höhen-
bereich von∼92 bis 94 km k̈onnen die Plasmaeigenschaften sein. Wie im vorangegangenen
Abschnitt beschrieben wurde,ändern sich im Ḧohenbereich um 92 km die physikalischen Ei-
genschaften und Prozesse im Plasma. In der Literatur finden sich Arbeiten, die den Einfluss von
Farley-Buneman-Instabilitäten und anderen Prozessen im Plasma der D- und E-Schicht unter-
suchen [z.B.Rosenberg und Chow, 1998;Rosenberg und Shukla, 2003, 2000]. Das elektrische
Feld steht in polaren Breiten nahezu senkrecht auf der Erdoberfläche und die Strukturen rich-
ten sich oberhalb von ca. 92 km parallel zu den dazugehörenden Feldlinien aus. Deshalb sind
für Radars, deren Radarstrahl vertikal nach oben gerichtet ist (wie das SSR), diese Strukturen
unsichtbar. Bei den Messungen in Poker Flat war der Radarstrahl um15° in eine Himmels-
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richtung geneigt. Auch ẅahrend der SSR-Messungen wurde der Radarstrahl um 5° in vier
Himmelsrichtungen geneigt. Beim einem Vergleich der jeweils um 10° zueinander verkippten
Strahlen des SSR ist festzustellen, ob sich der Höhenbereich oder die Stärke der PMSE auf
Grund der ver̈anderten Beobachtungsgeometrieändert. Diese Daten standen während der hier
durchgef̈uhrten Analysen noch nicht zu Verführung und sollen deshalb erst in weiterführenden
Untersuchungen auswertet werden. Die Auswertungen können Aufschluss geben, ob auch die
Eisteilchen auf magnetische und elektrische Felder reagieren und dadurch niemals PMSËuber
∼92 km mit einem senkrechten Radarstrahl beobachtet werden kann.

Generell ẅare es von Interesse, die Eisteilchen selbst zu untersuchen und nicht nur de-
ren Auswirkungen auf das Plasma. Mit dem Kalium-Resonanzlidar wurdenüber Spitzbergen
bereits große Eisteilchen (NLC) untersucht [Höffner et al., 2003a]. Eine Verbesserung dieser
Technik kann z.B. Erkenntnisse zur Höhenverteilung der Eisteilchen liefern und somit klären,
ob sie oberhalb von 92 km auftreten. Des weiteren sollten Studien zum Dynamikumfang und
zur Sensitiviẗat des SSR unternommen werden, um zu klären, ob prinzipiell oberhalb von
∼92 km Radarechos zu detektieren sind. Gegebenenfalls ergäben die Temperaturen und die
PMSE ein geschlossenes Bild, das dem derzeitigen theoretischen Verständnis der PMSE ent-
spricht.

Durch Modellrechnungen kann am ehesten ermittelt werden, auf welchenParameter die
Höhenverteilung der PMSE am stärksten reagiert. Dazu m̈usste das CARMA-Modell wesent-
lich erweitert oder ein neues Modell entwickelt werden. Dieses Modell bräuchte eine volle
Modellierung der Plasmainstabilitäten. Insbesondere müsste der Einfluss von elektrischen und
magnetischen Feldern auf die Prozesse der PMSE-Bildung und -Existenzexplizit ber̈ucksich-
tigt werden.

4.4 Zusammenfassung

In diesem Kapitel wurden die Temperaturen aus Abschnitt3.3.1mit simultanen PMSE-Mes-
sungen am selben Standort verglichen. Dadurch konnten erstmals kontinuierliche Messungen
über mehrere Stunden hinweg untersucht werden. Die Auswertung derbeiden Datens̈atze mit
hoher Zeit- und Ḧohenaufl̈osung erfolgte vor allem an der PMSE-Oberkante und dem Bereich
dar̈uber.

Aus sporadischen Vergleichen innerhalb und unterhalb der PMSE ist bekannt, dass PMSE
nur Auftreten, wenn die Frostpunkttemperatur unterschritten ist [z. BLübken et al., 2004c].
Deshalb werden PMSE als Indikator für mesospḧarische Temperaturen genutzt, woraus dann
meist weitere Schlussfolgerungen gezogen werden. So konnten z. B.Balsley et al.[1993] in der
Antarktis keine PMSE beobachten und schlussfolgerten, die Temperaturen seien in der antark-
tischen Mesopausen-Region höher als die in der Arktis, wo PMSE beobachtet werden. Spätere
Untersuchungen zeigten jedoch eineähnliche thermische Struktur in Arktis und Antarktis [z. B.
Lübken et al., 2004b;Lübken und Berger, 2007].

Wie die hier durchgef̈uhrten Analysen zeigen, ist die PMSE-Oberkante dagegen kein In-
dikator für mesospḧarische Temperaturen. Ẅahrend der simultanen Temperatur- und PMSE-
Beobachtungen (353 Messstunden) sind die Temperaturen oberhalb der PMSE immer wesent-
lich niedriger (bis zu 40 K) als die Frostpunkttemperatur. Oberhalb von 92 km wurde praktisch
niemals PMSE beobachtet, obwohl die Frostpunkttemperatur sehr stark undlanganhaltend
unterschritten war. Diese neu gewonnenen Ergebnisse lassen sich nicht mit dem derzeitigen
Versẗandnis von PMSE erklären.



Kapitel 5

Weiterentwicklung des Kaliumlidars zum
Eisenlidar
Von Beginn an wurden die Lidarsysteme am IAP weiterentwickelt und ausgebaut, um sie den
wissenschaftlichen Fragestellungen entsprechend einsetzen zu können. Nachdem das Kalium-
Resonanzlidar entwickelt wurde [Höffner und von Zahn, 1995], sind im Laufe der Jahre viele
Verbesserungen vorgenommen worden. Ein wesentlicher Fortschritt war die Entwicklung eines
Tageslichtfilters [Fricke-Begemann et al., 2002a], womit die Messungen in Spitzbergen und die
Untersuchungen im vorangegangenen Kapitel möglich wurden. Daraus wurde auch deutlich,
dass die Sondierung von Eisteilchen in Höhen der PMSE einen großen Beitrag zum Verständ-
nis der Mesopausen-Region in polaren Breiten liefern kann. Darüberhinaus ist es auch wichtig
am Tag, im selben Ḧohenbereich und mit gleicher Genauigkeit wie in der Nacht, Tempera-
turen messen zu können (siehe Abb.2.5). Es m̈ussen also die Empfindlichkeit und dadurch
auch die Einsatzm̈oglichkeiten des Kalium-Resonanzlidar verbessert werden. All dies ist aber
nur durch eine Verbesserung der Tageslichtfähigkeit des Kalium-Resonanzlidar zu erzielen. Je-
doch k̈onnen die Tageslichteigenschaften des Kalium-Resonanzlidar aufgrundvon S̈attigungs-
effekten in der Kaliumschicht nicht mehr weiter verbessert werden (siehe Abschnitt2.1.3). Die
Entscheidung, ein scannendes Eisenlidar zu bauen, wurde nach den ersten vielversprechenden
Testmessungen getroffen. Da das rückgestreute Signal des Eisenlidars im klassischen Sinne
keine Resonanzstreuung ist, wird es im Folgenden als Eisen-Dopplerlidarund nicht als Eisen-
Resonanzlidar bezeichnet (siehe Abschnitt5.2).

In diesem Kapitel wird gezeigt, aus welchen Gründen und wie die Entwicklung vom Kalium-
Resonanzlidar zum Eisen-Dopplerlidar vorgenommen wurde. Dabei werden sowohl Nacht- als
auch Tageslichtmessung vom Kalium-Resonanzlidar und vom Eisen-Dopplerlidar miteinander
verglichen und diskutiert. Abschließend werden die erzielten Ergebnissezusammengefasst.

5.1 Kalium-Resonanzlidar vs. Eisen-Dopplerlidar

Das Kalium-Resonanzlidar ist grundsätzlich ein tageslichtf̈ahiges Lidarsystem wie die Mes-
sungen zeigen (siehe Kap.3.3). Jedoch ist der Messbereich des Lidars am Tage erheblich ein-
geschr̈ankt. Erstreckt sich der Ḧohenbereich der Messung in der Nachtüber ca. 20 km, so ist
er am Tage bei gleichzeitig ansteigendem statistischem Fehler auf ca. 5 km beschr̈ankt (siehe
auch Abbildung2.5). Das Sonnenlicht stört die Messung tagsüber erheblich, da der Untergrund
am Tag trotz Tageslichtfilter ca. 1000-fach höher ist als nachts. Dies wirkt sich auf alle Mes-
sparameter aus, wie z.B. die Detektion von Eisteilchen. Abbildung5.1zeigt das r̈uckgestreute
Signal am Tag und in der Nacht bei einer Routinemessung am 15.04.2004.Die Messung wurde
mit der üblichen Messkonfiguration durchgeführt, Laserenergie:∼150 mJ, Teleskopgesichts-
feld: 192 µrad und mit FADOF-Tageslichtfilter (siehe Tab.2.2und Tab.2.3). Im linken Teil der
Abbildung5.1 wird der Untergrund am Tag (rot) und in der Nacht (schwarz) verglichen. Das
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Abbildung 5.1: Kalium-Lidar-Signal bei einer Routinemessung (FOV: 192 µrad, Tageslichtfilter, Laser-
energie:∼150 mJ) in der Nacht (schwarzes Profil 00:00–00:02 UT) und am Tag (rotes Profil 12:02–
12:04 UT) in Kühlungsborn am 15.04.2004. Links mit Untergrund (a) und rechts nach Untergrundabzug
(b). Siehe auch Abbildung2.5.

Resonanz-Signal der Kaliumschicht hebt sich am Tag praktisch nicht vom Untergrund ab. Nach
Abzug des Untergrunds (Abb.5.1rechts) ist die Kaliumschicht auch am Tag erkennbar, jedoch
ist das statistische Rauschen der Messung fast in der selben Größenordnung wie das Signal.
Eine Verbesserung der Tageslichtfähigkeit des Kalium-Resonanzlidars ist nicht mehr möglich.
Der entscheidende Faktor ist hierbei die Sättigung der Kalium-Atome in der Metallschicht, die
durch zu hohe Energiedichten des Lasers verursacht werden (siehe Kap.2.1.3). Die Lebensdau-
er des angeregten Zustands beim Kaliumresonanzübergangs beträgt 26,2 ns [Saloman, 1993],
so dass bei den Laserparametern des Kalium-Resonanzliders (250 ns Pulslänge, 150 mJ Laser-
energie, 0,3 mrad Divergenz) ein Atom im Durchschnitt an ca. 9 ungestörten Streuprozessen be-
teiligt sein kann. Ist die Energiedichte des Lasers (d. h. die Anzahl dereinfallenden Photonen)
höher, liegen im Mittel nicht mehr alle Atome im Grundzustand vor. Wie viele Photonen pro
Laserpuls tats̈achlich mit den Metall-Atomen wechselwirken, hängt vom Wirkungsquerschnitt
für diesen Streuprozess ab. Der Wirkungsquerschnitt der Resonanzstreuung an Eisen-Atomen,
die in der Atmospḧare mit relativ hoher Dichte auftreten, ist mehr als eine Größenordnung ge-
ringer als der f̈ur Kalium. Der Resonanz-R̈uckstreuquerschnitt des Kalium-D1-Resonanz̈uber-
gang betr̈agt bei einer Temperatur von 200 K im Maximum 7,65 × 10−17 m2/sr [von Zahn und
Höffner, 1996] im Gegensatz zur Rückstreuung auf der Eisenlinie mit 3,88 × 10−18 m2/sr [Lau-
tenbach und Ḧoffner, 2004]. Der geringere R̈uckstreuquerschnitt der Eisen-Resonanzlinie wird
jedoch durch eine ḧohere Eisendichte kompensiert. In Abbildung5.2 ist der Dichtejahresgang
der beiden Metallschichten gegenübergestellt. Bei Kalium liegt die mittlere Dichte im Schicht-
maximum (∼90 km) beiρK ≈ 40 cm−3 (siehe Kap.3.2.3), bei Eisen ist die mittlere Dichte
ca. 240-fach so hoch. Je nach jahreszeitlichen Variationen ist die Eisendichte maximal 1000-
fach (Oktober) und minimal 100-fach (Juni) höher als die Kaliumdichte. Somit erhält man
trotz des geringeren R̈uckstreuquerschnitts auf der Eisenlinie immer einähnliches oder ḧoher-
es R̈uckstreusignal als bei Kalium mit gleicher Messkonfiguration. Auf Grunddes geringe-
ren R̈uckstreuquerschnitts kann die Energiedichte im Laserstrahl des Eisen-Dopplerlidars viel
höher sein bevor es zu Sättigungseffekten kommt.
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Dieser Zusammenhang ist für die erreichbare Unterdrückung des Tageslichts von entschei-
dender Bedeutung. Denn eine der besten Methoden, den Tageslicht-Untergrund zu reduzie-
ren, ist das Sichtfeld des Teleskops zu verkleinern. Damit einher geht aber auch, dass die Di-
vergenz des Laserstrahls verkleinert werden muss. Da beim Eisen-Dopplerlidar eine ḧohere
Energiedichte im Laserstrahl m̈oglich ist, kann der Strahldivergenz gegenüber dem Kalium-
Resonanzlidar verringert werden. Somit kann auch das Sichtfeld vom Empfangsteleskop ver-
kleinert werden und es wird eine effektive Unterdrückung des Tageslichts bei gleichzeitig
höherem R̈uckstreusignal erreicht.

Neben dem prim̈aren Ziel, am Tage genauer Temperaturen messen zu können, ergeben
sich mit dem Eisen-Dopplerlidar auch eine Vielzahl anderer Vorteile. Auf Grund der hohen
Eisendichte verbessert sich die Messstatistik. Deshalb ist der statistische Fehler bei gleicher
Integrationszeit kleiner (siehe Abschnitt5.4.1), oder es kann bei gleichem statistischen Fehler
eine k̈urzere Integrationszeit gewählt werden. Erste Vergleichsmessungen haben auch gezeigt,
dass sich bei leichter Cirrusbewölkung oder Dunst der Untergrund beim Eisen-Dopplerlidar
weitaus weniger erḧoht als beim Kalium-Resonanzlidar. Damit ist das Eisen-Dopplerlidar we-
niger abḧangig von den Wetterbedingungen und somit häufiger einsetzbar. Durch die ange-
wendete Technik der Frequenzverdoppelung wird vom Laser eine zweite Wellenl̈ange emittiert
(siehe Kap.5.3). Diese Wellenl̈ange kann genutzt werden, um ungehindert von der Resonanz-
streuung, Eisteilchen (NLC und PMSE) zu detektieren oder aus der Rayleighstreuung Tem-
peraturen zu berechnen. Mit der Methode vonAlpers et al.[2004] werden Temperaturberech-
nungüber einen Ḧohenbereich von ca. 30–110 km mit einem einzigen Lidar möglich (siehe
Abschnitt5.4).
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Abbildung 5.2: Mittlerer Verlauf der Kalium- und Eisen-Dichtëuber Kühlungsborn (54°N). Entnom-
men ausGerding et al.[2000].

5.2 Atom- und kernphysikalische Daten der Eisenresonanzlinie

5.2.1 Auswahl des Eisen-Resonanz-Übergangs

Für Resonanz-Lidarmessungen kommen nur solcheÜberg̈ange in Frage, bei der die einge-
strahlte Wellenl̈ange ein Elektron auf ein reelles Niveau anregt und es durch Ausstrahlung der
gleichen Wellenl̈ange wieder in den Ausgangszustand relaxiert. DieseÜberg̈ange sind bei me-
sospḧarischen Temperaturen von 100 bis 250 K ausreichend besetzt. Für atomares Eisen erge-
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Abbildung 5.3: Auszug aus dem Linienspektrum des Eisen-I-Spektrums ohne Feinstruktur̈ubergang
(siehe Abb.5.4). Wellenl̈angen in Luft und mit prozentualer Oszillatorstärke angegeben.

ben sich nachLang [1980] siebenÜberg̈ange, die alle bei Wellenlängen unterhalb von 400 nm
liegen. Jedoch macht sich unterhalb von 350 nm bereits die Absorption durch atmospḧari-
sches Ozon störend bemerkbar. Es bleiben nur dieÜberg̈angea5D4 → z5F0

5 bei 371,994 nm
(in Luft gemessen) unda5D4 → z5D0

4 bei 385,991 nm (in Luft gemessen)übrig, wie sie in Ab-
bildung5.3dargestellt sind. Der 386 nm̈Ubergang emittiert von der eingestrahlten Wellenlänge
17% auf der Wellenl̈ange von 526 nm zurück (siehe Abb.5.3). Im klassischen Sinne ist dies
also keine Resonanzstreuung, deshalb wird das Eisenlidar auch nicht als Eisen-Resonanzlidar,
sondern als Eisen-Dopplerlidar bezeichnet.

Für eine genaue Betrachtung desÜbergangs muss zusätzlich die Feinstruktur berücksich-
tigt werden. Abbildung5.4links zeigt die Feinstruktur des 386 nm̈Ubergang und rechts die des
372 nmÜbergang. Beim 372 nm̈Ubergang werden alle Photonen auf einer Wellenlänge emit-

26556,0
26479,0
26340,0

25900,0

0,0

415,9

704,0
888,1
978,1

26140,0

3
8

5
,9

9
1

 n
m

3
8

2
,4

4
4

 n
m

3
9

2
,2

9
1

 n
m

3
8

8
,6

2
8

 n
m

3
8

5
,6

3
7

 n
m

3
9

3
,0

3
0

 n
m

3
8

9
,9

7
1

 n
m

3
8

7
,8

5
7

 n
m

3
9

2
,7

9
2

 n
m

3
9

0
,6

4
8

 n
m

3
8

9
,5

6
6

 n
m

3
9

2
,0

2
6

 n
m

a D5

z D5 0

J = 4

J = 3

J = 2
J = 1
J = 0

J = 4

J = 3
J = 2
J = 1
J = 0

J = 5

J = 4

J = 3

J = 2
J = 127666,0

27560,0
27395,0

26875,0
27167,0

z F5 0

3
7

1
,9

9
4

 n
m

3
6

7
,9

9
1

 n
m

3
7

3
,7

1
3

 n
m

3
7

0
,5

5
6

 n
m

3
6

8
,3

0
6

 n
m

3
7

4
,5

5
6

 n
m

3
7

2
,2

5
6

 n
m

3
7

0
,7

8
0

 n
m

3
7

4
,8

2
6

 n
m

3
7

3
,3

3
1

 n
m

3
7

4
,5

9
0

 n
m

~ ~

Abbildung 5.4: Feinstruktur̈uberg̈ange des Eisen-I-Spektrums vona5D4 → z5D0
4 bei 385,991 nm (links)

unda5D4 → z5F0
5 bei 371,994 nm (rechts). Wellenlängen und Energiewerte ausStriganov und Sventits-

kii [1968].
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tiert und der R̈uckstreuquerschnitt ist ca. doppelt so groß wie beim 386 nmÜbergang [Alpers
et al., 1990]. Innerhalb des Feinstrukturübergangs emittiert der 386 nm̈Ubergang ca. 10,6 %
von den 83% auf einer weiteren Wellenlänge von 392,291 nm zum Niveaua5D3 (siehe Abb.5.4
links) [Striganov und Sventitskii, 1968]. F̈ur Nachtmessungen wäre also der 372 nm̈Ubergang
zu bevorzugen. Jedoch muss bei Tageslichtmessungen auch der solare Untergrund bei der ent-
sprechenden Wellenlänge beachtet werden, der nachHöffner [1990] bei 372 nm ca. doppelt
so hoch wie bei 386 nm ist. Keiner der beidenÜberg̈ange bietet also einen klaren Vorteil für
unsere Messungen.

Die Lasereigenschaften der vorhandenen Sendeeinheit (siehe Kap.2.2.2) sind speziell auf
eine Wellenl̈ange von 770 nm abgestimmt [Höffner und von Zahn, 1995;Fricke-Begemann,
2004]. Wenn die Laserwellenlänge frequenzverdoppelt wird (siehe Kap.5.3), dann ist der
Eisen-Resonanzübergang bei 386 nm nur 1 nm von der frequenzverdoppelten Laserwellenl̈ange
entfernt. Der andere Eisen-Resonanzübergang (372 nm) ist um 13 nm zur frequenzverdoppel-
ten Laserwellenl̈ange verschoben. Da keiner der beidenÜberg̈ange einen Vorteil bietet, wird
der technische Umbau des Lasers gering gehalten und der 386 nmÜbergang genutzt.

5.2.2 Isotopenverteilung

Wie bei Kalium treten auch bei Eisen mehrere natürliche Isotope auf. Die ḧaufigsten Eisen-
Isotope sind f̈ur die Erdatmospḧare in Tabelle5.1 zusammengefasst. Das am stärksten ver-
tretende Isotop ist das56Fe, es kommt zu 91,72 % in der Natur vor. Die restlichen ca. 8,3 %
liegen im54Fe (5,8 %),57Fe (2,2 %) und58Fe (0,28 %) vor. Die unterschiedlichen Kernmas-
sen der Isotope bewirken eine mehr oder weniger starke spektrale Verschiebung der Reso-
nanzlinie. Die Sẗarke der Verschiebung nimmt generell mit zunehmender Kernmasse ab, ist
aber zus̈atzlich stark von den einzelnen atomphysikalischen Eigenschaften des Atomsund der
Übergangswellenlänge abḧangig. Die Isotopieverschiebung setzt sich aus dem Massen- und
dem Volumen-Effekt zusammen. Diese müssen die Spektrallinie aber nicht unbedingt in eine
Richtung verschieben, sie können sich auch gegenseitig aufheben. Die Berechnung der beiden
Effekte istäußerst schwierig, da hierfür die Wellenfunktionen der einzelnen Zustände bekannt
sein m̈ussen. Wie sich beim Kalium gezeigt hat, beeinflusst die Isotopieverschiebung das Er-
gebnis der Dichte- und Temperatur-Berechnung erheblich und darf nicht vernachl̈assigt werden
[von Zahn und Ḧoffner, 1996]. Messungen der Isotopieverschiebung des uns interessierenden
Eisen̈ubergangs wurden nur in Form einer unveröffentlichten Diplomarbeit vonKaletta[1969]
gefunden. Mit einem sehr schmalbandigem Laser ist es aber auch möglich aus der Lidarmes-
sung selbst die Isotopieverschiebung abzuleiten, wie im Folgenden Abschnitt beschrieben wird.

Tabelle 5.1:In der Natur am ḧaufigsten vorkommende Eisen-Isotope nachKurucz[1993].

Ordnungszahl Isotop Nuklidmasse [u]∗ Häufigkeit [%] Kernspin

26 54Fe 53,939612 5,80 0
56Fe 55,934939 91,72 0
57Fe 56,935396 2,20 1

2
58Fe 57,933277 0,28 0

∗ National Institute of Standards and Technology (NIST)
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5.2.3 Der Eisen-Resonanz-R̈uckstreuquerschnitt

Der atomare Eisen-Resonanzübergang (a5D4 → z5D4) hat seine Zentralwellenlänge (λ0) in
Luft bei 385,991 nm. Im AnhangA sind alle Daten aufgeführt, die zur Berechnung des Eisen-
Resonanz-R̈uckstreuquerschnitts benötigt werden. Im Folgenden wird der effektive Rückstreu-
querschnitt (σeff) theoretisch berechnet und auf experimentelle Weiseüberpr̈uft.

Theoretische Berechnungen

Der hier geẅahlte Ansatz gilt nur f̈ur Atome ohne Hyperfeinstruktur und unterscheidet sich
daher leicht von dem in Abschnitt2.2. Die allgemeine Formel für den diffentiellen R̈uckstreu-
querschnitt bei vernachlässigbarer Linienbreite ist inFricke und von Zahn[1985] zu finden.
Wird die Formel auf Atome ohne Hyperfeinstruktur vereinfacht und in SI-Einheiten angege-
ben, so ergibt sich:

σdiff (Ω,λ) = λ2
0 q(Ω) f

e2

16πε0mec2

√

D
πT

e−D(λ−λ0)
2/T (5.1)

mit:
λ0 = Zentralwellenl̈ange
q(Ω) = Geometrischer Faktor der Abstrahlung
Ω = Raumwinkel in Steradian
f = Oszillatorsẗarke

D = c2 mAtom
2 k λ2

0

T = Temperatur

Der geometrische Faktorq(Ω) ber̈ucksichtigt den Einfluss des Hanle-Effekts (siehe
Abschnitt2.1.3). Für einen zirkular polarisierten Laser wurde der Hanle-Effekt für Eisenatome
bei einer Position von 69◦ N und 16◦ O vonAlpers[1993] mitq(Ω180◦) = 1,1837 bestimmt. F̈ur
das Eisen-Dopplerlidar wird jedoch eine linear polarisierter Laser verwendet. Berechnungen
für den linear polarisierten Alexandrit-Ringlaser haben gezeigt, dass derHanle-Effekt zumin-
destens bei Kalium nicht auftritt [Zimmermann, 1975;von Zahn und Ḧoffner, 1996]. Außerdem
wird der R̈uckstreuquerschnitt durch den Hanle-Effekt lediglich skaliert, die Form der Kurve
bleibt n̈aherungsweise erhalten. Auch die Vergleichsmessungen in Abschnitt5.4.1haben ge-
zeigt, dass der Hanle-Effekte an diesem Standort keinen Einfluss hat (siehe Abb5.14). Des-
halb wird im Folgenden der geometrische Faktor für Eisenatomeq(Ω180◦) = 1 angenommen.
Die aufwendige Berechnung des Hanle-Effekts für den linear polarisierten Laser wurden für
Eisen noch nicht durchgeführt. Alle anderen Gr̈oßen werden im AnhangA erläutert. Die Glei-
chung5.1beschreibt vereinfacht, dass die Rückstreuung in Abḧangigkeit von der Wellenlänge
λ der einfallenden Strahlung ein Gaußprofil ist. Die Breite wird dabei durchdie TemperaturT
aufgrund der thermischen Dopplerverbeiterung bestimmt. Jedoch gilt dieseFormel nur f̈ur Ato-
me mit einem Isotop und ohne Hyperfeinstruktur. Um auch die restlichen drei Isotope (54Fe,
57Fe,58Fe) zu ber̈ucksichtigen, wird Gleichung5.1wie folgt erg̈anzt:

σdiff (Ω,λ) =
4

∑
i=1

ai (λ0 +δλi)
2 f

e2

16πε0mec2

√

Di

πT
e−Di(λ−λ0,i)

2/T . (5.2)

Hierbei wird über alle vier Isotope summiert, wobei die Gewichtung der einzelnen Isotope
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Tabelle 5.2: Häufigkeit der Isotope nachKurucz [1993]. Isotopieverschiebung der einzelnen Eisen-
Isotope ausKaletta[1969] und wie aus der Eisen-Lidarmessung abgeleitet.

Isotop Ḧaufigkeit [ai ] Isotopieverschiebung [MHz]
Kaletta Eisen-Lidar

54Fe 0,58 - 744±9 - 727±10
56Fe 9,172 0 0
57Fe 0,22 375±6 426±48
58Fe 0,028 714±15 714∗̃

∗ vonKalettaübernommen

durch die Ḧaufigkeitai und die Korrektur der Zentralwellenlängeλ0 durch den entsprechenden
Versatzδλi ber̈ucksichtigt wird (siehe Tab.5.2). Die Berechnungen haben gezeigt, dass ein
Vernachl̈assigen der restlichen drei Isotope einen systematischen Temperaturfehler von 28 K
bei 200 K Atmospḧarentemperatur erzeugen würden.

Der bisher beschriebene differentielle Rückstreuquerschnitt (σdiff ) gilt nur für den idealen
Fall einer monochromatischen Lichtquelle. Zusätzlich muss auch noch die spektrale Breite
des Laser berücksichtigt werden. Dabei wird die Linienform des Lasers als Lorenzfunktion
angenommen und mit der Gaußfunktion der dopplerverbreiterten atomaren Resonanzlinie zu
einem so genannten Voigt-Profil gefaltet. Der effektive Rückstreuquerschnitt sieht dann wie
folgt aus:

σeff(Ω,λ) =
4

∑
i=1

ai (λ0 +δλi)
2 f

e2

16πε0mec2

√

Di

πT
H(X,Y) (5.3)

mit der Voigtfunktion

H(X,Y) =
Y
π

+∞
∫

−∞

e−t1

Y2 +(X− t)2 dt

X =

√

Di

T
(λ−λ0)

Y =

√

Di

T
FWHM

2

Der effektive R̈uckstreuquerschnitt ist also nicht nur von der atmosphärischen Temperatur son-
dern auch von der spektralen Halbwertsbreite (FWHM) des Lasers abhängig. Der f̈ur einen
Laser mit 20 MHz Halbwertsbreite berechnete effektive Rückstreuquerschnitt (σeff) ist in Ab-
bildung 5.5 für drei typische atmosphärische Temperaturen gezeigt. Es ist zu erkennen, das
niedrigere Temperaturen zu einer höheren und schmaleren Kurve führen. Die Breite (FWHM)
der Kurve ver̈andert sich pro Kelvin Temperaturänderung um ca. 1 MHz (0,5 fm). Bei einer at-
mospḧarischen Temperatur von 200 K ist der eff. Rückstreuquerschnittσeff=3,88 × 10−18 m2/sr
und die Kurve hat einer Halbwertsbreite (FWHM) von 1093 MHz (0,54 pm).
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Abbildung 5.5: Der theoretisch bestimmte effektive Rückstreuquerschnitt des Eisen-Resonanzübergang
für drei typische Temperaturen (150, 200 und 250 K). Die individuellen Isotope sind mit einer Band-
breite von 20 MHz dargestellt. Ein Wellenlängenversatz von 1 pm entspricht 2017 MHz. Entnommen
ausLautenbach und Ḧoffner [2004].

Experimentelle Untersuchungen

Die folgende Auswertung beruht auf einer der ersten Eisen-Dopplerlidar-Messungen (siehe
Kap.5.4), sie wurde am 12.12.2002 von 20:17 bis 21:47 Uhr UT durchgeführt. Anhand dieser
Messung wird die im vorigen Abschnitt verwendete Isotopieverschiebung vonKaletta [1969]
und der daraus ermittelte effektive Rückstreuquerschnitẗuberpr̈uft. Zus̈atzlich wird die spektra-
le Breite des Laser berechnet undüberpr̈uft, ob der Laser ein Lorenzprofil besitzt. Das ist aber
nur möglich, wenn die Eisen-Resonanzline bis weit in die Flügel abgetastet wird, da erst hier
minimale Abweichungen zwischen den Spektren sichtbar werden. Bei der hier beschriebenen
Messung wurde die Resonanzlinieüber einen spektralen Bereich von∼3,2 GHz abgetastet.
Das aus der Messung erhalten Spektrum (blaue Linie) wird in Abbildung5.6 mit dem theo-
retisch berechneten Spektrum (schwarze Linie) in einer Höhe von 88 bis 90 km verglichen. In
Abbildung5.6(a) wurde nur das Hauptisotop56Fe bei der Berechnung des Spektrums berück-
sichtigt. Die Abweichung zwischen Theorie und Messung ist in Abbildung5.6 (c) dargestellt.
In den Fl̈ugeln der Resonanzlinie beträgt die Abweichung weiẗuber 50 % (nicht dargestellt).
Unter Ber̈ucksichtigung der relativen Ḧaufigkeitai wurde aus dem gemessenen Spektrum die
Isotopieverschiebung der einzelnen Isotope und die Laserbandbreite(Lorenzfunktion) gefittet.
Abbildung5.6 (b) zeigt, dass nach dem Fitten die Spektren nahezu identisch sind, die Abwei-
chung zwischen den beiden Kurven (kleiner 2 %) ist statistisch nicht signifikant. Die Bandbreite
des Lasers wurde dabei mit 12±2 MHz bestimmt. Die Isotopieverschiebung der einzelnen Iso-
tope ist in Tabelle5.2mit denen vonKaletta[1969] verglichen. Die aus der Messung selbst ab-
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Abbildung 5.6: Spektrum der Eisen-Resonanzline in einer Höhe 89±1 km am 12.12.2002 in der Zeit
von 20:17 bis 21:47 Uhr UT. Oberer Teil: Vergleich von gemessenen Spektrum (blau) und theoretischen
Spektrum (schwarz), mit einem Isotop (a) und allen Isotopen(b). Der untere Teil zeigt jeweils die
Abweichung zwischen dem gemessenen und dem theoretischen Spektrum (c und d). Entnommen aus
Lautenbach und Ḧoffner [2004].

geleiteten Isotopieverschiebungen stimmen innerhalb der Fehlertoleranzenüberein. Das Isotop
(58Fe) mit der geringsten Ḧaufigkeit (0,028) wurde nur mit einem sehr großen Fehler bestimmt,
deshalb wird der Wert vonKaletta [1969] übernommen. Abbildung5.7 zeigt den Fit der ge-
messene Isotopieverschiebung von54Fe und57Fe relativ zu56Fe für verschiedene Ḧohen. Jede
einzelne Ḧohe repr̈asentiert eine eigenständige Messung der Isotopieverschiebung. Eine Ab-
weichung mit der Ḧohe ẅurde einen systematischen Fehler aufzeigen, da die Lage der Isotope
unabḧangig von der Temperatur und der Linienform ist. Selbst an den Rändern des Messbe-
reichs, wo die Messstatistik schlechter wird, stimmen die Isotopieverschiebungen innerhalb des
Fehlertoleranzen̈uberein und es zeigt sich keine signifikante Abweichung.

5.3 Apparativer Aufbau

Der vorl̈aufige Versuchsaufbau und erste Testmessungen mit dem Eisen-Dopplerlidar wurden
am station̈aren Lidar Anfang Dezember 2002 durchgeführt. Um die Routinemessungen des
station̈aren Lidars nicht zu behindern, sollte langfristig das mobile Lidar zu einem Eisen-
Dopplerlidar umgebaut werden. Das mobile Lidar profitiert am meisten von den Verbesse-
rungen und es werden deren Einsatzmöglichkeiten erweitert. Die in den folgenden beiden
Abschnitten beschriebenen apparativenÄnderungen beziehen sich auf das stationäre Lidar.
Anfang 2004 wurde dann das mobile Lidar inähnlicher Weise umgerüstet, worauf im Ab-
schnitt5.3.3eingegangen wird.
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Abbildung 5.7: Ergebnis des Fits für die Isotopieverschiebung von54Fe (−727 MHz) und 57Fe
(426 MHz) relativ zu56Fe (0 MHz) f̈ur jede Ḧohen am 12.12.2002 in der Zeit von 20:17 bis 21:47
Uhr. Entnommen ausLautenbach und Ḧoffner [2004].

5.3.1 Umrüstung der Sendeeinheit

Die Sendeeinheit des Lidars ist im Abschnitt2.2.2beschrieben. Um die Eisen-Resonanzwellen-
länge von 386 nm zu erreichen, muss die Wellenlänge des Alexandrit-Lasers von 770 nm auf
772 nm verschoben und anschließend frequenzverdoppelt werden. Da der Alexandrit-Laser
über einen wesentlich größeren Bereich abstimmbar ist, muss hierfür nur der Seeder-Laser
neu abgestimmt werden. Die nötigenÄnderungen betreffen also den Seeder-Laser und einen
neu zu entwickelnden Aufbau zur Frequenzverdopplung.

Seeder-Laser

Die Wellenl̈ange des Alexandrit-Lasers wird vom Seeder-Laser vorgegeben (siehe Kap.2.2.2).
Er kann mit Hilfe des externen Gitters auf die neue Wellenlänge von ca. 772 nm abgestimmt
werden. Die Schwierigkeit besteht jedoch darin, den Seeder-Laser auf die exakte Resonanz-
wellenl̈ange abzustimmen. Beim Kalium-Resonanzlidar diente eine Kaliumdampfzelle als Wel-
lenlängenreferenz (siehe Kap.2.2.2). Für Eisen ist diese Technik leider nicht möglich, da
die Dampfzelle auf̈uber 1000 °C erhitzt werden m̈usste. Es konnte weder eine entsprechen-
de Heizung gefunden werden, noch hätte die Abẅarme aus dem Container abgeführt werden
können. Deshalb wurde ein Spektrometer (TOPTICA: WS/8-UV) zur Wellenlängenmessung
angeschafft.

Zum ersten Auffinden der exakten Eisen-Resonanzwellenlänge ist das Spektrometer nicht
geeignet, da es vor jeder Absolutmessung sehr genau (10−9) kalibriert werden muss. Mit Hil-
fe des Spektrometers wurde nur eine Vor-Justage des Seeder-Lasers durchgef̈uhrt. Die Ab-
stimmung des Alexandrit-Lasers auf die Wellenlänge des Seeder-Lasers kann mit dem Tuner
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(Lyot-Filter) sehr leicht durchgeführt werden. Das erste Mal muss die exakte Lage der Reso-
nanzwellenl̈ange also direkt an der Atmosphäre aufgesucht werden. Das kann aber erst gesche-
hen, wenn durch Frequenzverdopplung (772 nm→386 nm) des Alexandrit-Laserlichts ausrei-
chend Laserenergie zur Verfügung steht. Die Wellenlänge wird so lange verfahren, bis aus der
Eisenschicht ein R̈uckstreusignal detektiert wird. Nun wird die Wellenlänge auf das Maximum
der Intensiẗat eingestellt. Ist die Resonanzwellenlänge erst einmal gefunden, so ist die relative
Genauigkeit (10−8) des Spektrometers ausreichend, um die Resonanzwellenlänge am Seeder-
Laser immer wieder einstellen zu können. Allerdings ist die Langzeitstabilität das Spektrome-
ter nicht ausreichend, um die exakte Lage der Resonanzwellenlänge wiederzufinden. So ent-
steht z. B. bei einer Temperaturveränderung von einem Kelvin eine Abweichung von 20 MHz
(10−8). Deshalb muss vor jeder weiteren Messung eine Feinabstimmung des Seeder-Lasers vor-
genommen werden. Das Spektrometer istüber eine Glasfaser dauerhaft an den Seeder-Laser
angeschlossen.

Frequenzverdopplung

Eine der Grundlagen der klassischen, linearen Optik ist die Erhaltung derFrequenz. In der
nichtlinearen Optik treten allerdings Frequenzmischprozesse auf, da beihohen Intensiẗaten die
Kennlinie des Elektrons nicht länger linear ist. Vollf̈uhrt das Elektron unter dem Einfluss ei-
ner sinusf̈ormigen Feldsẗarke anharmonische Schwingungen, so treten in der Auslenkung bzw.
Polarisation Oberwellen auf. Die Polarisation enthält nun außer der Grundwellenlänge auch
die zweite Harmonische Wellenlänge. So tritt nicht nur Licht der eingestrahlten Frequenz aus,
sondern auch das der doppelten Frequenz. Damit besteht die Möglichkeit mit energiereicher
kohärenter Strahlung Frequenzen zu erzeugen, bei denen keineähnlich leitungsstarken Laser
direkt verf̈ugbar sind. Erstmals gelang dies in einem Quarzkristall durchFranken et al.[1961].

Jeder Aufbau zur Frequenzverdopplung muss speziell für die Eigenschaften des Lasers
entwickelt werden. Neben der Wellenlänge sind insbesondere die Energie, Strahlform und
Pulsl̈ange des Laser von Bedeutung. Danach wird der Kristalltyp und die Kristalldimensio-
nen bestimmt. Nach R̈ucksprache mit verschiedenen Herstellern standen zwei Kristallsorten,
Lithium-Triborat (LBO) und Barium-Borat (BBO) mit einer Dimension von 5x5x7 mm zur
Auswahl. Zun̈achst wurde der Kristall hinter den Ausgang des Alexandrit-Lasers platziert. Al-
lerdings zeigten beide Kristalle eine sehr geringe Wandlungseffizienz. Unter Ber̈ucksichtigung
des Akzeptanzwinkels des Kristalls, wurde der Laserstrahl mit einer Linse (f = 1500) auf den
Kristall fokussiert. Jedoch ist die Laserenergie im Fokus zu hoch für den Kristall und die danach
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Abbildung 5.8: Wandlungseffizienz bei der Fre-
quenzverdopplung für den BBO-Kristall

folgenden Optiken. So wurde der Kristall vor
dem Fokus in einem Abstand von∼850 mm
hinter der Linse platziert. Hinzu kommt,
dass der Abstand vom Kristall zur Linse
nicht zu lang sein darf, um den Aufbau
sp̈ater in das mobile Lidar integrieren zu
können. Abbildung5.8 zeigt die erzielten
Wandlungseffizienzen und die Ausgangslei-
stung f̈ur den BBO-Kristall. Da es sich hier-
bei um einen nichtlinearen Prozess handelt,
haben die Lasereigenschaften einen beson-
ders großen Einfluss auf die erzielte Wand-
lungseffizienz. Außerdem muss der Kristall
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äußerst pr̈azise auf die Polarisation und Strahlachse des Lasers eingerichtet werden. Die Mes-
sungen im Abschnitt5.4 erfolgten mit dem BBO-Kristall und durchschnittlich 80 mJ bei
386 nm, wobei die Ausgangsleistung des Alexandit-Laser ca. 140 mJ betrug. Nach dem Ver-
dopplungsprozess mussten alle optischen Bauteile für beide Wellenl̈angen, die Grundwel-
lenlänge (772 nm) und die zweite Harmonische Wellenlänge (386 nm), ausgeführt werden. Zur
Sichtfeldreduzierung erfolgte eine Modifizierung des Aufweitungsteleskop. F̈ur den endg̈ulti-
gen Aufbau im mobilen Lidar wurde das Aufweitungsteleskop achromatisch ausgef̈uhrt, um
auch beide Wellenlängen im selben Teleskopgesichtsfeld zu sehen (siehe Kap.5.3.3).

5.3.2 Aufbau des Empfangszweiges

Die ersten Eisen-Lidarmessungen sollten nur während der Nacht stattfinden. Demzufolge wur-
de der Empfangszweig recht einfach gehalten. Er ist in Abbildung5.9 dargestellt und besteht
aus einer Kollimatorlinse um das Licht zu parallelisieren, einen neuen Interferenzfilter f̈ur
385,9 nm mit einer FWHM von 0,3 nm und∼60 % Transmission, sowie einer Abbildungslinse,
die das Licht auf einen Photomultiplier fokussiert. Dieser Empfangszweig wurden verwendet
um die ersten erfolgreichen Temperaturmessungen am 7. und 12. Dezember 2002 mit dem
Eisen-Dopplerlidar durchzuführen. Diese Messungen werden im Abschnitt5.4.1beschrieben
(siehe auch Abb.5.13).

Im nächsten Abschnitt wird der Empfangszweig des mobilen Eisen-Dopplerlidars beschrie-
ben mit dem auch Tageslichtmessungen durchgeführt werden k̈onnen (siehe Abschnitt5.4.2).

PMTIF-Filter

Chopper

Glasfaser vom Teleskop

Abbildung 5.9: Nachweisbank des Eisen-Dopplerlidars für Nachtmessungen

5.3.3 Derzeitiger Zustand des Eisen-Dopplerlidars

Das mobile Lidar wurde zu einem tageslichtfähigen Eisen-Dopplerlidar mit sehr kleinem Te-
leskopgesichtfeld (∼60 µrad) umgebaut. Voraussetzung dafür ist eine Stahlstabilisierung, um
den Laserstrahl am Himmel innerhalb des sehr kleinen Teleskopgesichtsfeld zu halten. Neben
thermischen Bewegungen werden hauptsächlich Vibrationen bzw. kurzzeitige Schwingungen
ausgeregelt. Abbildung5.10 zeigt den prinzipiellen Aufbau der Strahlstabilisierung. Im Fo-
kus des Empfangsspiegels befindet sich eine CCD-Kamera, auf die durch einen Strahlteiler
ca. 15% des empfangenen Lichtes der Wellenlänge 772 nm f̈allt. Die Position des Lichtflecks
auf der CCD-Kamera wird mit jedem Laserpuls ausgelesen und der Piezo-Spiegelüber eine
Software so verfahren, das zum nächsten Laserpuls der Laserstrahl innerhalb des Teleskopge-
sichtsfelds ist. Ein tageslichtfähiger Empfangszweig für beide Wellenl̈angen wurde im Rah-
men der Diplomarbeit vonKeller [2006] aufgebaut. Dazu gehörte eine Sichtfeldverkleinerung
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Empfangsteleskop

Glasfaser zum Empfangszweig

Atmosphäre

Piezo-Spiegel

CCD-Kamera

Abbildung 5.10: Schematische Darstellung der
Laserstrahl-Stabilisierung mit Umlenkspiegel (pie-
zogesteuert) und CDD-Kamera

auf 54 µrad und die Integration eines Luft-
spalt-Etalons. Zus̈atzlich wurden die Auswir-
kungen des Etalons auf die Messungen un-
tersucht. So entstand ein System mit drei
Messkan̈alen wie es in Abbildung5.11 dar-
gestellt ist. Zur Detektion der Resonanz-
streuung dient der UV-Zweig (Abb.5.11a).
Zunächst wird das Licht von einem Inter-
ferenzfilter spektral gefiltert. Hierfür wur-
de der vorhandene Interferenzfilter (FWHM:
0,3 nm) verwendet, der das̈ubrige Spek-
trum mit 105 blockt. In diesen Messkanal
ist ein Etalon zur weiteren Untergrundredu-
zierung eingesetzt, dass einen freien Spek-
tralbereich von 0,3 nm (60,5 GHz) und ei-
ne Transmission von∼90% besitzt. Interfe-
renzfilter und Etalon sind so aufeinander ab-
gestimmt, dass außer der Eisenresonanzwel-
lenlänge die Transmission derübrigen Ord-
nungen (Wellenl̈angen) des Etalons geblockt
werden. Damit eine ständige Messung der
Etalon-Filterkurve erfolgt, werden 8% der Gesamtintensität in einen Referenzkanal ohne Eta-
lon ausgespiegelt. Somit kann die Zentralwellenlänge des Etalons zu jeder Zeit optimal auf
die Eisenresonanzwellenlänge abgestimmt werden. Die Abstimmung erfolgt mit Hilfe einer
Drucksteuerung. Außerdem ist der Einfluss des Etalons auf das Messsignal direkt auswert-
bar, was insbesondere bei schmalbandigen Filtern nicht vernachlässigt werden darf. Abbil-
dung 5.11 (b) zeigt den IR-Detektor-Zweig für das Rayleighsignal bei 772 nm. Mit diesem
Aufbau gelang es, den Tageslicht-Untergrund um einen Faktor 20 zu reduzieren [Keller, 2006].

Seit Sommer 2006 wird der Empfangszweig auf sechs Messzweige ausgebaut, was jedoch
nicht mehr Teil dieser Arbeit ist. Es entstehen im UV-Zweig und IR-Zweig je ein Doppel-
Etalon-System mit je zwei Referenzkanälen. Durch das Doppel-Etalon wird der Untergrund
noch effektiver unterdr̈uckt und der Ḧohenbereich f̈ur Eisenlidar-Messungen vergrößert. Test-
messungen bei 772 nm Wellenlänge haben gezeigt, dass mit dem schmalbandigen Doppel-

PMT1

PMT2

APD1Chopper

Etalon

IF-Filter

Glasfaser vom Teleskop

a

b

Abbildung 5.11: Nachweisbank des tageslichtfähigen Eisen-Dopplerlidars, wie sie vonKeller [2006]
aufgebaut wurde. a: UV-Zweig (386 nm) mit Etalon; b: IR-Zweig (772 nm).
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Etalon-System die Miestreuung von der Rayleighstreuung getrennt werden kann. Somit wird es
möglich, Temperaturen von 105 bis unter 20 km zu messen. Außerdem eröffnen sich dadurch
neue M̈oglichkeiten, auch andere Messparameter wie z.B. das Aerosol-Rückstreuverḧaltnis
oder den Vertikalwind am Tag bestimmen zu können. Es hat sich auch gezeigte, dass der so-
lare Untergrund im IR (772 nm) um den Faktor 50 und im UV (386 nm) um den Faktor 100
gesenkt werden konnte. In einem siebten Messzweit wurde erst kürzlich ein konfokales Etalon
installiert. Abscḧatzungen vonHöffner (private Mitteilung) haben gezeigt, dass damit zukünf-
tig nicht nur große Eisteilchen (NLC) sondern auch kleine Eisteilchen (

”
PMSE“) bis in große

Höhen detektiert werden können.

5.4 Messungen mit dem Eisen-Dopplerlidar

Abbildung 5.12zeigt eines der ersten Rückstreuprofile bei 386 nm des stationären Lidars (a)
und des mobilen Lidars (b). Die Messungen wurden in verschiedenen Jahren und mit unter-
schiedlichen Laserenergien aufgenommen. Das stationäre Lidar wurde mit einer Energie von
ca. 80 mJ (bei 386 nm) betrieben, das Rückstreuprofil zeigẗuber der normalen Eisenschicht
noch eine sporadische Fe-Schicht, die bis 120 km reicht. Da der Laser des mobile Lidars bei
der ersten Eisen-Messung am 11.02.2004 noch nicht optimal funktionierte, ist das Profil vom
20.02.2004 in Abbildung5.12 b dargestellt. Außerdem ist auf Grund von Streulicht in der
Nachweisbank ein Rauschenüber den gesamten Messbereich zu erkennen.
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Abbildung 5.12: Rückstreuprofile des stationären Lidars (a) am 12.12.2002 und des mobilen Lidar (b)
20.02.2004 in K̈uhlungsborn (Ḧohenintervall: 200 m, Integration: 2 Minuten)

5.4.1 Vergleichs- und Nachtmessungen

Die erste Temperaturmessung auf der Eisen-Resonanzwellenlänge gelang mit den stationären
Lidar am 7. Dezember 2002. Diese Messung und die vom 12. Dezember 2002 werden in Abbil-
dung5.13dargestellt. Zus̈atzlich ist eine Kalium-Resonanzlidar-Messung vom 10. Dezember
2002 gezeigt, die mit zwei bzw. drei Tage Abstand zwischen den Eisenlidarmessungen durch-
geführt wurde. Bei diesen Nachtmessungen werden nur Temperaturen mit einem statistischen
Fehler≤10 K gezeigt. Im Maximum der Eisenschicht ist der statistische Fehler nur 0,4K ,
durch die geringere Messstatistik beim Kaliumlidar beträgt er hier 1 K. Auf Grund der langen
Integrationszeit des Kaliumlidars von drei Stunden ist das Profil recht gleichmäßig und ohne
Wellenstruktur. Die Eisenlidarmessungen am 7. Dezember mit 2 Stunden und am 12. Dezember
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Abbildung 5.13: Temperaturmessung in der Nacht mit dem Eisenlidar (blau) am7.12.2002 (a) und
12.12.2002 (b). Das rote Profil zeigt eine Kaliumlidar-Messung vom 10.12.2002. Entnommen ausLau-
tenbach und Ḧoffner [2004].

mit 1,5 Stunden Integrationszeit zeigen dagegen stärkere Wellenstrukturen. Obwohl die Mes-
sungen in Abbildung5.13(a) durch drei Tage separiert sind, zeigen sie die Mesopause bei ca.
100 km. Die Temperaturabweichung istüber den gesamten Höhenbereich unter 10 K, was auf
geringe Tag-zu-Tag Variationen schließen lässt. In Abbildung5.13(b) ist das nur bis ca. 95 km
der Fall. Dar̈uber weicht das Eisenlidar-Profil stark von dem Kaliumlidar-Profil ab. Das kann
aber mit einer Temperaturwelle oder starken Tag-zu-Tag Variationen erklärt werden. Aussage-
kräftiger sind Messungen die im selben Messvolumen und zur selben Messzeit durchgef̈uhrt
werden.

Nachdem das mobile Lidar zum Eisen-Dopplerlidar umgebaut war, konntengleichzeitige
Messungen mit dem wieder zurück gebauten stationären Kalium-Resonanzlidar durchgeführt
werden. Eine drei Stunden langen Nachtmessung von 20./21. Februar 2004 ist f̈ur eine Ḧohe
von 93 km in Abbildung5.14 dargestellt. Ẅahrend dieser Messung verursachte eine starke
Welle eine Temperaturveränderung von 40 K. Die Abweichung der beiden Temperaturprofile
ist über den gesamten Messzeitraum unter 3 K. Abbildung5.15 zeigt den Ḧohenverlauf von
50 bis 105 km dieser Messung. Das grüne Profil ist eine Kombination aus Daten des Kalium-
Resonanzlidars und des Rayleigh-Mie-Raman-Lidars. Von 84 bis 105 kmwerden die Tempera-
turen mit dem Kalium-Resonanzlidar bestimmt. Aus diesem wird dann die Temperatur für den
Startwert (siehe Stern in Abb.5.15) der Rayleigh-Temperaturberechnung von 90 bis 1 km ent-
nommen [Alpers et al., 2004]. Das blaue Profil zeigt die Messung mit dem Eisen-Dopplerlidar.
In diesem Beispiel wurden auch aus der Rayleighstreuung des Eisenlidars Temperaturen be-
stimmt. Dabei ist es innerhalb und auch an der Unterkante der Eisenschicht(ca. 84 km) schwie-
rig, Temperaturen zu bestimmen. Aufgrund des kleinen Scanbereichsüber die Resonanzkurve
und der geringen Rayleighstreuung in ca. 84 km Höhe ist die Trennung von Rayleighstreuung
und Resonanzstreuung nicht möglich, so das die Temperatur in diesem Höhenbereich inter-
poliert werden muss. Dennoch stimmen die beiden Temperaturprofile gutüberein. Um diese
Interpolation zu vermeiden, wird die Grundwellenlänge (772 nm) beim Eisenlidar zukünftig
separat detektiert (siehe Abb.5.11 b). So kann eine Temperaturberechnung, wie sieAlpers
et al. [2004] für zwei Lidars beschreibt, mit einem einzigen Lidar durchgeführt werden.
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Abbildung 5.14: Gleichzeitige Temperaturmessung mit dem Eisenlidar (blau) und dem Kaliumlidar
(rot) am 20. / 21.02.2004. Entnommen ausLautenbach et al.[2005].
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Abbildung 5.15: Gleichzeitige Temperaturmessung mit dem Eisenlidar (blau, stat. Fehler grau hinter-
legt) und einer Kombination (grün) aus Kaliumlidar und RMR-Lidar am 21.02.2004 von 00:15–01:15
UT. Zum Vergleich ist die MSISE-90 eingezeichnet. Entnommen ausLautenbach et al.[2005].
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5.4.2 Tageslichtmessungen

Das Potential und die Leistungsfähigkeit des Eisen-Dopplerlidars wird bei Tageslichtmessun-
gen besonders deutlich. In Abbildung5.16 wird die Photonen-Z̈ahlrate des mobilen Eisen-
Dopplerlidars mit dem des stationären Kalium-Resonanzlidars am Tag verglichen. Die Kalium-
lidarmessung wurde mit derüblichen Messkonfiguration durchgeführt: Laserenergie∼150 mJ,
Teleskopgesichtsfeld 192 µrad und mit FADOF-Tageslichtfilter (siehe Tab. 2.2 und Tab.2.3).
Das mobile Eisenlidar wurde mit den hier beschriebenen Entwicklungsstand betrieben: Laser-
energie (bei 386 nm)∼30 mJ, Teleskopgesichtsfeld 54 µrad und mit Etalon-Tageslichtfilter.
Die Profile zeigen die Photonen-Zählraten um 12:00 Uhr Ortszeit am 19. Oktober 2005 mit
einer Sonnenelevation von ca. 28°. Abbildung5.16links zeigt den Vergleich ohne Untergrund-
abzug. Die Metallschicht ist beim Kaliumlidar-Profil fast völlig im Untergrund verschwun-
den, beim Eisenlidar-Profil ist sie trotz sehr geringer Laserenergie gut erkennbar. Bei vol-
ler Energie des Lasers wäre die Eisenschicht noch deutlicher zu erkennen (siehe Abb.5.12).
Der Tageslicht-Untergrund des mobilen Eisen-Dopplerlidars ist etwa 6-fach geringer als der
des Kalium-Resonanzlidars und das gute Signal-zu-Rausch-Verhältnis übersteigt bereits jetzt
schon das vom Kalium-Resonanzlidar. Das wird auch nach Untergundabzug deutlich, wie in
Abbildung5.16rechts dargestellt.
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Abbildung 5.16: Photonen-Z̈ahlraten am Tag (19.10.05, 12:00 Uhr) vom Eisenlidar (blau)und vom
Kaliumlidar (rot), integriertüber 4000 Laser-Pulse. Links: ohne Untergrundabzug, rechts mit Unter-
grundabzug.

In Abbildung5.17ist die ersten Temperaturenmessung am Tag mit dem tageslichtfähigen
Eisen-Dopplerlidars dargestellt. Die Temperaturberechnung erfolgte mit einer Höhenaufl̈osung
von 1 km und einer Integrationszeit von 30 min. Abbildung5.17links zeigt den zeitlichen Ver-
lauf mit einem Fehler von maximal 10 K. Im rechten Teil wird des mittlere Temperaturpro-
fil, ohne Einschr̈ankung durch den Temperaturfehler, vom Kaliumlidar und Eisenlidar mitein-
ander verglichen. Beide Temperaturprofile stimmen innerhalb der Fehlerbalken gut überein,
wie es auch schon die vorangegangenen Nachtmessungen gezeigt haben (siehe Abb.5.14und
Abb. 5.15). Der statistische Fehler der Eisenlidarmessung ist wiederum kleiner und auch der
Höhenbereich der Messung ist dem Kaliumlidar-Profil gegenüber gr̈oßer.
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Abbildung 5.17: Tageslichtmessung am 19.10.2005 von 10:30–14.30 Ortszeit, links: mit 10 K Fehler,
1 km Höhenaufl̈osung und 30 min Integrationszeit. Rechts: Vergleich des mittleren Temperaturprofils
vom Eisenlidar (blau) und Kaliumlidar (rot).

5.5 Erzielte Ergebnisse

Im Rahmen dieser Arbeit wurde das Kalium-Resonanzlidar erfolgreich zueinem Eisen-Dop-
plerlidar weiterentwickelt. Dabei wurden nach der technischen Realisierung vor allem der
Eisen-Resonanzübergang und die Isotopieverschiebung der Eisenisotope untersucht.Dabei hat
sich gezeigt, dass die Isotopenverschiebung bei der Berechnung des Eisen-Resonanz-Rückstreu-
querschnitt ber̈ucksichtigt werden muss, da sonst ein systematischer Temperaturfehler von 28 K
entsteht. Erste Vergleichsmessungen mit dem Kalium-Resonanzlidar in der Nacht und am Tag
haben die besseren Tageslichteigenschaften des Eisen-Dopplerlidarsgezeigt. So ist es m̈oglich,
über einen gr̈oßeren Ḧohenbereich Temperaturen mit einem kleinerem statistischen Fehler zu
berechnen. Obwohl beim Eisen-Dopplerlidar noch eine Vielzahl von Verbesserungen anste-
hen, zeigen diese Messungen die Vorzüge und das große Potential des Eisenlidars für zuk̈unf-
tige Eins̈atze. Schon mit diesem Entwicklungsstandübertrifft es das bis zu seinen technischen
Grenzen entwickelte und ausgereifte Kalium-Resonanzlidar.



Kapitel 6

Zusammenfassung und Ausblick
In der vorliegenden Arbeit wurden mit einem Kalium-Resonanzlidar die thermische Struktur
und die Kaliumschicht in der Mesopausen-Region (80–105 km) an zwei verschiedenen Orten
untersucht. Es erfolgten drei Kampagnen in polaren Breiten (78◦ N) mit dem mobilen Kalium-
Resonanzlidar (2001 bis 2003) und kontinuierliche Messungen in mittleren Breiten (54◦ N)
mit dem station̈aren Kalium-Resonanzlidar (2002 bis 2005). Diese Daten wurden ausgewer-
tet und miteinander verglichen. Vor allem die thermische Struktur in polaren Breiten war von
großem Interesse und wurde in Bezug auf das Auftreten von Polaren Mesospḧarischen Som-
merechos analysiert. Darüber hinaus erfolgte eine Weiterentwicklung des mobilen Kalium-
Resonanzlidars zu einem Eisen-Dopplerlidar, um die Einsatzmöglichkeiten des Lidars und die
Temperatursondierungen in der Mesopausen-Region noch zu verbessern. Im Folgenden sind
die Ergebnisse dieser Arbeit zusammengefasst und es wird ein Ausblick auf weiterführende
Untersuchungen gegeben.

Messungen bei 78◦ N und 54◦ N

Temperatur- und Kaliumdichtemessungen wurden einerseits während dreier Feldkampagnen
in Spitzbergen (78◦ N) durchgef̈uhrt und andererseits wurden Routinemessungen in Kühlungs-
born (54◦ N) weitergef̈uhrt. Die wesentlichen Ergebnisse der in dieser Arbeit durchgeführten
Datenauswertung und des Vergleichs der Datensätze miteinander sind im Folgenden zusam-
mengefasst:

• Mit den Messungen aus Spitzbergen und Kühlungsborn steht erstmals ein großer Satz an
Temperatur- und Kaliumdichtedaten zur Verfügung, der nicht nur auf Nachtmessungen
beschr̈ankt ist. Von Ende Februar bis Anfang Oktober entstand erstmals ein geschlos-
senes Bild der thermischen Struktur und des Dichteverlaufsüber Spitzbergen.

• Ähnlich wie in Kühlungsborn, zeigt auch die thermische Strukturüber Spitzbergen die
Sommer- und Wintermesopause bei unterschiedlichen Temperaturen und Höhen. Durch
diese Messungen wurde erstmals das Zwei-Niveau-Verhalten der Mesopause auch für
Spitzbergen bestätigt. Die Sommermesopause (Wintermesopause) befindet sichüber
Spitzbergen bei Temperaturen von∼120 K (∼180 K) in∼90 km (∼100 km) Ḧohe.

• Die Höhe der Sommermesopause in Kühlungsborn ist 3 km niedriger und die Temperatur
∼30 K höher als auf Spitzbergen. Die Höhe der Wintermesopause ist in etwa gleich
(∼100 km), allerdings ist die Temperatur in Kühlungsborn∼10 K niedriger.

• Der saisonale Temperaturverlaufüber Spitzbergen wurde mit den Referenzatmosphären
CIRA-86 und MSISE-90 verglichen. Beide Modelle stimmen nicht mit den gemessenen
Temperaturen̈uberein. Die CIRA-86-Temperaturen sind im Sommer bis zu 20 K höher
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und im Winter bis zu 20 K niedriger als die hier präsentierten Daten. Eine bessere sai-
sonaleÜbereinstimmung zeigt die MSISE-90, sie ist jedoch generell bis zu 20 K wärmer.

• Ein Vergleich des vorgestellten Temperaturverlaufs in Kühlungsborn (Tages- und Nacht-
messungen) mit dem Temperaturverlauf in Kühlungsborn aus den Jahren 1996–1999
(nur Nachtmessungen) zeigen im Mittel eine Abkühlung von etwa 13 K in der Meso-
pausen-Region. Diese Abkühlung konnte nicht allein durch die unterschiedliche Mess-
zeit (Tag / Nacht-Unterschied) erklärt werden.

Analyse von Temperatur und PMSE bei 78◦ N

Anhand von 353 Stunden simultaner PMSE- und Temperaturmessungen wurde die thermische
Struktur an der PMSE-Oberkante und oberhalb der PMSE analysiert. Dabei wurde erstmals
auch der Ḧohenbereich oberhalb der PMSE untersucht. Die Analysen zeigen, dass PMSE nur
auftritt wenn die Frostpunkttemperatur unterschritten ist. Jedoch ist die PMSE-Oberkante kein
Indikator für mesospḧarische Temperaturen, da die Temperaturen oberhalb der PMSE wesent-
lich niedriger (bis 40 K) als die Frostpunkttemperatur sein können, ohne dass PMSE auftritt.
Das steht im Gegensatz zum Bereich unterhalb der PMSE, wo die Temperaturen immer gr̈oßer
als die Frostpunkttemperatur sind [Lübken et al., 2004c]. Besonders auffällig ist, dass in 353
Messstunden zu keinem Zeitpunkt PMSE oberhalb von ca. 92 km beobachten wurde, obwohl
die Temperaturen niedriger als die Frostpunkttemperatur waren. Mit dem derzeitigen theoreti-
schen Versẗandnis von PMSE und den in Kapitel4.3diskutierten Punkten (u.a. Vertikalwinde,
Eisteilchen-Nukleation und Turbulenz) lassen sich diese neu gewonnenen Erkenntnisse nicht
erklären.

Eisen-Dopplerlidar

Mit dem Kalium-Resonanzlidar wurden im polaren Sommer bzw. am Tage Messungen durch-
geführt. Doch um auch am Tage im selben Höhenbereich und mit gleicher Genauigkeit wie
in der Nacht Temperaturen messen zu können, muss die Tageslichtfähigkeit noch verbessert
werden. Allerdings war eine Verbesserung der Tageslichtfähigkeit des Kalium-Resonanzlidars
auf Grund eines physikalischen Effekts (Sättigung) nicht mehr m̈oglich. Deshalb erfolgte im
Rahmen der vorliegenden Arbeit eine Weiterentwicklung zu einem Eisen-Dopplerlidar. Ne-
ben der technischen Realisierung des Umbaus mussten auch der Eisen-Resonanz̈ubergang
und die Isotopieverschiebung der Eisenisotope untersucht werden. Es wurde gezeigt, dass der
Eisen-Resonanz-R̈uckstreuquerschnitt ohne Berücksichtigung der Isotopieverschiebung einen
systematischen Temperaturfehler von 28 K bewirkt. Simultane Vergleichsmessungen mit dem
Kalium-Resonanzlidar haben die besseren Tageslichteigenschaften desEisen-Dopplerlidars
demonstriert und zeigen das große Potential des Eisen-Dopplerlidars für zuk̈unftige Eins̈atze.

Ausblick

Der folgende Ausblick gibt Anregungen auf weiterführende Untersuchungen und wissenschaft-
liche Arbeiten, die sich aus dieser Arbeit ergeben.

Eine Weiterf̈uhrung der Messungen in unveränderter Form in K̈uhlungsborn ist von großem
Interesse, um klimatologische Trends und den Einfluss der solaren Strahlung auf die Tempera-
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turen in der Mesopausen-Region ableiten zu können. Das ist vor allem in Hinblick auf den inter-
nationalen Forschungsschwerpunkt CAWSES (

”
Klima und Wetter des solar-terrestrischen Sy-

stems“) von Bedeutung. Mit Messungen bei unterschiedlichen geographischen Breiten k̈onnen
weitere Beitr̈age zum Versẗandnis der thermischen und dynamischen Prozesse in der Meso-
pausen-Region geleistet werden. Diese Ergebnisse sind auch für die Modellierung der Atmo-
spḧare von Nutzen, weil die mit dem Lidar gewonnenen Erkenntnisseüber die Mesopausen-
Region genauere Daten für Randbedingungen und Parametrisierungen von Prozessen geben
können. Insbesondere sind Messungen in der Antarktis von wissenschaftlichen Interesse, da es
gerade hier ẅahrend des Sommers nur sehr wenige Temperaturmessungen in der Mesopausen-
Region gibt.

Die Vergleiche von thermischer Struktur mit PMSE im arktischen Sommer haben ge-
zeigt, dass noch weitere Messungen und theoretische Untersuchungenvorgenommen werden
müssen, um den Widerspruch zwischen der thermischen Struktur oberhalb der PMSE und dem
derzeitigen theoretischen Verständnis von PMSE zu klären. Einen großen Fortschritt könn-
te die Modellierung der PMSE mit allen zusätzlichen physikalischen Prozessen bringen, wie
sie schon in Kapitel4.3 angesprochen wurden. Darüber hinaus m̈ussen auch die Messungen
weitergef̈uhrt werden. So sind z.B. Temperatur- und PMSE-Messungen in Antarktis wichtig,
um einen Nord-S̈ud-Hemispḧarenvergleich durchführen zu k̈onnen. Zudem ist es auch wichtig
weitere Parameter zu untersuchen, die die PMSE beeinflussen. Es wurden z.B. nur drei Turbu-
lenzmessungen bei diesen Breiten (78◦ N) vorgenommen. Dies sind zu wenige Messungen, um
Aussagen̈uber die mittlere Turbulenzstärke zu machen. Die instrumentellen Weiterentwicklun-
gen von Radar und Lidar tragen indirekt zur Verbesserung des Verständnisses der PMSE und
thermischen Struktur bei und sind deshalb von großer Bedeutung.

Mit dem Eisen-Dopplerlidar k̈onnen bessere Messungen unter Tageslichtbedingungen
durchgef̈uhrt werden als mit den in der Vergangenheit verfügbaren Lidars. Außerdem bietet
es noch eine Vielzahl von weiteren Entwicklungsmöglichkeiten. So sendet es z.B. zwei Wel-
lenlängen aus, die bei Kombination Temperaturberechnungen von der unteren Stratospḧare bis
in die Mesopausen-Region zulassen. Durch entsprechende Entwicklungen k̈onnen auch andere
atmospḧarische Gr̈oßen gemessen werden, wie z.B. das Rückstreuverḧaltnis oder Vertikalwin-
de. Mit den derzeitigen Entwicklungen wird es in Zukunft möglich sein auch kleine Eisteilchen
(PMSE) direkt zu sondieren. Dies steht im Gegensatz zum Radar, dassnicht die Eisteilchen di-
rekt, sondern nur ihre Auswirkungen beobachten kann. Aus solchenBeobachtung ließen sich
elementare Schlussfolgerungen für die PMSE-Theorie bzw.̈uber die Eisteilchenverteilung in
der Mesopausen-Region ziehen.
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Anhang A

Atomphysikalische Daten
Um Dichte- und Temperaturberechnung durchführen zu k̈onnen werden die wichtigsten Kenn-
größen von atomarem Kalium und Eisen benötigt, die in diesem Anhang zusammengefasst
sind. Sie sind im wesentlichen aus der physikalischen Referenz-Datenbank
(http://physics.nist.gov/PhysRefData) des NIST (National Institute of Standards and Techno-
logy) und dem CRC Handbuch [Lide, 1999] entnommen.

A.1 Kalium

Das Alkali-Element Kalium ist wie folgt charakterisiert:

Ordungszahl Kalium 19
Relative Atommasse 39,0983(1) g/mol
Erste Ionisierungsenergie 4,3407 eV
Elektronenkonfiguration [Ar : 1s22s22p63s23p6] 4s
Russel-Saunders-Kopplung2S1/2

Die naẗurlich vorkommenden Isotope sind:

Isotope Atommasse [amu] Häufigkeit [%] Kernspin Versatz [MHz]
39K 38,9637069 93,2581(44) I = 3/2 ±0
40K 39,96399867 0,0117(1) I = 4 + 125,58
41K 40,96182597 6,7302(44) I = 3/2 + 235,28

Das Isotop40K hat die Halbwertszeit vonτ = 1,26× 109 Jahren. Auf Grund der geringen
Häufigkeit wird40K in den Berechnungen nicht berücksichtigt. Die Halbwertszeit von41K und
43K betr̈agt einige Stunden. Die Grundzustände des Kalium-D1- und Kalium-D2-Übergangs
sind zusammen als die Fraunhofer A′ bekannt. Die folgende Tabelle zeigt deren Resonanzwel-
lenlängen:

Übergang: K(D1) K(D2)

Wellenl̈ange Luft [nm] 769,8974 766,4911
Wellenl̈ange Vakuum [nm] 770,1093 766,7021
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Der Kalium-D 1-Resonanz̈ubergang

Die in dieser Arbeit verwendeten Werte des Kalium-D1-Resonanz̈ubergangs sind im wesentli-
chenSaloman[1993] entnommen.

Übergang 2S1/2 → 2P0
1/2

Energie level (Ek) λ̄ = 12985,170cm−1

Oszillator Sẗarke f = 0,339
Mittlere Lebensdauer τ = 26,2 ns

Mit der Lebensdauer ergibt sich eine natürliche Linienbreite vonνN = (2πτ)−1 = 6,1 MHz
(FWHM). Angelehnt an CODATA1998 kann der Linienschwerpunkt in verschiedenen Einhei-
ten angegeben werden:

Einheit K(D1) Übergang

λ̄ [cm−1] 12 985,170 (1)
λVak [nm] 770,109 286 (59)
ν [Hz] 3,892 856 03 (30)
E [J] 2,579 433 17 (29)
E [eV] 1,609 955 73 (14)

λLuft [nm] 769,897 387 nLuft = 1,00027523 (CRC99)

Kalium hat eine Hyperfeinstruktur, sie entsteht durch die Wechselwirkung vom Magnetfeld
des Elektrons und dem magnetischen Moment des Atomkerns.J und I haben zusammen ein
Moment vonF = I − J, . . . , I + J. Für den Kalium-D1-Übergang ist das Quadropolmoment
null, das Dipolmoment wurde vonSaloman[1993] mit einem Ungenauigkeit von 2 MHz ge-
messen. Es beträgt für den Grundzustand von39K (41K) 230,86 MHz (127.01 MHz) und für
den Angeregten Zustand 28 MHz (15.2 MHz). Daraus resultiert die folgende Verschiebung der
Hyperfeinstrukturlinien:

2S1/2
2P1/2

39K 41K relative
[MHz] [pm] [MHz] [pm] Liniensẗarke

F’=2 310 -0,61 405 0,80 5
F=1

F’=1 254 -0,50 375 0,74 1
F’=2 -152 0,30 151 0,30 5

F=2
F’=1 -208 0,41 121 0,24 5
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A.2 Eisen

Das Eisenplatingruppen-Element Eisen ist wie folgt charakterisiert:

Ordnungszahl Eisen 26
Relative Atommasse 55,847 g/mol
Erste Ionisierungsenergie 7,9024 eV
Elektronenkonfiguration [Ar : 1s22s22p63s23p6] 3d64s2

Russel-Saunders-Kopplung a5D4

Die naẗurlich vorkommenden Isotope sind in der folgenden Tabelle gezeigt, jedochist die Iso-
topieverschiebung nicht so genau untersucht wie bei anderen Elementen oder Kalium.

Isotope Atomgewicht [amu] Ḧaufigkeit [%] Kernspin Versatz [MHz]a

54Fe 53,9396(12) 5,8 I = 0 −744(±9)
56Fe 55,93493(9) 91,72 I = 0 ±0
57Fe 56,93539(6) 2,2 I = 1/2 + 375(±6)
58Fe 57,93327(7) 0,28 I = 0 + 714(±15)

Der Wellenl̈angenversatz zwischen den einzelnen Isotope kann auch direkt aus der Atmo-
spḧarenmessung bestimmt werden (siehe Abschnitt5.2.3). Ergebnisse solcher Messungen dazu
zeigen eine recht gutëUbereinstimmung mit den vonKaletta[1969] bestimmten Werten [Lau-
tenbach und Ḧoffner, 2004].

Der Eisen Resonanz̈ubergang

Die in dieser Arbeit verwendeten Werte des Eisen-Resonanzübergangs sind im wesentlichen
Alpers[1993] entnommen.

Übergang a5D4 → z5D0
4

Energie level (Ek) λ̄ = 25899,987cm−1

Oszillator Sẗarke f = 0,0217
Mittlere Lebensdauer τ = 103,09 ns

Mit der Lebensdauer ergibt sich eine natürliche Linienbreite vonνN = (2πτ)−1 = 1,6 MHz
(FWHM). Angelehnt an CODATA2002 wird der Linienschwerpunkt in verschiedenen Einhei-
ten angegeben:

aQuelle:Kaletta[1969]
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Einheit EisenÜbergang

λ̄ [cm−1] 25 899,987
λVak [nm] 386,1004
ν [Hz] 7,764 620 764 989
E [J] 5,144 891 55 (88)
E [eV] 3,211 188 94 (28)

λLuft [nm] 385,9911 nLuft = 1,00027523 (CRC99)



Anhang B

Lidarmessdaten
Alle Lidarmessdaten des mobilen und stationären Kalium-Resonanzlidars sind bis einschließ-
lich 31.01.2006 in den folgenden Tabellen zusammengefasst:

TabelleB.1: Erste Messungen mit dem mob. Lidar auf Rügen (55◦N)
TabelleB.2: Polarstern-Kampagne mit dem mob. Lidar zwischen 70◦S and 45◦N
TabelleB.3: Nachtmessungen mit dem mob. Lidar in Kühlungsborn (54◦N)
TabelleB.4: Tag- und Nachtmessungen mit dem mob. Lidar auf Teneriffa (28◦N)
TabelleB.5: Tag- und Nachtmessungen mit dem mob. Lidar auf Spitzbergen (78◦N)
TabelleB.6: Nachtmessungen mit dem stat. Lidar in Kühlungsborn (54◦N)
TabelleB.7: Tag- und Nachtmessungen mit dem stat. Lidar in Kühlungsborn (54◦N)

In der Zeit von Januar 1996 bis einschließlich Januar 2006 wurden≈4370 Stunden Lidar-
messdaten an 760 Tagen aufgenommen. Es sind alle Messungen berücksichtigt bei denen
das Kalium-Resonanzlidar im regulären Messbetrieb betrieben wurde und die Kalium-D1-
Resonanzlinie abgetastet hat. Daten die anderweitig aufgenommen wurden sind in Spalte

”
kei-

ne T“ aufgef̈uhrt. In einer Datei sind in der Regel 4000 Laserpulse aufintegriert, was ca. 2
bis 2,5 Minuten entspricht (Abhängig von der Repetitionsfrequenz des Lasers). Die Spalte

”
Nächte“ bezeichnet eine Messperiode von 12 Uhr Mittag (UT) des einen Tages bis 12 Uhr

Mittag (UT) des darauf folgenden Tages. Enthalten diese Zeiten Tageslichtmessungen, so sind
diese in der Spalte

”
Tage“ aufgef̈uhrt.

Neben Herrn J. Ḧoffner, der im wesentlichen alle Kampagnen organisiert und durchgeführt
hat, waren außerdem noch beteiligt: U. von Zahn, M. Alpers (2000–2003), V. Eska (1997–
1999), C. Fricke-Begemann (1997–2004), M. Gerding (seit 2003),P. Keller (2004–2006), T.
Köpnick, J. Lautenbach (2001–2006), P. Menzel (2001–2003), J.Oldag (1998–1999), M. Prie-
ster (seit 2004), M. Rauthe (seit 2003), und viele anderer fleißige Helfer.
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Tabelle B.1:Erste Messungen mit dem mobilen Kalium-Lidar in Juliusruh,Rügen (55◦N).

Monat Jahr T-Datei keine T Gesamtzeit Tageslicht Nächte Tage
1 1995 0 205 0 h – 3 –
2 1995 0 724 0 h – 5 –
3 1995 — – — – — –
4 1995 66 76 5 h – 4 –
5 1995 28 160 12 h – 3 –
6 1995 18 12 1 h – 1 –

total 112 18 h 0 h 16 0

Tabelle B.2:Polarstern-Kampagne mit dem mobilen Kalium-Lidar zwischen 70◦S and 45◦N.

Monat Jahr T-Datei keine T Gesamtzeit Tageslicht Nächte Tage
1 1996 — – — – — –
2 1996 — – — – — –
3 1996 0 5 0 h – 1 –
4 1996 219 60 10 h – 9 –
5 1996 1615 54 82 h – 13 –
6 1996 881 17 51 h – 12 –

total 2715 143 0 35 0

Tabelle B.3:Nachtmessungen mit dem mobilen Kalium-Lidar in Kühlungsborn (54◦N).

Monat Jahr T-Datei keine T Gesamtzeit Tageslicht Nächte Tage
6 1996 15 4 1 h – 1 –
7 1996 427 15 20 h – 6 –
8 1996 858 87 41 h – 12 –
9 1996 1151 – 57 h – 14 –

10 1996 886 6 43 h – 10 –
11 1996 565 17 26 h – 5 –
12 1996 127 13 6 h – 1 –
1 1997 2124 17 94 h – 12 –
2 1997 695 18 31 h – 5 –
3 1997 1178 2 43 h – 7 –
4 1997 1402 6 50 h – 12 –
5 1997 709 2 28 h – 10 –
6 1997 1046 34 41 h – 14 –
7 1997 207 16 9 h – 5 –
8 1997 1345 8 60 h – 13 –
9 1997 685 4 29 h – 6 –

10 1997 713 7 31 h – 5 –
11 1997 233 – 10 h – 3 –
12 1997 939 8 40 h – 5 –
1 1998 5 – 0 h – 1 –
2 1998 7 – 0 h – 1 –
3 1998 392 3 20 h – 6 –
4 1998 226 98 11 h – 4 –
5 1998 287 18 14 h – 6 –
6 1998 140 13 6 h – 6 –
7 1998 80 – 4 h – 2 –
8 1998 152 – 7 h – 3 –
9 1998 345 – 17 h – 4 –

10 1998 402 – 17 h – 3 –
11 1998 312 – 13 h – 2 –
12 1998 367 – 15 h – 3 –
1 1999 76 – 3 h – 1 –
2 1999 294 – 12 h – 2 –

total 18390 799 0 190 0
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Tabelle B.4:Tag- und Nachtmessungen mit dem Kalium-Lidar auf Teneriffa(28◦N).

Monat Jahr T-Datei keine T Gesamtzeit Tageslicht Nächte Tage
3 1999 376 – 15 h – 2 –
4 1999 337 – 15 h – 4 –
5 1999 3552 – 136 h – 19 –
6 1999 1046 96 49 h – 7 –
7 1999 1399 – 61 h – 8 –
8 1999 — – — – — –
9 1999 — – — – — –

10 1999 — – — – — –
11 1999 2425 1 107 h – 15 –
12 1999 — – — – — –
11 2000 4203 81 170 h 129 h 14 10
12 2000 848 58 36 h 22 h 9 3

total 14186 588 151 78 13

Tabelle B.5:Tag- und Nachtmessungen mit dem Kalium-Lidar auf Spitzbergen (78◦N).

Monat Jahr T-Datei keine T Gesamtzeit Tageslicht Nächte Tage
6 2001 1030 16 32 h 32 h 9 9
7 2001 2412 31 75 h 75 h 11 11
8 2001 3640 18 118 h 110 h 14 14
9 2001 981 – 36 h 23 h 11 9

10 2001 459 1 15 h 6 h 5 3
2 2002 265 2 9 h – 1 –
3 2002 3284 70 111 h 6 h 16 8
4 2003 1635 18 56 h 42 h 6 6
5 2003 2216 6 77 h 77 h 13 13
6 2003 1181 14 43 h 43 h 13 13
7 2003 1448 3 58 h 58 h 11 11
8 2003 1105 2 37 h 37 h 10 10

total 19656 667 509 120 107

Tabelle B.6:Nachtmessungen mit dem stationären Kalium-Lidar in K̈uhlungsborn (54◦N).

Monat Jahr T-Datei keine T Gesamtzeit Tageslicht Nächte Tage
6 1999 0 58 0 h – 3 –
9 1999 0 7 0 h – 1 –

10 1999 70 19 2 h – 2 –
11 1999 593 58 22 h – 7 –
12 1999 7 – 0 h – 1 –
1 2000 351 4 12 h – 1 –
6 2000 88 10 3 h – 2 –
7 2000 64 – 3 h – 1 –
8 2000 50 – 2 h – 1 –

10 2000 0 112 0 h – 3 –
6 2001 0 22 0 h – 3 –
7 2001 0 81 0 h – 1 –
8 2001 283 – 10 h – 2 –

total 1506 55 0 28 0
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Tabelle B.7:Tag- und Nachtmessungen mit dem stationären Kalium-Lidar in K̈uhlungsborn (54◦N).

Monat Jahr T-Datei keine T Gesamtzeit Tageslicht Nächte Tage
2 2002 262 – 9 h 3 h 1 1
3 2002 245 – 8 h 5 h 1 1
4 2002 142 – 5 h 3 h 1 1
6 2002 811 25 28 h 18 h 10 5
7 2002 255 14 9 h – 4 –
8 2002 368 128 13 h – 8 –
9 2002 599 – 20 h 2 h 3 1

10 2002 332 5 12 h 2 h 3 3
11 2002 1337 11 47 h 17 h 5 4
12 2002 855 43 29 h 7 h 4 2
2 2003 2742 37 108 h 45 h 5 5
3 2003 182 16 7 h 7 h 3 3
4 2003 1328 12 51 h 12 h 5 3
5 2003 65 2 2 h – 1 –
6 2003 1661 78 61 h 33 h 10 9
7 2003 426 2 15 h 9 h 4 3
8 2003 1162 6 42 h 3 h 8 2
9 2003 1826 118 62 h 2 h 10 2

10 2003 2006 74 70 h 1 h 9 1
11 2003 938 5 32 h 3 h 2 1
12 2003 974 11 33 h – 3 –
1 2004 98 – 3 h – 1 –
2 2004 1647 124 58 h – 8 –
3 2004 612 361 21 h – 5 –
4 2004 2150 16 74 h 9 h 9 3
5 2004 1047 37 38 h – 8 –
6 2004 1056 48 38 h 3 h 14 3
7 2004 2141 729 76 h 39 h 13 6
8 2004 2501 1730 86 h 35 h 14 5
9 2004 3341 61 116 h 53 h 11 7

10 2004 2877 15 99 h 23 h 11 5
11 2004 432 – 16 h – 4 –
12 2004 640 2 22 h – 3 –
1 2005 351 660 13 h – 7 –
2 2005 2001 1 67 h 18 h 5 3
3 2005 1698 – 56 h – 9 –
4 2005 3085 1 99 h 13 h 14 2
5 2005 403 9 13 h – 3 –
6 2005 2569 23 85 h 20 h 16 7
7 2005 810 3 28 h – 7 –
8 2005 1127 16 38 h – 7 –
9 2005 2507 9 85 h 24 h 9 4

10 2005 5902 45 200 h 84 h 16 13
11 2005 486 – 17 h – 3 –
12 2005 445 1 15 h – 3 –
1 2006 2753 26 92 h 0 h 8 1

total 61195 2120 495 308 106



Anhang C

Datenanalyse
Alle mathematischen Methoden, die zur Datenanalyse in dieser Arbeit verwendet wurden, sind
bereits in der Literatur ausführlich behandelt. Dennoch werden die wichtigsten Methoden, zum
einen die Fehlerbehandlung und zum anderen die harmonische Analyse zur Bestimmung des
Resonanzspektrums und des Temperaturverlaufs, im Folgenden zusammengefasst. Die nume-
rische Datenalalyse um aus dem Lidarsignal Temperatur und Dichtedaten zu erhalten, ist in
der Programmiersprache DELPHI (Borland, Inc.) ausgeführt. Dabei kommen hauptsächlich
Programm-Bibliotheken zum Einsatz, die in der IAP Lidar-Arbeitsgruppe entwickelt wurden.
Die mathematischen Routinen beruhen unter anderem auf denNumerical Recipes in Pascal
[Press et al., 1989].

Im Anschluss an die math. Methoden werde die ausgewerteten Temperaturdaten von
Kühlungsborn und Spitzbergen in tabellarischer Form präsentiert.

C.1 Mathematische Methoden

Fehlerbehandlung

Die meisten atmosphärischen Parameter haben eineGaußverteilung(Normalverteilung). Die
Funktion der Wahrscheinlichkeitsdichte ist

f (y) =
1

σ
√

2π
e−

(y−µ)2

2σ2 , (C.1)

wobeiµ der Erwartungswert undσ die Standardabweichung ist.
Bei einer diskreten Verteilung, z.B. Zählraten, wird diePoisson-Statistikangewendet um

den Ereignisrate genannten Parameterλ zu bestimmen. Er ist gleichzeitig Erwartungswert und
Varianz der Verteilung und ordnet den natürlichen Zahleny = 0,1,2, . . . die Wahrscheinlich-
keiten wie folgt zu:

P(y) =
λy

y!
e−λ . (C.2)

Für größerλ Werte, kann die Poissonverteilung durch eine Gauß-Verteilung darstellt werden.
Wird die Varianz aus dem Mittel ¯y der Datenreiheyi (i = 1, ..,N) berechnet, so wird der Frei-
heitsgrad zuN−1 reduziert. Die Varianz wird dann durchσ2 = ∑(yi − ȳ)2/(N−1) bestimmt.
Der aus einer unabhängigen Datenreihe (mitN Datenpunkten) berechneten Werten ¯y , ist mit
reduzierter Varianzσ2/N verteilt. Das Mittel ¯y± σ√

N
hat eine Standardfehler vonβ = 31.7%.

Harmonische Analyse (Fit)

Soll eine Modellfunktionf̃a(t) zu einer Serie von Datenpunkten(ti ,yi) mit i = 1..N, in Hin-
sicht auft gefittet werden, so wird die Parametriesierung für a gesucht. Hierbei werden die
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Parameter so bestimmt, dass die Serie von Datenpunkten und die Modellfunktionbestm̈oglich
übereinstimmen. Unter der Annahme einer Gauß-Verteilung der Datenpunktemit der Standard-
abweichungσi , ist der beste Fit der mit den kleinsten Parametern

χ2 =
1
N ∑

i

(

yi − f̃a(ti)
σi

)2

. (C.3)

Das ist die Methode der kleinsten Fehlerquadrate (least mean square-, LMS-Fit). Dabei wird
meist f̈ur lineare und nichtlineare Funktionen derLevenberg-MarquardtAlgorithmus ange-
wendet [Press et al., 1989]. Um z.B. die Temperaturen aus dem Rückstreusignal zu berechnen,
wird derrobust estimationAlgorithmus [Press et al., 1989] angewendet (siehe Kap.3.3).

Lange Zeitreihen von Temperaturmessungen oder anderen atmosphärische Parameter die-
nen oft zur Ermittlung von periodischer Prozesse wie z.B. saisonale Variationen oder Schwe-
rewellen. In diesem Fall ist die beste Methode die erwartete Funktionf̃ (t) mit dem LMS-Fit
an die Daten zu Fitten. Bei der Harmonischen Analyse ist die Fit-Funktion eineSuperposition
von Sinuswellen

f̃ (t) = A0 +
m

∑
i=1

Ai cos(ωi(t −φi)) . (C.4)

Dabei istA0 der konstante Durchschnittswert,Ai sind die Amplituden (i = 1, ....m) zu den
einzelnen PeriodenTi = 2π/ωi . Die Phaseφi gibt die Zeit der maximalen Werte des Intervalls
[0,Ti ] an.

Meist haben die Perioden feste Werte, wie im Fall der gefitteten Jahrestemperaturen in
Gleichung3.1(T1 = 12,T2 = 6 undT3 = 3 Monat). Die Annahme von ganz- und halbjährlicher
Periode zeigt an verschiedenen Standorten ein sehr gutes Ergebnis [Hauchecorne et al., 1991;
She et al., 1995b;She und von Zahn, 1998;Fricke-Begemann, 2004]. Die dritte harmonische
Komponente (viertelj̈ahrliche Periode) wird zur Wiedergabe der sehr niedrigen Sommertempe-
raturen in Spitzbergen benötigt.
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C.2 Temperaturtabellen

Die in Kapitel3.3farblich dargestellten Temperaturjahresgänge f̈ur Spitzbergen und K̈uhlungs-
born werden im Folgendem in tabellarisch Form aufgeführt.

TabelleC.1, Abbildung3.9 Mittlerer Temperaturverlauf̈uber Spitzbergen (78◦N)
TabelleC.2, Abbildung3.11 Gefitteter Temperaturverlaufüber Spitzbergen (78◦N)
TabelleC.3, Abbildung3.15 Mittlerer Temperaturverlauf̈uber Kühlungsborn (54◦N)
TabelleC.4, Abbildung3.17 Gefitteter Temperaturverlaufüber Kühlungsborn (54◦N)

Es werden nur Temperaturdaten aufgeführt, bei denen der statistische Fehler unter 10 K liegt.
Die dargestellten Temperaturdaten sind Tagesmittelwerte und gehen auf Tageseinzelwerte
zurück, die eine Ḧohenaufl̈osung von 200 m und 15 min haben. Diese Tagesmittelwerte werden
je nach Auswerte-Algorithmus weiter behandelt.

Bei dem gemittelten Temperaturverlauf (Tab.C.1undC.3) sind die Tagesmittelwerte durch
einen Hanningfilter mit der Breite von 31 Tage und 2 km geglättet. Bei den gefitteten Tempe-
raturverlauf sind die Tageseinzelwerte in jeder Höhe mit einer ganzjährige, halbj̈ahrige und
vierteljährigen Amplitude durch einem LMS-Fit gefittet (siehe Gleichung3.1).
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Tabelle C.1:Mittlerer Temperaturverlauf̈uber Spitzbergen (78°N)

Höhe Tag des Jahres (jeden 1. und 15. des Monats)

1 15 32 46 60 74 91 105 121 135 152 166 182 196 213 227 244 258 274 288 305 319 335 349
110 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
109 —— —— —— —— —— 208.6 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
108 —— —— —— —— 194.0 200.5 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
107 —— —— —— —— 191.7 197.6 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
106 —— —— —— —— 188.6 193.0 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
105 —— —— —— —— 185.2 188.8 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
104 —— —— —— —— 182.1 184.7 185.7 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
103 —— —— —— —— 179.4 180.7 182.5 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
102 —— —— —— —— 178.1 178.2 180.2 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
101 —— —— —— —— 177.7 176.4 173.0 —— 153.3 152.4 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
100 —— —— —— —— 179.6 177.6 172.3 152.5 148.2 145.9 —— —— —— —— —— —— —— —— 184.1 —— —— —— —— ——
99 —— —— —— —— 183.3 182.0 175.0 154.7 148.2 145.8 —— —— —— —— —— —— 187.2 183.1 179.1 —— —— —— —— ——
98 —— —— —— —— 185.5 183.2 175.2 154.5 148.7 145.9 —— —— —— —— —— 159.1 177.7 179.5 178.0 —— —— —— —— ——
97 —— —— —— —— 187.5 184.5 176.5 156.0 151.0 148.5 144.4 147.9 146.2 146.1 149.0 156.9 173.5 176.9 177.6 —— —— —— —— ——
96 —— —— —— —— 189.8 186.1 178.2 157.4 151.7 148.1 140.6 143.7 143.4 143.6 146.6 153.8 169.2 174.8 178.3 —— —— —— —— ——
95 —— —— —— —— 191.9 187.4 179.1 157.9 151.6 147.9 138.4 136.9 139.4 140.5 143.2 151.3 166.7 174.0 179.1 —— —— —— —— ——
94 —— —— —— —— 193.3 188.1 179.1 159.5 154.7 149.4 136.9 133.3 135.5 136.5 138.7 147.9 165.2 175.0 179.9 —— —— —— —— ——
93 —— —— —— —— 194.4 189.0 180.6 161.3 156.1 150.5 135.4 129.8 130.8 131.9 134.5 143.8 162.2 173.9 179.5 —— —— —— —— ——
92 —— —— —— —— 196.0 191.0 183.1 163.6 157.5 151.2 132.8 126.4 126.3 127.5 130.7 140.5 160.0 174.0 181.6 —— —— —— —— ——
91 —— —— —— —— 198.1 193.2 185.2 165.4 158.6 151.1 129.8 123.4 123.0 124.3 128.2 138.0 158.7 174.7 183.5 —— —— —— —— ——
90 —— —— —— —— 199.4 194.5 185.9 166.5 159.7 150.9 128.0 122.1 121.0 122.3 126.8 136.4 157.7 175.6 185.7 —— —— —— —— ——
89 —— —— —— —— 199.8 195.1 186.4 167.0 160.3 150.7 127.3 121.3 119.5 121.3 126.4 135.7 157.1 175.8 187.4 —— —— —— —— ——
88 —— —— —— —— 200.8 196.8 188.8 168.0 160.7 150.4 128.3 123.0 119.1 121.1 127.4 136.3 157.1 175.8 188.4 —— —— —— —— ——
87 —— —— —— —— 202.2 198.5 190.7 169.0 160.6 149.9 129.5 125.3 —— 121.9 128.5 137.1 157.1 175.4 188.7 —— —— —— —— ——
86 —— —— —— —— 204.2 200.7 190.7 168.8 161.0 149.7 129.1 —— —— —— 130.2 139.7 157.4 174.7 188.7 —— —— —— —— ——
85 —— —— —— —— 206.8 203.3 191.9 169.9 161.3 150.6 —— —— —— —— —— 141.8 157.7 174.1 189.4 —— —— —— —— ——
84 —— —— —— —— 208.9 205.7 193.4 —— 161.5 153.3 —— —— —— —— —— —— 157.3 173.8 190.4 —— —— —— —— ——
83 —— —— —— —— 209.9 207.0 193.5 —— —— —— —— —— —— —— —— —— 161.0 174.2 —— —— —— —— —— ——
82 —— —— —— —— 210.6 210.2 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
81 —— —— —— —— 210.6 212.5 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
80 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
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Tabelle C.2:Gefitteter Temperaturverlaufüber Spitzbergen (78°N)

Höhe Tag des Jahres (jeden 1. und 15. des Monats)

1 15 32 46 60 74 91 105 121 135 152 166 182 196 213 227 244 258 274 288 305 319 335 349
110 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
109 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
108 —— —— —— —— 182.9 197.7 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
107 —— —— —— —— 183.7 195.8 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
106 —— —— —— —— 184.4 193.5 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
105 —— —— —— —— 185.2 188.1 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
104 —— —— —— —— 183.0 184.5 186.6 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
103 —— —— —— —— 180.6 181.3 182.7 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
102 —— —— —— —— 180.7 177.9 175.1 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
101 —— —— —— —— 180.7 175.6 169.8 —— 161.9 159.8 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
100 —— —— —— —— 180.6 175.4 169.5 165.4 161.9 160.0 —— —— —— —— —— —— —— —— 193.3 —— —— —— —— ——
99 —— —— —— —— 181.5 176.4 170.6 166.6 162.9 160.9 —— —— —— —— —— —— 181.4 186.4 191.8 —— —— —— —— ——
98 —— —— —— —— 183.8 177.7 170.4 164.8 159.6 156.5 —— —— —— —— —— 169.3 176.6 182.8 189.5 —— —— —— —— ——
97 —— —— —— —— 188.4 181.3 171.8 164.1 156.7 152.5 150.1 149.8 150.5 152.1 156.1 161.5 169.9 177.4 185.4 —— —— —— —— ——
96 —— —— —— —— 193.0 184.8 172.9 162.8 153.3 148.5 146.5 146.4 146.4 146.9 150.0 155.6 165.6 174.4 183.5 —— —— —— —— ——
95 —— —— —— —— 196.4 186.5 173.5 163.3 153.5 147.3 142.5 140.3 139.7 141.3 146.5 153.4 163.9 173.2 183.9 —— —— —— —— ——
94 —— —— —— —— 197.6 187.7 174.6 164.3 154.0 146.5 139.2 135.0 133.3 135.2 142.0 150.3 162.2 172.5 184.4 —— —— —— —— ——
93 —— —— —— —— 197.8 189.1 176.8 166.4 155.5 146.8 137.5 131.3 127.7 128.9 136.4 146.3 160.2 171.8 184.5 —— —— —— —— ——
92 —— —— —— —— 198.4 191.5 180.6 170.3 157.9 147.0 134.9 127.2 123.0 124.4 132.5 143.2 158.6 171.6 185.5 —— —— —— —— ——
91 —— —— —— —— 200.7 194.6 184.0 172.9 158.6 145.8 131.9 123.7 119.7 121.6 130.4 141.8 158.3 172.2 186.7 —— —— —— —— ——
90 —— —— —— —— 203.2 197.0 185.9 174.1 158.5 144.6 130.2 122.2 118.7 120.9 129.9 141.3 158.1 172.5 187.3 —— —— —— —— ——
89 —— —— —— —— 202.4 196.8 186.9 175.6 159.8 145.5 130.9 123.1 119.6 121.3 128.9 139.7 157.1 173.2 190.2 —— —— —— —— ——
88 —— —— —— —— 202.5 197.3 188.3 177.1 160.9 146.1 131.5 124.3 121.4 122.8 129.3 139.3 157.0 174.2 192.9 —— —— —— —— ——
87 —— —— —— —— 205.1 198.5 188.5 177.4 161.5 146.7 131.1 122.8 —— 121.0 128.7 139.3 157.2 174.5 193.9 —— —— —— —— ——
86 —— —— —— —— 208.0 200.1 188.4 176.8 161.6 147.4 131.7 —— —— —— 128.8 140.5 158.3 174.4 192.6 —— —— —— —— ——
85 —— —— —— —— 211.9 202.6 189.1 176.6 161.4 148.4 —— —— —— —— —— 145.0 160.5 174.6 190.7 —— —— —— —— ——
84 —— —— —— —— 216.0 205.5 191.1 —— 164.6 153.5 —— —— —— —— —— —— 163.3 175.4 189.9 —— —— —— —— ——
83 —— —— —— —— 217.5 207.5 194.1 —— —— —— —— —— —— —— —— —— 167.9 178.3 —— —— —— —— —— ——
82 —— —— —— —— 217.8 208.2 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
81 —— —— —— —— 217.8 208.6 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
80 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
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Tabelle C.3:Mittlerer Temperaturverlauf̈uber Kühlungsborn (54°N)

Höhe Tag des Jahres (jeden 1. und 15. des Monats)

1 15 32 46 60 74 91 105 121 135 152 166 182 196 213 227 244 258 274 288 305 319 335 349
110 188.0 190.9 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
109 183.1 189.2 204.1 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— 180.0
108 180.3 181.4 189.2 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— 199.2 196.6 198.7 186.6 184.3
107 177.4 177.8 183.0 174.2 174.1 177.3 —— —— —— —— —— —— —— —— 199.3 198.7 196.6 199.0 199.6 196.8 194.4 192.7 185.2 182.8
106 170.1 172.2 174.0 168.2 172.2 178.4 183.2 183.0 —— —— —— —— —— —— 194.8 195.8 194.1 195.3 194.9 193.1 190.2 187.2 178.6 177.8
105 169.6 172.7 174.7 168.3 171.4 176.4 179.4 182.0 186.1 —— —— —— —— 199.1 191.7 193.9 190.8 190.9 192.1 190.9 187.1 183.8 176.8 176.7
104 173.1 174.5 171.0 165.9 170.9 175.0 176.1 179.9 183.7 189.6 —— —— 197.6 195.6 190.4 191.9 188.5 187.8 188.6 187.7 184.0 177.0 171.8 175.3
103 172.2 173.6 169.7 165.9 169.9 172.7 173.9 177.1 180.3 184.3 —— —— 187.6 189.0 186.4 186.8 186.3 184.9 183.5 183.3 180.4 173.7 169.5 173.1
102 171.3 172.9 169.4 168.3 171.4 171.1 170.6 172.1 175.3 178.5 182.6 183.7 186.8 186.9 183.0 185.0 183.3 180.8 181.3 181.5 178.8 173.1 168.9 171.7
101 172.8 174.8 169.6 168.7 171.1 169.4 167.9 168.5 171.6 175.8 180.2 180.2 181.9 183.1 181.4 183.0 179.5 176.9 176.2 177.2 177.7 174.0 169.7 171.6
100 173.0 175.2 169.6 168.0 170.9 168.5 165.7 166.2 168.4 172.3 178.5 179.2 178.9 180.4 176.3 177.5 177.5 175.1 174.6 175.4 175.0 172.6 170.6 171.7
99 173.3 176.0 170.5 168.5 171.6 168.5 164.6 164.5 165.8 169.0 175.2 175.8 176.4 176.4 172.9 174.8 175.5 173.6 173.5 174.7 175.3 174.0 172.2 172.3
98 174.1 177.0 171.5 169.2 171.8 166.4 163.3 164.2 164.1 165.5 169.5 169.3 173.4 173.5 168.2 170.2 174.2 173.9 173.1 174.0 174.6 174.8 174.0 173.0
97 175.9 178.8 172.8 170.0 172.8 167.4 164.4 164.7 162.8 162.6 165.5 165.2 169.4 169.2 165.6 168.1 174.2 175.5 174.6 175.2 176.2 176.3 175.6 174.2
96 178.2 181.1 174.2 171.0 174.2 168.7 165.9 166.2 162.9 160.6 162.4 162.0 165.2 165.6 165.5 169.5 175.3 177.5 175.9 176.8 178.9 178.7 177.2 175.7
95 180.9 183.9 175.9 172.2 175.9 172.4 170.9 168.5 163.5 159.9 160.5 160.1 162.2 163.5 164.9 169.0 175.9 179.1 177.9 179.0 181.4 181.0 179.0 177.3
94 183.7 186.6 177.9 173.8 177.8 174.5 172.8 170.0 164.4 160.1 159.6 158.6 159.5 161.9 165.3 169.3 176.4 180.4 179.7 181.1 183.8 183.7 181.1 179.1
93 186.0 188.9 180.4 175.9 179.8 176.8 174.7 171.0 165.1 160.0 156.8 156.0 157.0 160.6 165.3 169.5 177.4 181.9 181.1 182.6 186.3 187.1 183.8 181.5
92 188.3 191.3 183.2 178.3 181.9 179.0 176.4 171.7 165.4 159.8 155.7 154.3 154.7 159.0 165.1 170.0 178.8 183.7 182.5 184.0 188.9 190.7 186.8 184.2
91 190.9 194.0 186.0 180.7 183.9 180.9 177.8 172.6 165.8 159.5 154.8 152.9 152.4 157.5 164.7 170.4 180.0 185.4 183.9 185.2 191.2 193.3 189.4 186.8
90 193.4 197.0 188.6 182.8 185.6 182.3 178.8 173.8 166.5 159.0 153.4 151.0 150.2 156.0 163.9 170.2 180.6 186.5 185.2 186.3 192.9 195.2 191.6 189.3
89 196.1 200.2 191.1 184.4 186.9 183.4 179.7 174.6 166.9 158.5 151.6 148.8 148.2 154.5 162.6 169.2 180.5 187.1 186.9 187.8 194.2 196.8 193.9 191.7
88 199.5 204.0 193.8 185.4 187.7 184.3 180.4 175.0 166.9 158.1 149.7 146.8 146.7 152.9 160.8 167.8 179.5 186.6 187.4 188.7 195.5 198.3 196.2 194.4
87 203.5 208.4 196.2 185.7 188.4 185.7 181.8 175.7 167.0 158.0 148.7 145.7 146.0 151.4 159.3 166.5 178.3 185.6 187.3 189.0 196.6 199.4 198.0 196.9
86 206.7 211.7 197.8 186.0 189.4 187.0 182.1 175.9 167.3 158.4 149.3 145.8 145.9 150.3 158.5 166.0 177.3 184.8 187.2 189.2 197.1 200.0 199.3 199.1
85 209.0 213.7 199.0 186.8 190.7 188.7 183.2 175.7 167.0 158.1 148.7 145.2 145.6 149.5 157.9 165.9 176.6 184.2 187.6 189.9 197.4 200.4 200.5 201.2
84 210.9 215.0 199.4 188.0 192.0 190.2 184.0 175.1 165.7 157.5 147.9 144.1 144.9 148.4 156.4 165.1 175.6 183.1 188.1 191.0 198.7 201.7 201.7 202.9
83 212.1 215.5 199.0 188.6 192.2 189.8 183.8 173.9 164.0 156.7 147.6 144.3 146.0 148.0 154.1 163.5 173.5 181.3 189.2 192.9 201.4 204.7 203.0 203.8
82 212.8 215.4 200.4 193.9 193.3 188.7 183.9 174.2 163.4 157.4 —— —— —— 147.7 151.3 159.9 170.0 177.8 188.0 193.2 203.7 207.9 204.3 204.5
81 215.3 217.1 203.1 196.3 192.9 188.8 184.8 172.7 —— —— —— —— —— —— 150.0 157.9 167.6 175.5 186.9 192.4 206.0 216.2 208.8 206.1
80 216.8 218.5 206.1 199.0 192.1 187.8 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— 186.8 190.1 204.9 219.1 210.4 207.3
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Tabelle C.4:Gefitteter Temperaturverlaufüber Kühlungsborn (54°N)

Höhe Tag des Jahres (jeden 1. und 15. des Monats)

1 15 32 46 60 74 91 105 121 135 152 166 182 196 213 227 244 258 274 288 305 319 335 349
110 190.1 192.4 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— ——
109 188.0 190.0 194.5 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— 188.0
108 183.2 184.4 187.8 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— 202.9 195.7 190.7 186.3 184.0
107 178.8 179.2 181.2 184.1 188.0 192.6 —— —— —— —— —— —— —— —— 220.7 217.9 213.2 208.5 202.7 197.4 191.3 186.9 182.8 180.3
106 176.5 176.3 177.4 179.3 181.9 185.2 189.8 193.8 —— —— —— —— —— —— 208.9 207.1 203.9 200.6 196.3 192.3 187.5 183.9 180.4 178.2
105 174.6 174.0 174.4 175.6 177.5 179.9 183.5 186.7 190.4 —— —— —— —— 201.2 200.9 199.9 197.6 195.1 191.8 188.6 184.6 181.6 178.5 176.4
104 172.0 171.3 171.5 172.4 173.9 175.9 179.0 181.7 185.0 187.8 —— —— 194.4 195.1 195.0 194.2 192.4 190.4 187.5 184.7 181.3 178.5 175.7 173.7
103 170.2 169.5 169.5 170.2 171.4 173.1 175.7 178.1 181.0 183.5 —— —— 189.6 190.3 190.5 189.9 188.4 186.7 184.2 181.8 178.7 176.3 173.7 171.9
102 169.4 168.5 168.2 168.5 169.3 170.6 172.8 174.9 177.5 179.8 182.4 184.3 185.9 186.9 187.4 187.1 186.1 184.8 182.7 180.6 177.9 175.6 173.1 171.3
101 169.4 168.3 167.5 167.5 167.9 168.7 170.4 172.1 174.3 176.4 178.8 180.7 182.5 183.7 184.5 184.7 184.2 183.3 181.7 180.0 177.7 175.6 173.3 171.4
100 170.2 169.0 168.0 167.7 167.6 168.0 169.0 170.1 171.7 173.3 175.2 176.8 178.5 179.6 180.7 181.1 181.1 180.7 179.8 178.7 177.0 175.4 173.6 172.0
99 171.3 170.3 169.3 168.8 168.4 168.3 168.6 169.1 170.0 170.9 172.2 173.3 174.6 175.6 176.6 177.2 177.6 177.7 177.4 176.9 176.0 175.1 173.9 172.7
98 172.8 171.8 170.6 169.8 169.2 168.7 168.3 168.2 168.3 168.6 169.4 170.3 171.3 172.1 173.1 173.9 174.9 175.4 175.8 175.8 175.5 175.2 174.6 173.9
97 175.6 174.1 172.2 170.8 169.8 169.0 167.9 166.9 165.9 165.7 166.3 167.3 168.4 169.2 170.2 171.4 173.3 174.9 176.1 176.6 176.6 176.7 176.8 176.6
96 178.8 176.8 173.8 171.8 170.7 169.8 168.1 165.9 163.5 162.4 162.9 164.3 165.7 166.5 167.5 169.2 172.5 175.5 177.7 178.4 178.3 178.5 179.1 179.6
95 180.3 178.9 176.3 174.2 172.6 171.3 169.2 166.7 163.4 161.1 160.1 160.9 162.6 164.3 166.6 169.0 172.9 176.5 179.7 181.1 181.2 180.8 180.7 180.8
94 181.5 180.8 179.3 177.6 175.8 173.8 171.1 168.1 164.2 161.0 158.6 158.4 160.0 162.4 166.1 169.6 174.2 178.0 181.6 183.4 183.9 183.3 182.5 182.0
93 183.5 182.9 182.0 180.7 178.9 176.6 173.1 169.5 165.0 161.1 157.7 156.7 157.8 160.5 165.1 169.6 175.1 179.5 183.5 185.7 186.6 186.2 185.1 184.2
92 185.8 185.1 184.5 183.5 181.6 178.9 174.5 170.3 165.3 161.1 157.0 155.2 155.7 158.5 164.0 169.5 176.2 181.0 185.4 188.1 189.7 189.6 188.5 187.1
91 188.0 187.8 187.7 186.8 184.9 181.6 176.2 171.0 164.8 159.8 155.1 153.1 153.9 157.2 163.7 170.1 177.6 182.8 187.3 189.9 191.3 191.2 190.2 189.0
90 190.1 190.2 190.5 189.7 187.5 183.8 177.5 171.5 164.5 158.8 153.3 151.1 152.0 155.7 163.1 170.2 178.3 183.8 188.6 191.4 193.0 192.9 191.8 190.7
89 192.4 192.8 192.9 191.8 189.2 185.0 178.4 172.1 164.4 157.9 151.7 149.2 150.1 154.2 162.0 169.3 177.8 183.9 189.4 192.9 194.9 194.9 193.8 192.8
88 195.5 195.8 195.2 193.3 190.0 185.4 178.7 172.4 164.3 157.2 150.4 147.7 148.7 152.8 160.4 167.6 176.2 183.0 189.7 194.1 196.9 197.2 196.3 195.6
87 198.7 198.8 197.4 194.7 190.8 186.1 179.6 173.2 164.8 157.3 149.9 147.0 147.9 151.8 158.9 165.5 174.2 181.6 189.5 195.0 198.6 199.3 198.8 198.4
86 201.6 201.6 199.7 196.4 192.1 187.4 180.9 174.3 165.4 157.4 150.0 147.2 148.2 151.8 158.2 164.4 173.1 180.9 189.4 195.3 199.3 200.3 200.4 200.7
85 205.3 204.8 202.0 198.0 193.2 188.0 181.0 174.2 165.2 157.6 150.8 148.4 149.4 152.5 158.1 163.9 172.3 180.2 189.0 195.2 199.8 201.8 203.1 204.2
84 210.4 209.0 205.0 200.1 194.3 187.9 179.7 172.6 164.6 158.4 153.0 150.9 151.2 153.4 158.1 163.4 171.3 178.7 187.3 194.1 200.8 204.9 208.1 209.9
83 213.9 211.9 207.3 202.0 195.6 188.5 179.4 172.1 164.5 158.9 154.1 152.0 151.9 153.7 158.2 163.5 171.4 178.7 187.3 194.6 202.3 207.5 211.7 213.7
82 216.3 214.1 209.2 203.5 196.6 189.0 179.4 171.8 163.9 158.2 —— —— —— 152.9 157.5 163.1 171.3 179.0 188.0 195.7 204.0 209.6 214.2 216.3
81 220.6 218.4 213.1 206.7 198.9 190.2 179.1 170.1 —— —— —— —— —— —— 151.3 157.5 166.9 175.6 186.1 195.1 205.0 211.7 217.4 220.2
80 227.8 226.0 220.0 212.2 202.4 191.0 —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— —— 176.1 188.4 202.3 212.2 220.9 225.8
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measurements from 1 to 105 km altitude using resonance, Rayleigh, and rotational Raman scattering,
Atmos. Chem. Phys., 4, 793–800.
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Verbesserungsvorschlägen geholfen haben.

Zu guter letzt, aber sicher nicht am wenigsten, möchte ich mich bei denjenigen lieben Men-
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