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1 Einleitung

In der Polarnacht bildet sich �uber den Polen in der Stratosph�are ein Tiefdruckwirbel,

der sogenannte Polarwirbel. Innerhalb dieses Wirbels treten sehr tiefe Temperatu-

ren auf, da der Austausch mit Luftmassen aus niedrigeren Breiten unterbunden ist

und die Luft wegen fehlender Sonneneinstrahlung stark ausk�uhlt. Deshalb k�onnen in

der arktischen Stratosph�are in H�ohen von 15 bis 30 km Temperaturen unter 193 K

(-80�C) auftreten. Unter diesen Bedingungen kommt es zur Bildung von polaren stra-

tosph�arischen Wolken (PSC) durch Kondensation oder Gefrieren. Bei Temperaturen

�uber dem Gefrierpunkt von Wasser (Frostpunkt) werden sowohl feste (vermutlich Ni-

tric Acid Trihydrate, NAT) als auch 
�ussige Teilchen beobachtet, sogenannte PSC I.

Bei Unterschreiten des Frostpunktes kann sich auch Wassereis bilden (PSC II). Diese

Eiswolken k�onnen mit blo�em Auge gesehen werden und werden wegen ihrer Farben

auch Perlmutterwolken genannt. Polare stratosph�arische Wolken werden mit dem

Ozonabbau in Verbindung gebracht. Auf ihrer Ober
�ache k�onnen heterogene Reak-

tionen ablaufen, d.h. gasf�ormige Sto�e k�onnen 
�ussige oder feste Reaktionspartner

haben. So werden Substanzen aktiviert, die vorher in nichtreaktiven Verbindungen

vorlagen, z.B. Chlorverbindungen. Aus den aktivierten Substanzen wird Chlor durch

Sonneneinstrahlung freigesetzt und kann mit Ozon reagieren. Um den hierdurch ver-

ursachten Ozonverlust abzusch�atzen, soll die Teilchengr�o�e und Zusammensetzung

der PSC aus den Messungen bestimmt werden. Das Auftreten von PSC und der

R�uckgang von Ozon sind jedoch zeitlich verschoben. PSC treten zur k�altesten Peri-

ode im Winter auf, der Ozonabbau setzt erst mit zunehmender Sonneneinstrahlung

ein. Die auf der Nordhalbkugel sehr ausgepr�agte Dynamik f�uhrt au�erdem zu ei-

ner gro�en Variabilit�at des Polarwirbels, so da� Ver�anderungen in der Ozonmenge

vor allem dynamisch verursacht sind. Ozonmessungen auf Spitzbergen zeigen einen

deutlichen R�uckgang des Ozons in 20 km H�ohe im Fr�uhjahr 1995 und 1996. Lokale

Ozonmessungen sind mit dem norwegischen Ozonlidar im ALOMAR Observatorium

m�oglich.

Um die Gr�o�e der PSC-Partikel genauer zu untersuchen, werden ballongetrage-

ne Partikelz�ahler oder Lidarmessungen mit mehreren Wellenl�angen benutzt. Li-

dar steht f�ur Light detection and ranging, d.h. Lichtpulse werden ausgesandt und

die R�uckstreuung wird zeitaufgel�ost gemessen. �Uber die Lichtgeschwindigkeit kann

die Entfernung der R�uckstreuquelle ermittelt werden. Zur Beschreibung der PSC
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wird aus den Lidardaten das sogenannte R�uckstreuverh�altnis abgeleitet, das ist das

Verh�altnis der Anzahl aller zur�uckgestreuten Photonen (an Luftmolek�ulen und Ae-

rosolen) zur Anzahl der nur an den Luftmolek�ulen gestreuten Photonen.

ALOMAR (Arctic Lidar Observatory for Middle Atmosphere Research) ist in Ande-

nes (69�N, 16�O) in der Randzone des Polarwirbels gelegen, der auf der Nordhalbku-

gel aufgrund orographischer E�ekte �ortlich und zeitlich recht variabel ist. Seit dem

Winter 1995/1996 kann die Aerosolr�uckstreuung mit drei Wellenl�angen im ultravio-

letten, sichtbaren und infraroten Bereich gemessen werden.

Der Entstehungsmechanismus vor allem der festen Teilchen ist noch nicht verstan-

den. Temperatur, Temperaturgeschichte und Spurengaskonzentrationen spielen eine

Rolle. Die Koordination von vielen verschiedenen Messungen in Kampagnen (EA-

SOE 1989/90, SESAME 1992/93, THESEO 1997/98) soll helfen, m�oglichst viele

Parameter zu kontrollieren und ein umfassendes Bild der Vorg�ange in der polaren

Winterstratosph�are zu liefern. Klimatologische Lidarmessungen, wie sie das ALO-

MAR Rayleigh/Mie/Raman-Lidar liefert, tragen dazu bei.

In dieser Arbeit wird untersucht, inwieweit Mehrwellenl�angen-Lidarmessungen zur

Ableitung von Gr�o�e und Konsistenz von PSC-Teilchen verwendet werden k�onnen.

Nach einer Einf�uhrung in die arktische Stratosph�are werden das Me�ger�at und

die aus den Messungen abgeleiteten Gr�o�en vorgestellt. Die Abh�angigkeit der

R�uckstreuung vom Brechungsindex und der angenommenen Teilchengr�o�envertei-

lung wird in Kapitel 4 behandelt. Die Beobachtungen der Winter 1994/95 bis

1996/97 werden aufgef�uhrt und dann mit der geophysikalischen Situation der At-

mosph�are in Verbindung gebracht.

Nach dieser Darstellung des Datenmaterials wird die Bestimmung von Teilchen-

gr�o�en aus den Lidarmessungen beschrieben. Die sich hieraus ergebende Unsicher-

heit bez�uglich des Brechungsindex wird durch den Vergleich mit den Ergebnissen

von Partikelz�ahlermessungen eingeschr�ankt. Als Vergleichsgr�o�e wird vor allem die

Volumendichte betrachtet. Modellrechnungen zur Temperaturabh�angigkeit der Vo-

lumendichte liefern ebenfalls eine Aussage �uber die wahrscheinliche Konsistenz der

PSC-Teilchen. Schlie�lich unterst�utzen Modellrechnungen zur Brechungsindexbe-

stimmung aufgrund von Spurengasmessungen den verwendeten Brechungsindexwert.

Ein �Uberblick �uber weitere Lidarmessungen in der Arktis soll einen Eindruck dar�uber

liefern, wie typisch die Messungen des ALOMAR-Lidars f�ur die Arktis sind.
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2 Die arktische Stratosph�are

2.1 Temperatur

Die vertikale Unterteilung der Atmosph�are in Troposph�are, Stratosph�are, Me-

sosph�are und Thermosph�are wird aufgrund der wechselnden Temperaturgradienten

vorgenommen. W�ahrend Troposph�are und Mesosph�are durch eine Temperatur-

abnahme mit der H�ohe gekennzeichnet sind, ist der Temperaturgradient in der

Stratosph�are und Thermosph�are �uberwiegend positiv. Im unteren Teil der Strato-

sph�are von der Tropopause (8 bis 12 km) bis etwa 30 km betr�agt die Temperatur im

Mittel etwa 220 K. In der Polarnacht kann sich diese Region unter 190 K abk�uhlen.

Die Temperaturvariabilit�at ist im Winter sehr hoch: Minimumtemperaturen von

183 K wechseln mit stratosph�arischen Erw�armungen von �uber 300 K.

Die Nord- und die S�udhalbkugel weisen deutliche Unterschiede in der winterlichen

Temperaturstruktur auf. W�ahrend sich auf der S�udhalbkugel ein stabiler Polarwirbel

mit konstant tiefen Temperaturen um die 190 K von Juni bis September ausbildet,

variieren auf der Nordhalbkugel von Dezember bis M�arz die Temperaturen zwischen

192 K und 200 K (siehe Abb. 2.1).

Abbildung 2.1: Minimumtemperaturen in etwa 90 hPa in den Polargebieten von

Nord- und S�udhalbkugel von 1980-1988 (Solomon und Brasseur, 1995)
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2.2 Polarwirbel

Durch die fehlende Sonneneinstrahlung in der Polarnacht kommt es zu einer

Abk�uhlung und dem Absinken der stratosph�arischen Luft �uber den Polen. Die nach-


ie�ende Luft aus mittleren Breiten wird aufgrund der Coriolis-Scheinkraft abge-

lenkt, so da� eine Region mit starken Winden in der mittleren bis unteren Stra-

tosph�are entsteht, der Polarwirbel. Die innerhalb des Wirbels eingeschlossene Luft

k�uhlt sich wegen des mangelnden Austausches umso st�arker ab. Auf der S�udhalbku-

gel ist dieser Wirbel sehr stabil und liegt mit seinem Zentrum �uber dem Pol. Auf der

Nordhalbkugel dagegen kommt es wegen der unregelm�a�igen Land-Meer-Verteilung

zu h�au�gen Verlagerungen des Wirbels und zu Einmischung von w�armerer Luft an

den Wirbelr�andern. Die Temperatur innerhalb des Wirbels ist daher auf der Nord-

halbkugel im Mittel signi�kant h�oher als auf der S�udhalbkugel (siehe Abb. 2.1).

Die Lage des Polarwirbels in den Wintern von 1995 bis 1997 wird in Kapitel 6

dargestellt.

2.3 Ozon

Das Pro�l des Ozonmischungsverh�altnisses der Atmosph�are weist typischerweise ein

Maximum bei etwa 20 km H�ohe auf. Somit enth�alt die Stratosph�are den gr�o�ten Teil

der gesamten Ozons�aule. Die jahreszeitlichen Schwankungen sind in polaren Gebie-

ten stark durch Einstrahlung und Dynamik und deren Wechselwirkung bestimmt

(Labitzke und van Loon, 1997). So liegt das Ozonminimum in der Arktis im Herbst.

Normalerweise wird eine Ozonzunahme von Januar bis M�arz beobachtet (Newman

et al., 1997). Beim Zusammenbruch des Polarwirbels Ende M�arz erfolgt ein Trans-

port ozonreicher Luft polw�arts. Das Ozonmaximum wird somit im Fr�uhjahr erreicht.

Seit Farman et al. (1985) �uber den stratosph�arischen Ozonabbau �uber dem antark-

tischen Kontinent berichtet haben, ist auch in der Arktis der Ozonentwicklung gro�e

Aufmerksamkeit gewidmet worden.

Einige der in den hier untersuchten Jahren durchgef�uhrten Ozonmessungen werden

in Kapitel 6.2.1 vorgestellt.
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2.4 Chemische Abl�aufe

Die gesamten in der Stratosph�are vorhandenen Sticksto�verbindungen werden als

NOy bezeichnet:

[NOy] = [NO] + [NO2] + [NO3] + 2[N2O5] + [HNO3] + [HO2NO2] +

[ClONO2] + [BrONO2] +Aerosolnitrat (2.1)

Der aktive Sticksto� NOx (NO, NO2) reagiert mit aktivem Chlor unter Verwendung

eines Katalysators M :

ClO +NO2 +M = ClONO2 +M (2.2)

Die Hauptquelle f�ur NO2 in der unteren Stratosph�are im arktischen Winter und

Fr�uhling ist die Photolyse von HNO3, das den Hauptanteil von NOy ausmacht

(Kondo et al., 1996). NOx wird via N2O5 und ClONO2 auf der Ober
�ache von

Sulfataerosolen durch folgende heterogene Reaktion indirekt zu HNO3 oxidiert:

N2O5 +H2O = 2 HNO3 (2.3)

ClONO2 +H2O = HOCl +HNO3 (2.4)

HOCl+HCl = Cl2 +H2O (2.5)

Bei Sonneneinstrahlung werden die Chlormolek�ule zu Chloratomen photolysiert:

Cl2 �� > 2 Cl (2.6)

HOCl�� > OH + Cl (2.7)

Atomares Chlor reagiert mit Ozon zu Chlormonoxid und molekularem Sauersto�:

Cl +O3 = ClO +O2 (2.8)

So bereiten die Aerosolober
�achen das inaktive zu aktivem Chlor auf. Erh�ohte

ClO-Konzentrationen weisen auf chemisch bedingten Ozonabbau hin. �Uber ClO-

Messungen wird in Kapitel 6 berichtet.

Mit zunehmender Sonneneinstrahlung entsteht durch Photolyse von HNO3 und

Reaktion mit OH NOx. ClO wird zu ClONO2 inaktiviert und der katalytische

Ozonabbau unterbrochen (Solomon, 1990).
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2.5 Aerosol

Unter Aerosol in der Atmosph�are werden feste oder 
�ussige Partikel verschiede-

ner Gr�o�e, Form und Zusammensetzung verstanden. Zu Beginn der sechziger Jahre

wurde das stratosph�arische Hintergrundaerosol von Junge und Manson (1961) un-

tersucht. Nach der Gr�o�e der Teilchen wurde zwischen Nukleationsteilchen (Radius

kleiner als 0,1 �m), gro�en Teilchen (Radien zwischen 0,1 und 1 �m) und Riesenteil-

chen (Radien gr�o�er als 1 �m) unterschieden. Das Hintergrundaerosol besteht aus

verd�unnter Schwefels�aure (Hofmann und Rosen, 1981; Junge und Manson, 1961) und

seine H�ohenverteilung ist abh�angig vom Teilchenradius. Die gro�en Teilchen haben

ihr maximales Mischungsverh�altnis etwa 7 bis 10 km �uber der Tropopause. Diese

Schicht wird nach dem Entdecker Junge-Schicht genannt.

Das Hintergrundaerosol wird nach Vulkaneruptionen vom vulkanischen Aerosol ver-

deckt. Seit 1960 haben vier Vulkanausbr�uche gr�o�ere Spuren in der Stratosph�are

hinterlassen: Mount Agung (M�arz 1963), Fuego (Oktober 1974), El Chichon (M�arz

1982) und Mount Pinatubo (Juni 1991). Alle fanden in �Aquatorn�ahe statt (Rosen

et al., 1994b). Der Ein
u� des vulkanischen Aerosols auf die Ozonkonzentration

wurde u.a. von Hofmann et al. (1994) �uber den USA in den Jahren 1992 und 1993

untersucht. Der m�ogliche E�ekt eines Vulkanausbruchs auf Ozon h�angt sowohl von

dynamischen als auch chemischen Prozessen ab. Eine Erw�armung aufgrund erh�ohter

Strahlungsabsorption durch Aerosole kann eine verst�arkte Zirkulation verursachen.

Die zus�atzliche Ober
�ache des vulkanischenH2SO4=H2O Aerosols erh�oht den Ozon-

verlust durch heterogene chemische Reaktionen (Hofmann et al., 1994).

Die Region, in der das gr�o�te Ozonde�zit gefunden wurde, deckt sich mit der

Pinatubo Aerosol-Schicht. Diese Region liegt etwas unterhalb der H�ohe, in der

in der Arktis PSC beobachtet werden. Auch nach dem Ausbruch des El Chichon

wurde eine Ozonabnahme im Zusammenhang mit maximalen Aerosolober
�achen

von 50 �m2cm�3 beobachtet (Hofmann und Solomon, 1989). Die typischen Werte

von Ober
�achendichten eines ungest�orten Hintergrundaerosols liegen bei 0.75

�m2cm�3 in der Stratosph�are (Johnson et al., 1994). Nach der Eruption 1991

wurden Ober
�achen von 80 �m2cm�3 in 11 bis 12 km H�ohe beobachtet und in

gleicher H�ohe eine Abnahme des Ozonmischungsverh�altnisses um 50 % (Johnson

et al., 1994).

Sowohl 1991 als auch 1992 stimmten die Regionen mit niedrigen Ozonwerten mit
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der H�ohe der prim�aren vulkanischen Aerosolschicht �uberein (10 bis 13 km 1991 und

12 bis 16 km 1992).

Ein Beispiel f�ur feste Partikel sind die troposph�arischen Cirren, die ebenfalls Ge-

genstand von Lidarbeobachtungen sind. In den Polargebieten treten sie in 8 bis 10

km H�ohe auf. Sie haben eine vertikale Ausdehnung von 1 bis 3 km und sind oft

optisch sehr d�unn. Guasta et al. (1994) haben in der Arktis eine Depolarisation von

28 % gemessen, die verglichen mit Wolken in mittleren Breiten recht klein ist, aber

mit Werten aus der Antarktis �ubereinstimmt. F�ur reine Eiswolken wird eine Depo-

larisation zwischen 40 und 50% erwartet. Guasta et al. (1994) vermuten daher eine

Mischung von kleineren Sulfatpartikeln und Eis in arktischen Cirren.

Polare stratosph�arische Wolken (PSC) unterscheiden sich von anderen Aerosolarten

in der Dauer des Auftretens und der Ausdehnung. Sie sind sehr von der Temperatur

abh�angig und erstrecken sich in der Arktis zwischen 15 und 30 km H�ohe. Sie werden

in verschiedene Klassen eingeteilt : PSCs vom Typ I bestehen aus kleineren Teilchen

und bilden sich bei Temperaturen T > Tice (Frostpunkt), w�ahrend PSCs vom Typ II

Eiswolken sind, die sich bei T < Tice bilden und deren Teilchen auf einige Mikrometer

anwachsen k�onnen.

Obwohl der Mechanismus noch nicht ganz verstanden ist, wird generell angenommen,

da� stratosph�arische Sulfataerosole (SSA) als Kondensationskeime f�ur PSC-Teilchen

dienen (Crutzen und Arnold, 1986; Toon et al., 1986). Wenn die Temperatur unter

ca. 195 K f�allt, kondensieren HNO3 und H2O auf gefrorenen SSA und bilden Sal-

peters�auretrihydrat-Partikel (NAT). Wenn die Temperatur bis unter 187 K sinkt,

bilden sich um die NAT-Teilchen, die nun als Kondensationskeime dienen, Eiskri-

stalle. Diese Vorstellung jedoch umstritten (Tolbert, 1994).

Eine weitere M�oglichkeit ist die metastabile Phase NAD (nitric acid dihydrate), die

sich bei Temperaturen von 2 bis 4 K unterhalb der Existenztemperatur f�ur NAT

bilden kann (Worsnop et al., 1993). Zusammengefa�t werden diese Salpeters�aure-

hydrate als NAX bezeichnet. Es gibt Beobachtungen, die Hinweise auf 
�ussige SSA

als Kondensationskeime f�ur HNO3 geben (Schlager et al., 1990). Dye et al. (1992)

schlagen vor, da� die Sulfataerosole bis unter 195 K 
�ussig bleiben. In diesem Fall

�andert sich die chemische Zusammensetzung des Aerosols durch die Absorption von
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H2O- und HNO3-Molek�ulen. Die 
�ussigen Teilchen wachsen als eine tern�are L�osung

(H2SO4=HNO3=H2O), bevor sie als NAT kristallisieren (Molina et al., 1993). Die

Absorption von H2O und HNO3 Molek�ulen von der tern�aren L�osung kann auch

zu einer amorphen 
�ussigen bin�aren L�osung (HNO3=H2O) mit Spuren von Schwe-

fels�aure f�uhren (Tabazadeh et al., 1994a). Die unterk�uhlten 
�ussigen Teilchen (su-

percooled ternary solution, STS) wachsen bei niedrigeren Temperaturen als NAT.

Eine zusammenfassende Beschreibung der verschiedenen Kondensationsprozesse lie-

fern Koop et al. (1997).

Modellstudien von Rudder et al. (1996) zeigen in �Ubereinstimmung mit Beobach-

tungen deutliche Unterschiede in der PSC-Bildung an beiden Polen. W�ahrend in der

Antarktis �uber den ganzen Winter von Juni bis September PSC beobachtet werden,

liegt der Schwerpunkt in der Arktis im Januar (Pawson et al., 1995). Die Ober-


�achendichte der Teilchen (Typ I) ist in der Antarktis mit 15 �m2cm�3 deutlich

gr�o�er als in der Arktis mit 5 �m2cm�3 (Rudder et al., 1996). PSC Typ II konnte

das Modell nur in der Antarktis (im August) produzieren, mit einer Dichte von 1

�m2cm�3. In der Arktis wurden die PSC meistens am Rand des Polarwirbels gefun-

den (ca. 70�N), wo die Wellenamplitude der planetaren Wellen am gr�o�ten und ihre

Periode am k�urzesten ist (vor allem im Januar). In der Antarktis dagegen �nden

sich die PSCs am Pol.

Weil das Sonnenlicht die arktische Polregion im Januar nicht erreicht, �ndet der

Ozonabbau nahe der Wirbelgrenze statt, wo PSC I aufgrund der Temperaturschwan-

kungen durch Wellenaktivit�at entstehen (Tie et al., 1996). Der Unterschied in den

Ozonverlusten in Arktis und Antarktis spiegelt sich in Intensit�at und Ort in dem

unterschiedlichen Auftreten der PSC.
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3 Das ALOMAR Rayleigh/Mie/Raman-Lidar

Das Arctic Lidar Observatory for Middle Atmosphere Research (ALOMAR) ist seit

1994 in Betrieb. Es liegt auf der nordnorwegischen Insel And�ya (69.3�N, 16.1�O),

auf dem Gipfel des Berges Ramnan, 379 m �uber dem Meeresspiegel. Die N�ahe

zur And�ya Rocket Range mit deren M�oglichkeiten zu Raketen- und Ballonstarts

erlaubt eine optimale Zusammenarbeit zur Erforschung der mittleren Atmosph�are.

Eine �Ubersicht �uber die sich im Observatorium be�ndenden Me�ger�ate geben von

Zahn et al. (1995). Das ALOMAR Rayleigh/Mie/Raman-Lidar hat den ordentlichen

Me�betrieb im November 1994 aufgenommen. Im Laufe der Jahre wurde es immer

wieder erweitert und verbessert. Tabelle 3.1 zeigt eine �Ubersicht der Entwicklung.

19. Juni 1994 Erste Messung eines R�uckstreupro�les auf 532 nm mit dem

45 cm Teleskop unter Tageslichtbedingungen

Winter 1994/95 Erste PSC-Beobachtungen

Teilnahme an der SESAME III-Kampagne

Januar-Mai 1995 Aufnahme eines regul�aren Me�betriebes mit 6 Empfangskan�alen

(1064 nm, 532 nm in zwei verschiedenen Abschw�achungen,

607 nm, 530.4 nm und 529.1 nm) bei 2 gesendeten

Wellenl�angen (1064 nm und 532 nm)

Juni 1995 Vergr�o�erung des wirksamen Teleskopspiegels auf 60 cm

Durchmesser

November 1995 Beginn der Routine-Messungen auf 9 Empfangskan�alen

(1064 nm, 532 nm in zwei verschiedenen Abschw�achungen,

530.1 nm, 529.3 nm, 607 nm, 387 nm, 355 nm

in zwei verschiedenen Abschw�achungen) mit 3 gesendeten Wellenl�angen

(1064 nm, 532 nm und 355 nm)

Winter 1995/96 Regul�are PSC-Beobachtungen

Mai-Juli 1996 Aufstellung und Installation der beiden 1,8 m Teleskope

in der Teleskophalle des ALOMAR-Observatoriums

Winter 1996/97 PSC-Beobachtungen kombiniert mit Depolarisationsmessungen

unter Nutzung eines zus�atzlichen 50 cm Teleskops

Tabelle 3.1: Entwicklungsetappen des ALOMAR R/M/R-Lidars
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Die am Aufbau und Betrieb des Lidars beteiligten Institutionen sind das Institut f�ur

Atmosph�arenphysik, K�uhlungsborn, die Universit�at Bonn, Service d'A�eronomie du

CNRS, Verri�eres-le Buisson, Frankreich, und Hovemere LTD., Keston, U.K. Ausf�uhr-

liche Beschreibungen des R/M/R-Lidars �nden sich bei Fiedler et al. (1997) und

Fiedler und von Cossart (1997). �Uber die verschiedenen anderen Ger�ate des Obser-

vatoriums berichten Skatteboe (1996), Rees und Vyssogorets (1996) und von Zahn

(1997).

3.1 Depolarisationsmessung

Das Laserlicht wird linear polarisiert in die Atmosph�are gestrahlt. Die Polarisati-

onsrichtung bleibt bei der R�uckstreuung an kugelf�ormigen Teilchen erhalten. Wird

das r�uckgestreute Licht durch einen Pol�lter, der senkrecht zur Polarisationsebene

des Laserlichts eingestellt ist, detektiert, erh�alt man nur das Signal von depolari-

sierenden (nicht kugelf�ormigen) Teilchen. Im Februar 1996 wurden Messungen zur

Laserpolarisation durchgef�uhrt. Dazu wurde zwischen Teleskop und Glasfaser ein

Pol�lter eingef�ugt und im Abstand von 15 Minuten in Minimum- (Kreuzpolarisati-

on) und Maximumposition (Parallelpolarisation) gemessen. Es wurde mit 355 und

532 nm gemessen. Um den Ein
u� der ver�anderlichen Transmission der Atmosph�are

zu minimieren, wurden beide Signale anstatt �uber den gleichen Zeitraum �uber die

gleiche Anzahl von empfangenen Photonen summiert. Die Ergebnisse zeigten gute

�Ubereinstimmung mit der Theorie.

Bei den teilweise sehr variablen PSC ist jedoch die gleichzeitige Messung beider

Polarisationen notwendig. Daher wurde f�ur den Winter 96/97 eine L�osung gesucht,

die eine zus�atzliche Messung der Depolarisation bei 532 nm erm�oglichte. Da eine

Glasfaser nicht polarisationserhaltend ist, konnte nicht erst hinter der Glasfaser ein

Pol�lter eingesetzt werden. Es wurde deshalb ein zweites Teleskop mit einer eigenen

Nachweisbank konstruiert. Das Teleskop besitzt einen Spiegel mit einem Durchmes-

ser von 50 cm mit einer Brennweite von 1.2 m. Zusammen mit einer Glasfaser mit

1.5 mm Durchmesser war der �Uberlapp des Gesichtsfeldes ab 10 km H�ohe gesichert.

Die ersten Depolarisationsmessungen wurden im Dezember 1996 durchgef�uhrt.
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3.2 Me�gr�o�en und abgeleitete Gr�o�en

Das Zustandekommen des Signals l�a�t sich durch eine modi�zierte Strahlungstrans-

portgleichung, die sogenannte Lidargleichung, beschreiben:

N(z) = N0 � � � F �
A(z)

r2
� T 2(z) ��z � �(z) + Untergrund (3.1)

Dabei bedeutet

N Anzahl der empfangenen Photonen aus der H�ohe z

N0 Anzahl der ausgesandten Photonen

� Wirkungsgrad des Nachweiszweiges

F Teleskop
�ache

A �Uberlappfunktion von Teleskopgesichtsfeld und Laserstrahl

r Abstand zwischen Lidarger�at und Streumedium

T Transmission

� z betrachtetes H�ohenintervall

� R�uckstreukoe�zient [m�1sr�1]

Nach der Korrektur f�ur die Ger�ateeigenschaften, den Untergrund und die Entfernung

(r2-Korrektur) ergibt sich ein Pro�l, da� direkt zur Streuung (an den Luftmolek�ulen

oder Aerosolen) aus jedem H�ohenintervall proportional ist. In einer aerosolfreien At-

mosph�are ist dies ein exponentiell mit der H�ohe abnehmendes Signal, eine relative

Luftdichte. Da Luftmolek�ule sehr viel kleiner als die verwendeten Wellenl�angen sind,

handelt es sich hier um Rayleighstreuung. Streuung an Aerosolen, deren Durchmes-

ser in der Gr�o�enordnung der Wellenl�ange liegen, wird durch den Proze� der Mie-

Streuung beschrieben. Daher kommt es trotz der um Gr�o�enordnungen kleineren

Anzahl der Aerosole (Konzentrationen um 1 cm�3 im Vergleich zu 1018cm�3 der

Luftmolek�ule in etwa 20 km H�ohe) zu einer deutlichen Erh�ohung des Signals. Dieses

Mie-Signal kann auf verschiedene Weisen beschrieben werden:

R�uckstreuverh�altnis (backscatter ratio) BSR:

Das gesamte Atmosph�arensignal wird zu dem nur von der Luftdichte erzeugten Ray-

leighsignal in Beziehung gesetzt:

BSR =
Gesamtsignal

Rayleighsignal
=
�Mie + �Rayleigh

�Rayleigh
(3.2)
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Somit ist in aerosolfreien Schichten das Verh�altnis 1 und nimmt mit zunehmender

Aerosollast zu. Das R�uckstreuverh�altnis ist stark wellenl�angenabh�angig, da die Ray-

leighstreuung proportional zur vierten Potenz der Wellenl�ange ist, die Miestreuung

jedoch eine sehr viel geringere Wellenl�angenabh�angigkeit hat. Daher sind die BSR

bei 1064 nm sehr viel gr�o�er als bei 355 nm. Aus den Lidardaten wird das BSR mit

Hilfe der vom Lidar gemessenen relativen Luftdichte (bei 607 und 387 nm) bestimmt.

Die Normierung erfolgt in 30 km H�ohe, wo keine Aerosole mehr vorkommen.

Mie-R�uckstreukoe�zient (�Mie):

Um eine nur von der Aerosolmenge abh�angige Gr�o�e zu erhalten, mu� der Ein
u�

der Luftdichte eliminiert werden. Daf�ur mu� eine absolute Luftdichte N [Molek�ule

m�3] vorliegen. Dann ist der Zusammenhang mit dem BSR gegeben durch:

�Mie(�) = (BSR(�)� 1) � �Rayleigh(�)

�Rayleigh(�) = �Rayleigh(�) �N (3.3)

�Rayleigh ist der von der vierten Potenz der Wellenl�ange abh�angige R�uckstreuquer-

schnitt in [m2sr�1].

Depolarisation:

Die Ergebnisse der Depolarisationsmessungen k�onnen als Volumendepolarisation,

Aerosoldepolarisation oder R�uckstreuverh�altnis dargestellt werden. Die Volumende-

polarisation setzt das gesamte Signal (inklusive Rayleighstreuung) der Kreuzpolari-

sation zur Parallelpolarisation ins Verh�altnis:

�vol =
�?

�
k

=
�Mie
?

+ �
Ray
?

�Mie
k

+ �
Ray

k

(3.4)

In dieser Gr�o�e ist die Luftdepolarisation noch enthalten, so da� auch bei sph�arischen

Aerosolen ein von Null verschiedener Wert gemessen wird.

Die Aerosoldepolarisation dagegen ist um die Luftdepolarisation korrigiert und ver-

schwindet f�ur sph�arische Aerosole:

�aer =
�Mie
?

�Mie
k

(3.5)
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In die dritte Gr�o�e geht das parallele Signal nicht ein. Die R�uckstreuung des kreuz-

polarisierten Signals wird nur zur Luftdichte in Beziehung gesetzt. Dies erm�oglicht

eine bessere Darstellung in den F�allen, in denen das parallele R�uckstreuverh�altnis

klein ist.

BSR? =
�Mie
?

+ �
Ray
?

�
Ray
?

(3.6)

R�uckstreuverh�altnis und Depolarisation werden zur Klassi�zierung von verschiede-

nen PSC-Typen verwendet (Toon et al., 1990):

Typ R�uckstreuverh�altnis bei 532 nm Depolarisation [%]

I a < 2 > 10

I b >2 <5

II > 10 variabel

Tabelle 3.2: PSC-Typen

Von Tabazadeh und Toon (1996) wurde zus�atzlich ein Typ I c eingef�uhrt, allerdings

ohne R�uckstreuverh�altnis- und Depolarisationswerte anzugeben. Ein weiterer Typ

I d ist von Wedekind (1997) mit einem R�uckstreuverh�altnis zwischen 2 und 5 und

einer Depolarisation von etwa 10 bis 20 % de�niert.

3.3 Temperaturmessung

Oberhalb 30 km H�ohe (in aerosolfreier Atmosph�are) wird die Temperatur aus dem

Rayleighsignal abgeleitet. Je nach Transmission kann die Temperatur bis zu 70 km

H�ohe mit einem Fehler unter 5 K bestimmt werden.

Unterhalb von 30 km H�ohe gibt es verschiedene Methoden der Temperaturbestim-

mung: Bei geringer Aerosollast ( BSR bei 532 nm kleiner als 1.2) kann die Tem-

peratur aus den Vibrations-Raman-Signalen analog zum Rayleigh-Signal bestimmt

werden. Die Aerosole machen sich bei dieser Wellenl�ange nur durch ihren Extink-

tionsein
u� bemerkbar. Der hierdurch verursachte Fehler (zu niedrige Temperatu-

ren) wird durch eine in Kapitel 3.4 beschriebene Extinktionskorrektur ausgeglichen.

Bei gro�er Aerosollast, vor allem in Anwesenheit von PSC, wird mit der Rotations-

Raman-Methode versucht, den Extinktionsein
u� auszuschalten. Bei dieser Methode
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werden zwei dicht beieinanderliegende Wellenl�angen verwendet (529.1 nm und 530.4

nm), so da� man von einem verschwindend kleinen Unterschied in der Extinktion

ausgehen kann. Die Methode wird von Hauchecorne et al. (1996) beschrieben. Da die

Signalst�arke sehr gering ist, ist eine l�angere Integrationszeit f�ur ein Temperaturpro�l

notwendig.

3.4 Aerosolmessung

Einen ersten Eindruck der Aerosollast gibt das R�uckstreuverh�altnis (BSR). Bei 532

nm ist ein Wert unter 1.1 zwischen 15 und 30 km typisch f�ur reines Hintergrundae-

rosol. In polaren stratosph�arischen Wolken treten Werte von 1.2 (PSC Typ I a) bis

�uber 100 (PSC Typ II) auf.

Da zur Bestimmung der R�uckstreuverh�altnisse Rayleigh- und Raman-Signale ver-

wendet werden, deren Wellenl�angen relativ weit auseinanderliegen ( 355 nm und 387

nm, 532 nm und 607 nm), wird eine Extinktionskorrektur angewendet. Dabei wird

angenommen, da� die Wellenl�angenabh�angigkeit des Extinktionskoe�zienten sich

wie ��1 verh�alt (Ansmann et al., 1990). Au�erdem wird mit einem festen Verh�altnis

von Extinktion � zu R�uckstreuung � gerechnet:

S =
�

�
(3.7)

Die f�ur S angenommenen Werte sind S=30 sr f�ur �=355 nm und S=40 sr f�ur �=532

nm (nach Stein et al. (1994)). Die Berechnung des Extinktionskoe�zienten erfolgt

iterativ. Zuerst wird das R�uckstreuverh�altnis aus den Originaldaten bestimmt. Dar-

aus wird der R�uckstreukoe�zient berechnet (Gl. 3.8) und unter Verwendung von S

der Extinktionskoe�zient (Gl. 3.9).

�aer(z) = (BSR(z)� 1) � �Ray(z) (3.8)

�(z) =
�aer(z)

S
(3.9)

Dieser wird �uber die H�ohe integriert und liefert die optische Dichte f�ur den Rayleigh-

(Gl. 3.10) bzw. f�ur den Ramankanal (Gl. 3.11).

�(z) =

Z z

z0

�(z
0

) � dz
0

(3.10)
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�Raman(z) =

Z z

z0

� � (1 +
�Ray

�Raman

) � dz
0

(3.11)

Das Ausgangspro�l des BSR wird dann mit der optischen Dichte korrigiert (Gl.

3.12).

BSR = BSR0 � exp(�� + �Raman) (3.12)

Mit diesem korrigierten BSR wird wieder bei Gl. 3.8 begonnen.

3.5 Fehlerbetrachtung

Die Fehlerquellen in der Extinktionskorrektur liegen in der Annahme der Luftdichte

und des Verh�altnisses von Extinktion zu R�uckstreuung S, siehe Stein et al. (1994).

Der Fehler in den R�uckstreuverh�altnissen betr�agt damit f�ur eine Integrationszeit

von 30 Minuten zwischen 1% und 10% , abh�angig von der Signalst�arke. Der Feh-

ler in den R�uckstreuquerschnitten ist wegen der Unsicherheit des angenommenen

Luftdichtepro�ls h�oher und betr�agt 5% bis 20 %.

Da nur im Winter 1996/97 Depolarisationsmessungen gemacht werden konnten, ist

die Datenbasis f�ur solche Beobachtungen sehr begrenzt. Alle PSCs dieses Winters

zeigten einen gewissen Grad von Depolarisation. In den 7 Tagen, an denen PSC

gemessen wurden, gab es zwei Ereignisse mit Aerosoldepolarisation von 15 % und 5

Tage mit Werten von 3 bis 1 %. Da die Polarisation des Lasers bei einer fr�uheren

Messung der Luftdepolarisation getestet wurde, scheidet dies als Ursache f�ur eine

fehlerhafte Depolarisationsmessung aus. M�oglich dagegen erscheint eine ungenaue

Justierung des Pol�lters, so da� neben dem gew�unschten senkrecht polarisierten

Signal ein Anteil des parallel polarisierten Signals detektiert wurde. Eine Ungenau-

igkeit in der Position des Pol�lters von 2 Grad w�urde zu einem Fehler der Aerosolde-

polarisation von etwa 4% f�uhren. Auch mit diesem m�oglichen Fehler kann zwischen

�uberwiegend sph�arischen (I b) und �uberwiegend festen (I a) Partikeln unterschie-

den werden. Eine Aussage, ob Typ I b Wolken ausschlie�lich aus 
�ussigen Teilchen

bestehen, kann damit jedoch nicht getro�en werden.
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4 Streuverhalten nach der Mie-Theorie

Das Streuverhalten von Licht an Kugeln, deren Radius von gleicher Gr�o�enordnung

wie die Wellenl�ange des auftre�enden Lichtes ist, wurde von Mie (1908) analytisch

berechnet. F�ur Untersuchungen von stratosph�arischen Aerosolen mit Lidarger�aten,

deren Wellenl�angen im UV, Sichtbaren oder Infraroten liegen, ist Miestreuung der

dominierende Proze�. Bei Lidarmessungen ist die R�uckstreuung (180�) die gesuch-

te Gr�o�e, w�ahrend z.B. optische Partikelz�ahler Vorw�artsstreuung unter einem be-

stimmten Winkel benutzen.

Die f�ur die Untersuchungen von polaren stratosph�arischen Wolken wichtigen Punkte

werden hier ausf�uhrlicher dargestellt.

4.1 Verteilungen

Die Mie-Theorie beschreibt zun�achst nur die Streuung an einer einzelnen Kugel. Im

Blickfeld des Lidars be�nden sich aber eine Ansammlung von Teilchen, �uber deren

Gr�o�enverteilung eine Annahme gemacht werden mu�. Entsprechend der angenom-

menen Verteilung werden dann die R�uckstreuquerschnitte �Mie der einzelnen Kugeln

mit ihrer Anzahl gewichtet aufsummiert und ergeben den R�uckstreuquerschnitt der

Verteilung. Der R�uckstreuquerschnitt wird f�ur eine normierte Anzahl Teilchen pro

Volumen berechnet. Der R�uckstreukoe�zient �Mie ergibt sich durch die Multiplika-

tion mit einer Anzahldichte N:

�Mie[m
�1sr�1] = N [m�3] � �Mie[m

2sr�1] (4.1)

Zur Beschreibung der in polaren stratosph�arischen Wolken vorkommenden Partikel-

gr�o�en wird bisher �ublicherweise eine monomodale lognormale Verteilung angenom-

men. Sie wird in dieser Arbeit in folgender Formulierung verwendet:

N(r) =
Ngesp
2� ln �

1

r
exp (�

ln2(r=rmed)

2 ln2�
) (4.2)

Hierbei ist Nges die Anzahldichte inm
�3, r der Teilchenradius, � ein dimensionsloser

Breitenparameter und rmed der Medianradius.

F�ur stratosph�arisches Aerosol werden gelegentlich auch bimodale Verteilungen ange-

nommen (Deshler et al., 1994a), eine recht breite Verteilung (�=1.8) um einen klei-

nen Radius (rmed=0.1 �m) und eine schmalere um einen gr�o�eren Radius (rmed=1
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�m). F�ur arktische PSC wird aber eher eine monomodale Verteilung benutzt (Hof-

mann et al., 1990). Mit einem 3 Wellenl�angen-Lidar ist die Ableitung von 3 Para-

metern m�oglich (Anzahldichte, Medianradius und Verteilungsbreite), daher werden

in dieser Arbeit nur monomodale Verteilungen betrachtet.

4.2 Brechungsindex

Der Brechungsindex ist ein weiterer Parameter in der Miestreuung. Er ist von

der Wellenl�ange, aber auch der Temperatur und chemischen Zusammensetzung

der Teilchen abh�angig. F�ur verschiedene Volumenanteile Wasser, Schwefels�aure

und Salpeters�aure wurde der Brechungsindex (nur Realteil, der Imagin�arteil ist

vernachl�assigbar klein) f�ur 532 nm f�ur eine Temperatur von 190 K berechnet

(Tsias, 1997). Tabelle 4.1 zeigt, da� der Wasseranteil die ausschlaggebende Gr�o�e

ist. F�ur 30 % Wasser liegt der Wert f�ur 532 nm bei 1.45, fast unabh�angig von den

Anteilen von HNO3 und H2SO4. Mit zunehmendem Wassergehalt verringert sich

der Brechungsindex deutlich.

% H2O % H2SO4 % HNO3 � [g cm�3] Brechungsindex f�ur 532 nm

30 40 30 1.64 1.455

30 30 40 1.62 1.455

30 20 50 1.6 1.455

30 10 60 1.58 1.45

30 0 70 1.56 1.455

40 0 60 1.49 1.447

50 0 50 1.435 1.413

80 0 20 1.157 1.377

Tabelle 4.1: Brechungsindex in Abh�angigkeit von Schwefels�aure- und Salpeters�aure-

gehalt f�ur 532 nm und Dichte � der L�osung

Mit mikrophysikalischen Modellen kann der Gehalt von H2O, HNO3 und H2SO4

abh�angig von der Temperatur beschrieben werden (Rizi et al., 1994; Carslaw et al.,

1994). Dies wird zur Vorhersage des Brechungsindex von PSC benutzt. So werden

f�ur die aus einer tern�aren L�osung bestehenden Typ I b PSC Brechungsindices von
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1.37 bis 1.4 angegeben (Masci et al., 1995).

In dieser Arbeit wurden Berechnungen mit vier verschiedenen Klassen von Bre-

chungsindices durchgef�uhrt. Die Werte f�ur H2O und NAT stammen von Hofmann

(1990) und f�ur STS von Masci et al. (1995). Der Wert f�ur H2O=HNO3 entspricht

einer quasi bin�aren L�osung (Luo et al., 1996).

355 nm 532 nm 1064 nm Referenz

H2O 1.35 1.335 1.32 Hofmann (1990)

STS 1.37 1.35 1.32 Masci et al. (1995)

H2O=HNO3 1.48 1.455 1.443 Luo et al. (1996)

NAT 1.5 1.5 1.5 Hofmann (1990)

Tabelle 4.2: Brechungsindex f�ur verschiedene PSC-Typen und Wellenl�angen

4.3 Farbverh�altnisse

Die Farbverh�altnisse (color ratios CR) werden aus den R�uckstreukoe�zienten �Mie

berechnet (siehe Abschnitt 3.2):

Farbverh�altnis (532/1064) =
�Mie
532

�Mie
1064

(4.3)

Die Alternative w�are die Berechnung aus den R�uckstreuverh�altnissen, da dort keine

Annahme �uber die Luftdichte eingeht:

Farbverh�altnis (532/1064) =
BSR532 � 1

BSR1064 � 1
�
�
Ray
532

�
Ray
1064

(4.4)

Der Unterschied der beiden Berechnungen liegt zwischen 1 und 5 %, je nach Qualit�at

der Temperaturmessungen, aus denen die Luftdichte bestimmt wird, die zur Bestim-

mung des R�uckstreuquerschnitts aus dem R�uckstreuverh�altnis verwendet wird. Der

Vorteil der ersteren Methode ist, da� die Partikel-Anzahldichte direkt aus �Mie be-

rechnet werden kann:

N [m�3] =
�Mie

�Mie

(4.5)
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Farbverh�altnisse sind nicht von der in den R�uckstreukoe�zienten �Mie enthaltenen

Anzahldichte abh�angig. Die Farbverh�altnisse lassen sich ohne weitere Annahmen

mit den theoretischen Werten der Mie-Rechnung vergleichen. Abbildung 4.1 zeigt

berechnete Farbverh�altnisse f�ur verschiedene Brechungsindices und �. Es sind die

Verh�altnisse 355/532 und 532/1064 aufgetragen.

Abbildung 4.1: Farbverh�altnisse f�ur die Brechungsindices m=1.5, 1.45 und 1.37 bei

� = 1.4 und 1.6 gegen den Medianradius.

F�ur die gr�o�eren Brechungsindexwerte m=1.5 und m=1.45 gilt die Zuordnung: gro�e

Farbverh�altnisse entsprechen kleinen Radien und umgekehrt. Dabei ist der Verlauf

der Kurven recht monoton.

Kleinere Werte des Brechungsindex wie f�ur m=1.37 liefern ein komplizierteres Mu-

ster. Es liegt kein monotoner Abfall des Farbverh�altnisses mit zunehmendem Medi-

anradius vor.

Die breiteren Verteilungen ergeben jeweils kleinere Farbverh�altnisse. Der Verlauf der

Farbverh�altnisse bleibt �ahnlich.
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Abbildung 4.2: Farbverh�altnisse f�ur Brechungsindices von 1.33 bis 1.5 bei � = 1.2

bis 1.8 gegen den Medianradius

Der direkte Vergleich des Farbverh�altnisses 532/1064 f�ur 5 verschiedene Werte des

Brechungsindex ist in Abb. 4.2 gezeigt. Dabei zeigen die beiden kleinsten und die drei

gr�o�eren Brechungsindexwerte Gemeinsamkeiten: W�ahrend die letzteren f�ur Radien

gr�o�er 200 nm einen etwa monoton abfallenden Verlauf zeigen, steigen die Werte f�ur

m=1.33 und m=1.37 abh�angig von der Breite in einem begrenzten Radiusbereich

an. Die gr�o�ten Farbverh�altnisse werden daher f�ur die kleinen Brechungsindexwerte

bei gr�o�eren Radien erreicht. Der �ahnlich monotone Verlauf von m=1.43, 1.45 und

1.5 erlaubt eine Absch�atzung f�ur den Ein
u� einer Brechungsindexunsicherheit in

diesem Bereich auf den Radius: die mit m=1.45 abgeleiteten Werte sind etwas zu

gro�, wenn der wahre Brechungsindex gr�o�er ist und umgekehrt.
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5 Messungen

Die Lidarkon�guration wurde von Me�periode zu Me�periode verbessert, siehe Ta-

belle 3.1. So werden f�ur jeden Winter zun�achst die technischen Daten (Wellenl�angen,

Teleskop, Au
�osung) des Lidars beschrieben. Dann folgt eine tabellarische Au
istung

der einzelnen Messungen. Dabei werden die R�uckstreuverh�altnisse und die Farb-

verh�altnisse angegeben. Es werden alle Messungen von Mitte Dezember bis Mitte

Februar aufgelistet, um auch die Abwesenheit von PSC zu dokumentieren. Ein Me�-

tag ist der Zeitraum zwischen 14 UT und 10 UT des folgenden Tages. Messungen

nach dem 15. Februar werden nur aufgelistet, wenn PSC beobachtet wurden. Aus-

gew�ahlte Messungen werden in ihrem zeitlichen Verlauf graphisch dargestellt. Dieses

Kapitel soll einen �Uberblick �uber die zur Verf�ugung stehenden Daten geben.

5.1 Winter 1994/1995

Im ersten Winter standen nur Messungen mit 532 nm und 1064 nm zur Verf�ugung.

Alle Messungen wurden mit dem 45 cm Teleskop durchgef�uhrt. Die H�ohenau
�osung

betrug 150 m, die zeitliche Au
�osung lag zwischen 30 Sekunden und 3 Minuten.

Es gab keine Depolarisationsmessungen. Die ersten Messungen sind durch �Uber-

steuerungse�ekte beein
u�t, da die optimalen Ger�ateparameter noch nicht bekannt

waren. F�ur eine Darstellung der PSC-H�au�gkeit spielen diese E�ekte keine Rolle,

sie machen sich erst in der Auswertung bez�uglich der Teilchengr�o�en bemerkbar.

Die �Ubersicht �uber die Messungen von Dezember 1994 bis Februar 1995 zeigt Tabelle

5.1. Die erste PSC wurde vom ALOMAR-R/M/R-Lidar am 1.1.95 gemessen. Im De-

zember gab es bereits 4 Messungen, jedoch wurde kein erh�ohtes R�uckstreuverh�altnis

gemessen. Den Grenzwert des R�uckstreuverh�altnisses, ab dem von einer PSC und

nicht mehr von Hintergrundaerosol gesprochen wird, lege ich bei 1.4 bei 1064 nm

oder 1.1 bei 532 nm fest. In der zweiten Januarh�alfte waren die Unterkanten der

PSC wegen hoher Hintergrundaerosollast schwer zu bestimmen. Die H�ohenangabe

15 km ist nur ein gesch�atzter Wert. Bis zum 21.1. wurden nun bei jeder Messung

PSC beobachtet, dabei nahm das R�uckstreuverh�altnis stark zu. Das Maximum wur-

de in der Nacht vom 17. zum 18. Januar erreicht: im Nachtmittel �uberschritt das

R�uckstreuverh�altnis 200 bei 1064 nm und erreichte 28 bei 532 nm. Ab dem 22.1.

waren in den t�aglichen Messungen keine PSC mehr sichtbar, auch nicht im Februar.



22 5.1 Winter 1994/1995

Die H�ohe der PSC variierte zwischen 15 und 25 km, wobei die Maxima um die 20

km auftraten. Damit lagen sie deutlich niedriger als in den folgenden Wintern.

Datum Zeit [UT] H�ohe [km] 532 1064 532/1064

19.12.94 - - - - -

1.1.95 15.14-21.27 19-23 1.2 1.5 6.4

6.1.95 16.15-19.21 20-25 1.9 6 2.9

9./10.1.95 21.21-6.39 17-19 1.1 2.1 1.5

10./11.1.95 19.39-7.25 15-24 1.2 4 1.1

11./12.1.95 21.41-7.45 15-24 3.7 15 3.1

12.1.95 14.00- 20.55 15-23 3.4 18 2.3

17./18.1.95 18.21-4.23 15-24 28 203 2.1

19./20.1.95 14.51-3.02 15 -24 9 45 2.9

20.1.95 14.00-16.09 17-22 5.5 - -

21./22.1.95 16.22-7.46 15-18 2 7 2.7

22.-30.1.95 - - - - -

10.-15.2.95 - - - - -

Tabelle 5.1: PSC-Messungen Winter 1994/95

R�uckstreuverh�altnisse bei 532 und 1064 nm, Farbverh�altnis 532/1064

In Abb. 5.1 ist ein Zeit-H�ohenverlauf der R�uckstreuverh�altnisses bei 532 nm vom

21.1.95 dargestellt. Es handelt sich hier um eine PSC vom Typ I, das R�uckstreu-

verh�altnis bei 532 nm erreichte im 30 Minuten-Mittel maximal einen Wert von 2.

Mit einer H�ohe zwischen 15 und 18 km lag diese Wolke tiefer als alle anderen Mes-

sungen des Winters. Es war die letzte PSC-Beobachtung im Winter 1994/95. Das

R�uckstreuverh�altnis nahm zum Ende der Nacht auf Hintergrundniveau ab.
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Abbildung 5.1: Zeitlicher Verlauf des R�uckstreuverh�altnisses bei 532 nm am 21.1.95,

PSC Typ I

5.2 Winter 1995/1996

In dieser Me�periode stand zus�atzlich die Wellenl�ange 355 nm zur Verf�ugung, so

da� jetzt ein Miesignal von drei Wellenl�angen berechnet werden konnte. Wieder

wurde das 60 cm Teleskop benutzt. Es wurden keine Depolarisationsmessungen

in PSCs gemacht. Die zeitliche Au
�osung betr�agt 3 Minuten. Tabelle 5.2 fa�t die

Messungen vom Dezember 1995 bis Februar 1996 zusammen:
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Datum Zeit [UT] H�ohe [km] 355 532 1064 355/532 532/1064

17.12.95 21.29-21.40 21-24 - 2 8 - 2.3

19./20.12.95 21.29-1.13 19.5-23.5 1.04 1.14 3.3 1.4 1.0

21./22.12.95 23.48-6.23 18.5-22.5 1.04 1.11 1.95 1.8 1.9

22./23.12.95 18.34-6.42 18-21 1.03 1.09 2.2 1.7 1.2

23./24.12.95 16.26-19.16 19-21 1.05 1.18 3.4 1.4 1.2

2./3.1.96 20.30-0.30 19-24 2 3.5 15 2.0 2.9

5.1.96 3.00-7.30 20-25 2.5 5 22 1.9 3.0

6./7.1.96 22.30-3.30 18.5-22.5 2 3.5 12 2 3.6

7.1.96 16.30-19.30 - - - - - -

9.1.96 17.47-17.53 23-26 2.6 5 17 2.0 4.0

11.1.96 19.00-22.00 19-27 8 27 200 1.4 2.0

12.1.96 21.30-22.30 21-27 3 6 26 2.0 3.2

13.1.96 16.26-21.35 23.5-27 2.5 5 16 1.9 4.3

17./18.1.96 17.45 -6.35 22-29 4 10 60 1.7 2.4

18.1.96 20.00-23.00 23-27 2.5 4 7.5 2.5 7.4

23./24.1.96 16.30 -8.00 19-26.5 5 10 70 2.2 2.1

24./25.1.96 15.00-6.00 22-27 2.5 5 15 1.9 4.6

1.2.-12.2.96 - - - - - - -

13.2.96 18.00-19.00 17-22 2 3 12 2.5 2.9

16./17.2.96 0.30-5.10 15-22.5 1.5 2 6.5 1.7 4.4

17./18.2.96 22.00-5.30 17-23 1 1.1 2.6 - 1

20.2.96 0.00-0.30 17-19.5 1.5 2 7 2.5 2.7

Tabelle 5.2: PSC-Messungen Winter 1995/96

R�uckstreuverh�altnisse bei 355, 532 und 1064 nm und Farbverh�altnisse 355/532 und

532/1064

Die erste PSC dieser Saison wurde am 17.12.95 gemessen. Auch die Messungen am

19., 21., 22. und 23. Dezember zeigten PSCs. Dann folgte eine wetterbedingte Me�-

pause bis zum 2.1.96. Fast alle Messungen im Januar zeigten das Vorhandensein

von PSC. Eine Ausnahme war der 7./8.1.97. Ende Januar gab es wieder eine wet-

terbedingte l�angere Unterbrechung der Messungen. Die ganze erste Februarh�alfte

zeigte in fast t�aglichen Messungen die Abwesenheit von PSC, bis zwischen dem 13.

und dem 19.2.97 wieder leicht erh�ohte R�uckstreuverh�altnisse gemessen wurden. Im

Januar wurden am 11., 17. und 23. sehr gro�e R�uckstreuverh�altnisse gemessen, die

als PSC Typ II charakterisiert werden k�onnen. Sie waren in der H�ohe und zeitlich
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eng begrenzt und von einer breiten Schicht Typ I umgeben. Abbildung 5.2 zeigt den

Zeit-H�ohenverlauf des R�uckstreuverh�altnisses bei 1064 nm f�ur den 23.1.96.

Im unteren Teil der Wolke blieb die R�uckstreuung �uber lange Zeit konstant (Typ I),

w�ahrend um 24 km H�ohe �uber einen k�urzeren Zeitraum (etwa 3 Stunden) eine sehr

starke R�uckstreuung beobachtet wurde (Typ II).

Dieser Winter zeigte in einem langen Zeitintervall ein h�au�ges Auftreten von PSC.

Die mittlere H�ohe lag im Januar bei 23 km, im Februar bei 18 km.

Abbildung 5.2: Zeitlicher Verlauf des R�uckstreuverh�altnisses bei 1064 nm am 23.1.96,

PSC Typ I und Typ II

5.3 Winter 1996/1997

Gleich zwei neue Teleskope standen in diesem Winter zur Verf�ugung: ein schwenk-

bares mit 1.8 m Durchmesser und ein 50 cm Teleskop mit Polarisations�lter. Da

die Handhabung des gro�en Teleskopes jedoch noch nicht optimiert war, wurde

meistens wieder mit dem 60 cm Teleskop gemessen. Zus�atzlich wurde jedoch bei
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jeder Messung auch das Depolarisationsteleskop benutzt. Die Zeitau
�osung war 3

Minuten.

Datum Zeit [UT] H�ohe [km] 355 532 1064 355/532 532/1064 � [%]

19./20.12.96 23.01-3.37 - - - - - - -

20./21.12.96 6.26-8.46 - - - - - - -

21./22.12.96 16.34-6.22 - - - - - - -

22.12.96 14.22-15.48 - - - - - - -

26./27.12.96 3.03-8.46 - - - - - - -

29./30.12.96 19.38-1.34 - - - - - - -

3.1.97 15.43-16.16 - - - - - - -

7./8.1.97 18.57-5.20 23.7-27.9 1.2 1.9 9.4 1.1 1.7 15

12./13.1.97 16.11-0.37 23.7-25.3 1.1 1.2 2.9 2.5 1.7 15

16./17.1.97 17.00-2.30 22.9-24.3 1.2 1.8 - 1.3 - 3

19.1.97 1.34-7.05 18.3-23.8 1.6 2.3 7.5 2.3 3.2 2

19.1.97 14.15-18.40 18.3-24.7 2.2 4.3 15.6 1.8 3.6 1.2

24./25.1.97 16.01-0.15 - - - - - - -

4.-5.2.97 - - - - - - -

7.-8.2.97 - - - - - - -

10.2.97 1.38-5.15 20.3-20.9 1.4 1.7 4.8 2.88 2.95 2.3

12.-14.2.97 - - - - - - -

22.2.97 3.30-4.30 20-21 1.15 1.5 2.2 1.51 6.67 1.7

Tabelle 5.3: PSC-Messungen Winter 1996/97

R�uckstreuverh�altnisse bei 355, 532 und 1064 nm, Farbverh�altnisse 355/532 und

532/1064 sowie Aerosoldepolarisation bei 532 nm

In der zweiten Dezemberh�alfte gab es 7 Messungen, doch es wurden noch keine

PSC beobachtet. Auch die erste Messung im neuen Jahr, am 3. Januar, zeigte kein

erh�ohtes R�uckstreuverh�altnis. Am 7. Januar war dann die erste PSC zu sehen. Im

Januar war so extrem schlechtes Me�wetter, da� im ganzen Monat nur 7 Messungen

durchgef�uhrt werden konnten. An 5 von den 7 Me�tagen wurden PSCs beobachtet.

Im Februar war die Me�h�au�gkeit gr�o�er, es gab 12 Me�tage, dabei wurden am 9.

und 21.2. PSC beobachtet. In diesem Jahr wurden keine PSC Typ II gemessen. Die

mittlere H�ohe betrug wie im letzten Jahr etwa 23 km. Dabei war die erste PSC mit
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ihrer Oberkante bei 28 km am h�ochsten, und im Laufe des Winters nahm die H�ohe

ab. Die Messungen im Februar zeigten H�ohen von 20 km.

Zum ersten Mal wurde auch die Depolarisation der PSCs gemessen. Die hier als �

angegebene Gr�o�e ist die Aerosoldepolarisation in %. F�ur den 12. und 19. Januar ist

in Abbildung 5.3 die Aerosoldepolarisation dargestellt, als Beispiel f�ur Typ I a und I

b Wolken. Der Fehler ist bei Typ I a Wolken deutlich gr�o�er, da bei der Berechnung

der Depolarisation das R�uckstreuverh�altnis im Nenner steht, das hier Werte um 1

besitzt.

Abbildung 5.3: Aerosoldepolarisation vom 12./13.97 (Typ I a) und 19.1.97 (Typ I

b). Die gepunkteten Linien markieren den Fehlerbereich.
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In Abb. 5.4 ist der Zusammenhang von R�uckstreuverh�altnis (BSR) und Farbverh�alt-

nis (CR) aufgetragen. Es wurden die Messungen aller drei Winter verwendet. Dabei

wurde der Kehrwert des CR 532/1064 aufgetragen, da die Abbildung dann denen

entspricht, die Depolarisation gegen R�uckstreuung zeigen (Peter et al., 1997). Eine

�ahnliche Abh�angigkeit haben auch Rosen et al. (1997) mit einer R�uckstreusonde

gefunden.

Abbildung 5.4: Typunterscheidung anhand BSR und CR

Die Farbverh�altniseigenschaften der verschiedenen PSC-Typen zeigen gro�e �Ahn-

lichkeit mit den Depolarisationseigenschaften. So l�a�t sich aus unseren Messungen

folgende grobe Einteilung vornehmen:

Typ CR 532/1064 CR 355/532

I a < 3 < 2

I b > 3 > 2

II < 3 < 2

Tabelle 5.4: PSC-Typeinteilung nach Farbverh�altnis

Damit kann auch f�ur die Winter ohne Depolarisationsmessungen die Typeinteilung

vorgenommen werden.
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6 Atmosph�arenzustand in den Wintern 1995-1997

6.1 ECMWF-Daten

Die Beteiligung an dem Projekt ESMOS/Arctic II erm�oglichte den Zugang zu der

Datenbank des Norsk Institutt for Luftforskning (NILU). Dort sind die t�aglichen

Analysen des European Centre for Mediumrange Weather Forecast (ECMWF) in

verschiedenen H�ohen f�ur bestimmte Gitterpunkte verf�ugbar. Die H�ohenskalen sind

entweder Druckniveaus oder potentielle Temperaturen. F�ur bestimmte Stationen

gibt es interpolierte Werte, so auch f�ur den Punkt 69�N, 16�O (Andenes). Diese

Werte liegen in festen Niveaus potentieller Temperatur vor, wobei haupts�achlich nur

die drei h�ochsten von Interesse sind (475 K, 550 K und 675 K). Die in dieser Arbeit

benutzten vereinfachten Umrechnungen in geometrische H�ohen liefert Tabelle 6.1.

pot. Temperatur H�ohe Druck

475 K 19.7 km 50 hPa

550 K 22.7 km 30 hPa

675 K 25.8 km 20 hPa

Tabelle 6.1: Umrechnung von potentieller Temperatur in H�ohe und Druck

6.1.1 Temperatur

F�ur alle drei Winter ist der Januar als Schwerpunkt der PSC-Beobachtungen zum

Vergleich mit den ECMWF-Temperaturen gezeigt (Abb. 6.1 bis 6.3). Aufgetragen

sind Nachtmittelwerte und ECMWF-Temperaturen von 0 UT. Der Wert 4 auf

der x-Achse bedeutet also, da� die Lidarmessungen zwischen 14 UT vom 3.

Januar bis 10 UT am 4. Januar dargestellt sind und die Temperaturmessung

vom 4.1. um 0 UT. Die H�ohe des Maximums des Nachtmittels und der Wert

des gr�o�ten R�uckstreuverh�altnisses sind aufgetragen. Die Temperaturen wurden

entsprechend der mittleren H�ohe der PSC im 475 K oder 550 K Niveau gew�ahlt,

Anfang 1997 sogar im 675 K Niveau. Die Abweichung der Temperatur von der

NAT-Existenztemperatur ist hervorgehoben.
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Abbildung 6.1: Lidarmessungen und Temperaturen im Januar 1995. Die linke Skala

steht f�ur die H�ohe des BSR-Maximums bei 532 nm (Sterne) sowie f�ur den Maxi-

malwert des BSRs (Rauten). Die rechte Skala gilt f�ur die Temperatur in K. Die

markierte Fl�ache zeigt die Abweichung der analysierten Temperatur von der Exi-

stenztemperatur f�ur NAT. Die Existenztemperaturen f�ur STS und Eis sind ebenfalls

angegeben.

Im Winter 94/95 und 95/96 herrschten in der Arktis extrem tiefe Temperaturen

im 50 bzw. 30 hPa Niveau (Naujokat und Pawson, 1996). Dies spiegelt sich in den

PSC-Beobachtungen wider: im Januar 1995 lag die mittlere H�ohe der PSC bei etwa

20 km, das entspricht dem Niveau 50 hPa. Im Januar und Februar 1996 dagegen

war das Niveau 30 hPa extrem kalt, und in dieser H�ohe (etwa 23 km) liegen die

Maxima der in diesen beiden Monaten beobachteten PSC. Anfang Januar 1997

wurden PSC mit Maxima in 26 km H�ohe beobachtet, im Laufe der Zeit nahm die

H�ohe der maximalen R�uckstreuverh�altnisse auf etwa 20 km ab. Der Januar 1997

war �uber Andenes deutlich w�armer als die vorherigen Winter, es wurde daher auch

keine PSC vom Typ II beobachtet. Die Abweichung der ECMWF-Temperaturen

von der NAT-Temperatur ist sehr gut korreliert mit dem Auftreten der PSC. F�ur

475 K sind dabei 194 K, f�ur 550 K 191 K und f�ur 675 K 188 K angenommen worden.
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Abbildung 6.2: Lidarmessungen und Temperaturen im Januar 1996, wie Abb. 6.1

Abbildung 6.3: Lidarmessungen und Temperaturen im Januar 1997, wie Abb. 6.1.

Die linke Skala steht zus�atzlich f�ur die Depolarisation in % (Dreiecke).
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Diese Werte sind um 1 K niedriger als die von Naujokat und Pawson (1996) angege-

benen Werte. Hiermit soll ber�ucksichtigt werden, da� die ECMWF-Temperaturen

nach Knudsen et al. (1996) im Mittel zu warm sind. Aus den Januarmessungen

ergibt sich damit eine sehr gute Vorhersagbarkeit von PSC aufgrund von ECMWF-

Temperaturen.

6.1.2 Potentielle Vorticity

Die potentielle Vorticity (PV) ist ein Ma� f�ur die Stabilit�at und die Wirbelst�arke der

Atmosph�are. In einem isentropen Niveau (Fl�ache gleicher potentieller Temperatur)

zeigt sie die Ausdehnung und Lage von Tiefdruckwirbeln, wie z.B. des Polarwirbels,

an. Innerhalb des Polarwirbels sind h�ohere PV-Werte zu �nden als au�erhalb. F�ur

das 550 K Niveau gilt als Grenzwert 70 , f�ur das 475 K Niveau 42 10�6Km2s�1kg�1

(Knudsen et al., 1992).

Die Zeitreihen der potentiellen Vorticity f�ur den Ort von ALOMAR f�ur die 3 Winter

sind in Abb. 6.4 aufgetragen. Die Tage, an denen PSC gemessen wurden, sind durch

Sterne gekennzeichnet, die Me�tage ohne PSC mit Dreiecken.

Weil die mittlere H�ohe der PSCs bei 20 km lag, ist im Januar 1995 die potentielle

Vorticity im 475 K Niveau zum Vergleich mit den PSC-Messungen gezeigt. Die

PSCs traten immer dann auf, wenn Andenes unter dem Polarwirbel lag. Auch am

6. Januar war dies der Fall, allerdings in 23 km H�ohe (550 K). Dahingegen gibt es

Ende Januar eine Reihe von F�allen, in denen keine PSC gemessen wurden, obwohl

die potentielle Vorticity noch Polarwirbelluft anzeigt. Wie in Abb. 6.1 zu sehen ist,

stieg die Temperatur �uber die Existenztemperatur f�ur NAT. Diese Erw�armung hing

mit der Spaltung des Wirbels ab Mitte Januar zusammen, die zu einer Verlagerung

der Wirbelzentren f�uhrte, den Wirbel aber nicht au
�oste.

1996 lag das 550 K Niveau �uber Andenes im Januar in der Randzone des Wirbels.

Die Mehrzahl der PSCs wurden im Polarwirbel beobachtet, aber es gibt auch zwei

Gegenbeispiele am 17./18. und 24./25.1., wo starke PSC auftraten und Andenes

selbst nicht unter dem Wirbel lag. Ebenso gab es den umgekehrten Fall am 7.1., an

dem hohe potentielle Vorticity mit der Abwesenheit von PSC zusammenf�allt.
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Abbildung 6.4: ECMWF-Analysen der potentiellen Vorticity f�ur den Ort von ALO-

MAR, Januar 1995 bis 1997. Die Sterne markieren die Tage mit PSC, die Dreiecke

die Me�tage ohne PSC.
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Im 550 K Niveau lag der Polarwirbel im Januar 1997 sehr stabil �uber Andenes. Es

gab keine PSC-Beobachtungen, wenn Andenes au�erhalb des Wirbels lag. Die PSC

am 7. Januar wurde in 25 km H�ohe gemessen, wo PV-Werte von 244 auftraten. Die

Abwesenheit von PSC am 3. Januar kann mit den zu warmen Temperaturen erkl�art

werden.

Die potentielle Vorticity ist nach diesen Betrachtungen kein sehr zuverl�assiger Indi-

kator f�ur das Auftreten von PSC.

Coy et al. (1997) beschreiben den Polarwirbel im Winter 1996/97 als sehr stark, kalt

und symmetrisch. Daher kam es im M�arz und April 1997 zu tieferen Temperaturen

im Wirbel als in den Jahren zuvor. W�ahrend sich der Polarwirbel 1995-1996 Anfang

November bildete und sich Mitte April au
�oste, bildete sich der Wirbel 1996-1997

erst Ende Dezember 1996 und war bis Ende April 1997 intakt. Im Januar 1996

umfa�te der Polarwirbel etwa 10 % der Fl�ache der Nordhalbkugel, im Januar 1997

dagegen nur 7 %. Temperaturen unter dem Frostpunkt traten seltener auf als 1996.

Die kleinere Ausdehnung des Wirbels und die w�armeren Temperaturen im Januar

1997 verglichen zum vorherigen Winter erkl�aren die geringere PSC-Aktivit�at von

1997 im Vergleich zu 1996. Der sehr kalte und ausgepr�agte Polarwirbel im Winter

1995/96 war aufgrund der QBO-Phase nicht unerwartet (Labitzke und van Loon,

1997).

6.2 Andere Messungen

In der Arktis fanden in den letzten Jahren eine Reihe von Messungen statt, die

das Gesamtbild der chemischen und dynamischen Abl�aufe vervollst�andigen sollen.

Das Hauptaugenmerk liegt dabei auf der Ozonverteilung und den Spurengasen wie

HNO3, HCl, HBr und ClONO2, die an dessen Abbau beteiligt sind. Einige Er-

gebnisse von Satellitenmessungen, bodengebundenen Messungen und Ballonexperi-

menten werden hier vorgestellt.

6.2.1 Ozon

Satellitenmessungen erlauben eine relativ gleichm�a�ige und gro�
�achige Beobach-

tung der Ozonverteilung �uber der Arktis. Die Messungen des MLS (Microwave Limb

Sounder) auf dem UARS (Upper Atmosphere Research Satellite) im Winter 94/95

ergeben, da� von Mitte Februar bis M�arz die Vortex-gemittelte Ozonkonzentration
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im 465 K Niveau bei etwa 2.5 ppmv liegt.

Im Winter 95/96 gibt es eine deutliche Abnahme des Ozons vom Dezember 1995 bis

M�arz 1996 �uber Andenes von etwa 3 ppmv auf 1.4 ppmv (Manney et al., 1996).

ImWinter 96/97 waren die minimalen Ozonmischungsverh�altnisse h�oher als imWin-

ter 95/96, allerdings verbunden mit einer gr�o�eren vertikalen Ausdehnung des Ozon-

verlusts und gr�o�eren lokalen Maxima als im vorherigen Winter. Der vom MLS

beobachtete Ozonabbau begann im Januar 1997 bei etwa 25 hPa und im Februar

bei etwa 50 hPa (Manney et al., 1997). Insgesamt gab es eine chemisch bedingte

Ozonabnahme von 10 % von Januar bis April 1997.

M�uller et al. (1996) berichten �uber Ozonabnahmen in der Arktis aus HALOE (Ha-

logen Occultation Experiment) Messungen �uber eine Abnahme der Gesamts�aule im

Winter 1994/95 um 100 DU und lokalen Abnahmen des Mischungsverh�altnisses um

bis zu 50 %. F�ur den Winter 1996/97 werden 70-80 DU Abnahme der Gesamts�aule

als chemisch verursacht angegeben (M�uller et al., 1997). Dabei war der Ozonverlust

innerhalb des Polarwirbels variabler als in fr�uheren Jahren.

Newman et al. (1997) weisen darauf hin, da� die Ozonabnahme im Winter 1996/97

vor allem im Polbereich auftrat und mit einem sub-polaren Maximum verbunden

war, �ahnlich den Verh�altnissen in der Antarktis. Allerdings sind die Minimumwerte

der Arktis verglichen mit der Antarktis sehr viel h�oher und die r�aumliche Aus-

dehnung auch deutlich geringer. Auch von Goutail (1997) wird f�ur 1996/1997 die

Ozonabnahme geringer als im vorherigen Winter angegeben, der R�uckgang im 465

K Niveau lag bei 40 % anstatt bei 55 % 1996 . Vergleichsmessungen verschiedener

Ger�ate (Ballonsonden: MATCH, bodengebundene Spektrometer: SAOZ-B, und Sa-

telliten: HALOE, POAM) weisen dabei gute �Ubereinstimmung auf (Goutail, 1997).

Wirth und Renger (1996) berichten von einer Abnahme des Ozonmischungsverh�alt-

nisses im Winter 94/95 von 50 % von Anfang Februar bis Mitte M�arz in einem

H�ohenbereich von 420 K bis 520 K potentieller Temperatur. Die Messungen wurden

mit einem 
ugzeuggetragenen Lidar von Kiruna (69�N) aus durchgef�uhrt.

Mit dem ALOMAR-Ozonlidar (Hansen et al., 1997b) wurde imWinter 1995/1996 ein

deutlicher Ozonr�uckgang �uber Nordnorwegen beobachtet. 1996/97 war der R�uckgang

geringer aber bis in den Mai hinein zu sehen.

Der Ozonr�uckgang ist damit in dem Winter 1995/96 mit den tiefsten Temperaturen

und den meisten PSC-Ereignissen auch am gr�o�ten. Die von Manney et al. (1997)

beobachtete H�ohenverteilung des Ozonr�uckgangs spiegelt das Auftreten der PSCs in
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gr�o�eren H�ohen Anfang Januar und bei etwa 20 km im Februar wider.

6.2.2 H2O, HNO3, ClO

Die ersten Messungen von Wasserdampfabnahme in der Antarktis von Kelly et al.

(1989) zeigten 1987 eine Abnahme auf 3 bis 4.5 ppmv au�erhalb und bis zu 1.5

ppmv innerhalb des Wirbels. Die Dehydrierung beginnt Mitte Juni, wenn sich

bei Erreichen des Frostpunktes gro�e Eisteilchen (ca. 4 �m) bilden, die mit einer

Fallgeschwindigkeit von ca. 0.3 km/Tag in niedrigeren H�ohen zu einer Rehydrierung

f�uhren (V�omel et al., 1995). Wegen der vor�ubergehenden Zunahme von Wasser

und m�oglicherweise auch Salpeters�aure in den rehydrierten Schichten k�onnte der

anf�angliche Proze� der PSC-Bildung deutlich anders sein als in den h�oheren,

schon dehydrierten Schichten. Bei einer Abk�uhlung in geringerer H�ohe wird sich

auch dort die Wasserdampfabnahme fortsetzen. Das Ma� der Dehydrierung h�angt

somit von der erreichten Minimumtemperatur ab. Eine relativ kleine horizontale

Ausdehnung (10 bis 25 %) einer kalten Region innerhalb des Vortex reicht aus,

um gro�e Bereiche des Wirbels zu dehydrieren (V�omel et al., 1995). Dies k�onnte

auch in der normalerweise relativ zur Antarktis viel w�armeren Arktis zu einer

st�arkeren Wasserdampfabnahme f�uhren, jedoch ergaben sich bei in situ Messungen

in der Arktis von Ovarlez (1991) und Ovarlez and Ovarlez (1994) keine Anzeichen

daf�ur. Auch Hofmann et al. (1991) fanden bei Wasserdampfmessungen mit einem

ballongetragenen Ger�at von Kiruna aus im Januar und Februar 1991 normale Was-

serdampfmischungsverh�altnisse von 4 bis 5 ppmv ohne Zeichen von dehydrierten

Schichten. Dagegen fanden im Januar 1996 V�omel et al. (1997) �uber Sodankyl�a mit

ballongetragenen Frostpunkthygrometern dehydrierte Schichten zwischen 22 und

24 km H�ohe. Der Wasserdampfgehalt sank von 5 ppmv oberhalb von 24 km auf 2.5

ppmv in 23 km und stieg unterhalb wieder auf 4 ppmv an. Aufgrund der r�aumlichen

Ausdehnung der sehr niedrigen Temperatur k�onnte sich diese dehydrierte Schicht

von 450 m Dicke in einem Gebiet von der Gr�o�e des halben Polarwirbels gebildet

haben. Im Winter 1996/97 wurden von HALOE normale Wasserdampfkonzentra-

tionen innerhalb des arktischen Polarwirbels beobachtet (Pierce et al., 1997). Dies

wird mit der fehlenden PSC II-Bildung in diesem Winter in Verbindung gebracht.
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Messungen von HNO3 des UARS in der Arktis liegen nur bis Mitte Dezember

und ab Ende Januar vor und erlauben keinen direkten Vergleich mit den PSC-

Beobachtungen, die vorwiegend im Januar statt�nden. Messungen vom UARS

MLS im Winter 95/96 (Santee et al., 1996) zeigen im 465 K Niveau im Dezember

einen HNO3-Gehalt von etwa 12 ppbv. Am 30. Januar ist dieser Gehalt auf etwa

8 ppbv abgesunken, am 20. Februar auf 5 ppbv und im M�arz werden wieder etwa

7 ppbv erreicht. Lokale HNO3-Abnahmen werden mit PSC-Bildung in Verbindung

gebracht.

Im Dezember 1996 waren wegen des noch nicht entwickelten Polarwirbels die

HNO3-Werte geringer als im vorherigen Jahr. Ende Januar 1997 wurden im 585

K Niveau mit dem Vorjahr vergleichbare HNO3-Werte gemessen, w�ahrend im

465 K Niveau h�ohere Werte auftraten. Am 20. und 26. Februar 1997 wurden

HNO3-Konzentrationen um 10 ppbv beobachtet (Santee et al., 1997). Diese

graduelle Abnahme von HNO3 im Laufe des Winters wird jedoch auch in Jahren

mit minimaler PSC-Aktivit�at beobachtet und mu� kein Zeichen f�ur Denitri�zierung

sein. Die Photolyse von HNO3 mit zunehmender Sonneneinstrahlung kann ebenso

als Ursache hierf�ur in Frage kommen (Santee et al., 1997).

ClO-Konzentrationen geben einen Hinweis auf den Umfang des chemisch verursach-

ten Ozonr�uckgangs. Nach Messungen des UARS MLS im Winter 1994/95 steigt

die ClO-Konzentration von 0.2 ppbv im Dezember auf 0.7 im Februar und sinkt

im M�arz wieder auf 0.4 (Santee et al., 1996). Im Winter 1995/96 zeigte sich eine

Zunahme der ClO-Werte von 0.5 ppbv im Dezember bis auf 1.8 ppbv im Februar

(Santee et al., 1996). Im Winter 1996/97 war die ClO-Zunahme horizontal und

vertikal geringer ausgepr�agt als 1996 (Santee et al., 1997). Mitte Dezember 1996

war noch keine Aktivierung zu beobachten, Ende Januar gab es erh�ohte ClO-Werte

im 465 und 585 K Niveau. Im Februar war die vertikale Ausdehnung der erh�ohten

ClO-Werte geringer als 1996, aber die gr�o�ten Werte fanden sich in geringeren

H�ohen.

Die ClO-Messungen zeigen somit auch das Muster der PSC-Beobachtungen: die

st�arkste Aktivierung fand im Winter 1995/96 statt, die H�ohenverteilung spiegelt

das Absinken der PSC-H�ohen von etwa 23 km Anfang Januar bis unter 20 km im

Februar wider.

Von Donovan et al. (1997) wird �uber erh�ohte ClO-Konzentrationen �uber Kanada
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im Zusammenhang mit PSC-Beobachtungen im Februar und M�arz 1997 berichtet,

die ebenfalls �ubereinstimmende H�ohenbereiche aufwiesen.

Zusammenfassend zeigt Tabelle 6.2 die Spurengasmessungen der drei untersuchten

Winter. Die PSC-H�au�gkeit ist ebenfalls angegeben. Damit wird der Zusammenhang

von Ozonabnahme mit geringer Wasserdampf- und Salpeters�aure-Konzentration

sowie erh�ohten ClO-Werten und der PSC-H�au�gkeit deutlich.

Jahr PSC- Ozonabnahme H2O HNO3 ClO

H�au�gkeit (Feb.) (Feb.) (Feb.)

1994/95 ++ 50 % 0.7 ppbv

1995/96 +++ 55 % 2.5 ppmv 5 ppbv 1.8 ppbv

1996/97 + 40 % 4-5 ppmv 10 ppbv erh�oht,

kleiner als 1996

Tabelle 6.2: �Ubersicht �uber den Zusammenhang von PSC und Spurengasen 1995-

1997
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7 Teilchengr�o�enbestimmung

7.1 Voraussetzungen

Die Streueigenschaften von Kugeln sind von Mie (1908) analytisch berechnet worden.

Um diese Theorie auf PSC-Teilchen anwenden zu k�onnen, mu� man die Partikel als

kugelf�ormig annehmen k�onnen. Depolarisationsmessungen liefern eine Aussage �uber

die Form der Streuquelle. Kugeln streuen polarisiertes Licht ohne �Anderung der

Polarisationsrichtung zur�uck. Ein Depolarisationssignal bedeutet eine Abweichung

von der reinen Kugelform. Es gibt Absch�atzungen, wie gro� die nichtkugelf�ormigen

Teilchen sein d�urfen, um trotzdem noch erfolgreich die Mie-Theorie benutzen zu

k�onnen. Nach Zerull (1976) gilt f�ur das Verh�altnis von Umfang des Teilchens zur

Wellenl�ange der Strahlung folgende Absch�atzung:

D

�
<

5

�
(7.1)

wobei D der Durchmesser und � die Wellenl�ange ist. F�ur die hier verwendeten Wel-

lenl�angen 355, 532 und 1064 nm bedeutet das einen maximalen Durchmesser von

565, 850 bzw. 1690 nm. Da die festen Teilchen in polaren stratosph�arischen Wolken

vermutlich Radien um 1 �m besitzen, ist die Mie-Theorie hier nicht g�ultig. Wie in

Kapitel 3.5 beschrieben, kann f�ur Depolarisationswerte kleiner als 4 % von Kugel-

form ausgegangen werde. Dies tri�t f�ur die Beobachtungen im Winter 1996/97 bis

auf die ersten beiden PSC-Messungen zu. F�ur 1995 und 1996 gibt es keine Depo-

larisationsmessungen. Hier wird die Einsch�atzung von Dye et al. (1992) f�ur Typ I

a und I b verwendet. Depolarisierende Teilchen zeigen dabei ein deutlich kleineres

R�uckstreuverh�altnis als die nicht depolarisierenden. Im Januar 1996 wurden durch-

gehend BSRs gr�o�er als 2 beobachtet, w�ahrend im Dezember 1995 Werte kleiner 1.5

vorherrschen. Im Dezember handelt es sich damit wahrscheinlich um Typ I a. Die

letzten Messungen im Februar 1996 sind ebenfalls in diese Kategorie einzuordnen.

F�ur Typ I a wird zwar auch eine Teilchengr�o�enbestimmung durchgef�uhrt, die Er-

gebnisse werden jedoch nur begrenzt verwertet.

Es gibt F�alle, in denen hohe Depolarisation auch bei gr�o�eren R�uckstreuverh�altnis-

sen (etwa 5 bei 532 nm) gemessen wurde (Wirth et al., 1997). Dabei trat aber auch

ein geringes Farbverh�altnis von 355/532 auf, 1 im Gegensatz zu 2 bei Typ I b. Diese

Verringerung des Farbverh�altnisses, das auf gro�e Teilchen hindeutet, wird bei den
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Messungen �uber Andenes in den PSC-Typen I a und II beobachtet. In dem seltenen

Fall, da� ein geringes Farbverh�altnis mit einem R�uckstreuverh�altnis von �uber 2 bei

532 nm zusammen auftritt, wird diese PSC als Typ I d eingeordnet.

7.2 Partikelgr�o�enbestimmung

Wie in Kapitel 5 beschrieben, werden die Me�gr�o�en in R�uckstreukoe�zienten um-

gerechnet. Je nach Kon�guration stehen 2 oder 3 Wellenl�angen zur Verf�ugung. Die zu

bestimmenden Parameter sind die Anzahldichte N, der Medianradius rmed und die

Breite � einer Lognormalverteilung (siehe 4.1). Ein vierter Parameter ist der Realteil

des Brechungsindex m. Die Ableitung der Parameter aus den R�uckstreukoe�zien-

ten erfolgt �uber die Bildung von Farbverh�altnissen. Dadurch wird die Anzahldichte

eliminiert. Diese Farbverh�altnisse werden nun mit f�ur verschiedene Radien, Vertei-

lungsbreiten und Brechungsindices nach der Mie-Theorie berechneten Farbverh�alt-

nissen verglichen. Dabei wird bei einem festen Brechungsindex in einem Intervall,

das durch den Me�fehler bestimmt ist, unter Radien von 100 nm bis 1000 nm und

� von 1.2 bis 1.8 gesucht. Das Ergebnis mit der kleinsten Abweichung in beiden

Farbverh�altnissen wird ausgew�ahlt. Dies wird f�ur alle in Kapitel 4.2 vorgestellten

Brechungsindices durchgef�uhrt. Die Ergebnisse bestehen nun aus Werten f�ur den

Medianradius und �. Die Anzahldichte wird aus den gemessenen R�uckstreukoef-

�zienten durch Division mit dem gefundenen R�uckstreuquerschnitt berechnet. Es

werden 30-Minuten-Mittel betrachtet. Der Fehler der Farbverh�altnisse betr�agt in 20

km H�ohe etwa 10 %. Der Fehler der berechneten Radien ist schwer abzusch�atzen, da

der Zusammenhang mit den Farbverh�altnissen nicht eindeutig ist. Da aber H�ohen-

intervalle von 150 m einzeln betrachtet werden, ist die Varntion mit der H�ohe ein

Indiz daf�ur, wie realistisch die gefundenen Radien sind. Wenig Variation spricht f�ur

einen geringen Fehler. Die Anzahldichte ist dagegen sehr variabel.

Die Werte f�ur den Brechungsindex wurden zwischen 1.33 f�ur Wasser und 1.5 f�ur

NAT gew�ahlt. Je mehr Salpeters�aure oder Schwefels�aure in den Teilchen enthalten

ist, desto h�oher ist der Brechungsindex. Um den Ein
u� der Brechungsindexvaria-

tion auf die Auswertung der Teilchengr�o�e und -anzahl zu zeigen, sind in Abb. 7.1

die Ergebnisse mit dem kleinsten und gr�o�ten Brechungsindex aufgetragen. F�ur alle

Messungen von Dezember 1995 (negative Werte auf der X-Achse) bis Februar 1996

wurden die Werte der Medianradien und Anzahldichten im Bereich von 21 bis 24
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km H�ohe und �uber die Nacht gemittelt. F�ur den kleinsten Brechungsindex (1.33)

ergeben sich gro�e Radien und kleine Anzahldichten, f�ur den gro�en Brechungsin-

dex (1.5) kleinere Radien und gr�o�ere Anzahldichten. Weder reines Wasser noch

NAT kommt als Substanz f�ur Typ I b Wolken in Frage, so da� diese Ergebnisse nur

als �au�erster Rahmen zu verstehen sind. Ein h�oherer Wassergehalt w�urde demnach

gr�o�ere Radien und kleinere Anzahldichten erwarten lassen als ein hoher Salpeter-

und Schwefels�auregehalt. Entweder bestimmt man nun mit Spurengasmessungen den

verf�ugbaren Salpeters�auregehalt der Atmosph�are (siehe Kapitel 7.5), oder man zieht

unabh�angige Messungen heran (siehe Kapitel 7.3.2).

Abbildung 7.1: Medianradien und Anzahldichten von Typ I-Wolken f�ur den Winter

1995/96
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7.3 Volumendichtebestimmung

�Uber die Gesamtmenge an Aerosol gibt die Volumendichte Auskunft. Sie wird aus

den Verteilungsparametern einer Lognormalverteilung (Medianradius, � und An-

zahldichte) wie folgt bestimmt:

V [�m3cm�3] = N
4�

3

Z r
med

+6�

r
med

�6�

dN

dr
r3dr (7.2)

Die Volumendichte enth�alt damit alle Gr�o�en, die auch die R�uckstreuung beein-


ussen: Anzahl und Gr�o�e der Teilchen. Daher sollte eine gute Korrelation mit dem

R�uckstreuverh�altnis bestehen. Pinnick et al. (1980) haben eine entsprechende Bezie-

hung zwischen R�uckstreuung und Massendichte aus den Streue�zienzen abgeleitet

und einen linearen Zusammenhang gefunden. Die hier berechnete Korrelation beruht

auf den aus den Lidarmessungen abgeleiteten Radien und den daraus berechneten

Volumendichten.

Die Ober
�achendichte ist ebenfalls eine Gr�o�e zur Beschreibung der Gesamtaerosol-

menge. Sie wird wie folgt berechnet:

O [�m2cm�3] = N 4�

Z r
med

+6�

r
med

�6�

dN

dr
r2dr (7.3)

In dieser Arbeit wird jedoch vorrangig die Volumendichte untersucht, da diese in

den Modellen zur Temperaturabh�angigkeit und zur Bestimmung des Salpeters�aure-

gehalts verwendet wird.

7.3.1 Korrelation von Volumendichte und BSR

Aus allen Lidarmessungen wurden in 30-Minuten-Mitteln f�ur die beiden Brechungs-

indices 1.33 und 1.45 Radien bestimmt und Volumendichten berechnet. F�ur jede

Nacht wurde dann eine lineare Regression der Volumendichten auf die R�uckstreu-

verh�altnisse gerechnet:

V = a BSR532 + b (7.4)

Das H�ohenintervall wurde auf 21 bis 24 km begrenzt, weil die Mehrzahl der

Messungen in diesem Intervall liegen und die Vergleichbarkeit mit dem 550 K

Niveau gegeben sein soll. Die Ergebnisse zeigt Tabelle 7.1.
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Datum m=1.45 m=1.33 Typ

b a b a

950101 -0.06 0.07 -0.01 0.05 I a

950106 -0.40 0.41 -0.71 0.81 I b

950109 -0.03 0.04 -0.00 0.02 I a

950110 -0.07 0.10 -0.27 0.32 I a

950111 -0.28 0.29 -0.65 0.68 I b

950112 -0.37 0.42 -0.86 0.96 I b

950117 -0.83 0.66 -1.39 1.42 II und I b

950119 -0.70 0.84 -1.67 2.07 I b

950121 -0.52 0.69 -1.39 1.81 I b

951219 2.38 -1.97 1.12 -0.82 I a

951221 0.88 -0.72 -0.11 0.23 I a

960102 -0.85 0.69 -0.93 0.86 I b

960104 -0.51 0.55 -0.72 0.91 I b

960106 -0.72 0.69 -0.60 0.77 I b

960109 -0.30 0.34 -0.73 0.80 I b

960111 -1.20 0.74 0.10 1.2 II und I b

960112 -0.27 0.42 -0.58 0.88 I b

960113 -0.40 0.42 -0.70 0.74 I b

960117 -0.35 0.38 -0.81 0.84 I b (II h�oher als 24 km)

960118 -0.28 0.37 -0.33 0.61 I b

960123 -0.84 0.50 -1.53 1.21 II und I b

960124 -0.34 0.39 -0.68 0.78 I b

960213 0.22 0.30 -0.74 1.14 I b

960216 -0.40 0.46 -0.76 0.88 I b

960217 2.11 -1.75 0.49 -0.24 I a

970107 -0.39 0.44 -1.04 1.07 I d

970112 2.06 -1.48 0.62 -0.23 I a

970116 -0.31 0.46 -0.83 1.00 I b

970118 -0.31 0.44 -0.77 0.97 I b

970119 -0.25 0.38 -1.02 1.11 I b

Tabelle 7.1: Regressionskoe�zienten f�ur BSR 532 zu Volumendichte im 550 K Niveau

Im Mittel liegen die Werte f�ur a bei 0.5 f�ur m=1.45 und bei 1.0 f�ur m=1.33.

Die Werte f�ur b liegen in etwa der gleichen Gr�o�e, so da� f�ur ein BSR von 1

eine Aerosolvolumendichte von 0 vorliegt. Tabelle 7.2 zeigt die Mittelwerte mit
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der Standardabweichung. Die Typ II und Typ I a Ergebnisse sind nicht mit

ber�ucksichtigt.

Jahr m=1.45 m=1.33

a b a b

1995 0.55 � 0.19 -0.52 � 0.19 1.29 � 0.51 -1.11 � 0.39

1996 0.48 � 0.13 -0.48 � 0.34 0.9 � 0.18 -0.69 � 0.35

1997 0.43 � 0.21 -0.31 � 0.21 1.04 � 0.36 -0.92 � 0.31

Tabelle 7.2: Jahresmittel der Regressionskoe�zienten f�ur BSR 532 zu Volumendichte

im 550 K Niveau f�ur PSC-Typ I b

Die Abbildung 7.2 zeigt die Regression f�ur den 24./25.1.96 f�ur m=1.33 und m=1.45.

Dabei ist die Steigung der Regressionsgeraden f�ur den kleineren Brechungsindex

etwa zweimal so gro� wie f�ur den gr�o�eren, d.h. bei gleichem R�uckstreuverh�altnis

ergibt sich eine doppelt so gro�e Volumendichte.

Abbildung 7.2: Regression von Volumendichte auf BSR 532 f�ur m=1.33 (Sterne) und

m=1.45 (Dreiecke) f�ur den H�ohenbereich 21 bis 24 km H�ohe
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In Abbildung 7.3 ist der Vergleich von Mie-berechneten Volumendichten und aus

dem BSR abgeleiteten Volumendichten f�ur diese Messung dargestellt.

F�ur kleine BSR wird das Volumen untersch�atzt, f�ur BSR zwischen 2 und 5 liefert

die Formel

Volumendichte [�m3cm�3] = 0:48 � BSR532 � 0:48 (7.5)

jedoch eine gute Absch�atzung.

Abbildung 7.3: Volumendichte in �m3cm�3 vom 24.1.96, berechnet aus BSR 532

(durchgezogene Linie) und aus Radien (Sterne)

Die f�ur einen Brechungsindex von m=1.45 ermittelten Werte stimmen mit dem von

Pinnick et al. (1980) angegebenen Wert �uberein, wenn aus dem R�uckstreukoe�zient

ein R�uckstreuverh�altnis bei 22 km unter der Annahme von winterlichen Tempera-

turen berechnet wird.

7.3.2 Partikelz�ahler

Von der University of Wyoming (UWYO) wurden im Januar 1996 und 1997 bal-

longetragene optische Partikelz�ahler (OPC) (Deshler et al., 1994a) von And�ya aus

gestartet. Bei den Aufstiegen am 23.1.96 und am 19.1.97 wurden PSCs gemessen.
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An beiden Tagen wurden auch mit dem RMR-Lidar PSCs beobachtet. Die Da-

ten wurden zun�achst unabh�angig voneinander ausgewertet. Dabei k�onnen f�ur die

OPC-Daten auch bimodale Verteilungen angenommen werden. F�ur den Vergleich

mit den Lidardaten werden jedoch nur die monomodalen Verteilungen betrachtet.

F�ur zwei verschiedene Brechungsindices (1.45 und 1.37) wurden Medianradien und

Anzahldichten berechnet. Abb. 7.4 und 7.5 zeigen die Auswertung bzgl. der Teil-

chenkonzentration und Medianradien beider Ger�ate f�ur 1996 und 1997.

Abbildung 7.4: Anzahldichte und Medianradius von ALOMAR R/M/R Lidar und

UWYO OPC Daten vom 23.1.96

W�ahrend der Unterschied im Brechungsindex bei den Lidardaten gro�e Auswirkun-

gen auf Anzahldichte und Radius hat, ist dies bei den OPC-Daten nicht der Fall.

Die vom Lidar abgeleiteten Anzahldichten f�ur m=1.37 liegen unter 5 cm�3, die f�ur

m=1.45 zwischen 5 und 15 cm�3 f�ur den 23.1.96. Aus den OPC-Daten ergeben sich

Anzahldichten zwischen 5 und 10 cm�3. Bei den Radien stimmen ebenfalls die Werte

f�ur m=1.45 (200 bis 400 nm) besser mit den OPC-Daten �uberein als die mit m=1.37

berechneten (400 bis 800 nm).
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F�ur den 19.1.97 sind die Anzahldichten vom Lidar und OPC schlecht vergleichbar,

da die PSC zeitlich sehr variabel war und deshalb die Ortsunterschiede (fester Li-

darstandort im Gegensatz zum sich bewegenden Ballon) eine Rolle spielten. Bei den

Radien zeigt sich jedoch wieder eine bessere �Ubereinstimmung der mit m=1.45 aus-

gewerteten Lidardaten mit den OPC-Daten (Radien zwischen 150 und 300 nm ) als

mit den mit m=1.37 ausgewerteten Lidardaten (Radien zwischen 200 und 800 nm).

Abbildung 7.5: Anzahldichte und Medianradius von ALOMAR R/M/R Lidar und

UWYO OPC Daten vom 19.1.97
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Ein zweiter Vergleich wurde mit den unabh�angig berechneten Volumendichten und

Ober
�achendichten vorgenommen (Abb. 7.6 und Abb. 7.7). Wieder stimmen die

mit m=1.45 berechneten Ergebnisse der Lidardaten deutlich besser mit den OPC-

Ergebnissen �uberein als die mit m=1.37 berechneten. Die Volumendichten betra-

gen am 23.1.96 1 bis 3 �m3cm�3 und die Ober
�achendichten 5 bis 20 �m2cm�3.

Am 19.1.97 ergeben sich f�ur m=1.37 aus den Lidardaten Volumendichten bis zu

4 �m3cm�3 und Ober
�achendichten bis zu 40 �m2cm�3, w�ahrend die f�ur m=1.45

berechneten Werte mit unter 1 �m3cm�3 und bis zu 10 �m2cm�3 besser mit den

OPC-Ergebnissen �ubereinstimmen.

Abbildung 7.6: Volumendichte und Ober
�achendichte von ALOMAR R/M/R Lidar

und UWYO OPC Daten vom 23.1.96
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Abbildung 7.7: Volumendichte und Ober
�achendichte von ALOMAR R/M/R Lidar

und UWYO OPC Daten vom 19.1.97

Eine dritte Darstellung ist die nach Radienintervallen des OPC aufgesplittete Ae-

rosolkonzentration in Abb.7.8. Die Symbole zeigen die Ergebnisse der Lidardaten-

auswertung, die Linien die Ergebnisse des OPC. Da es sich in den beiden Jahren

um verschiedene Instrumente mit unterschiedlich feiner Radienunterteilung handelt,

wurden nur ausgew�ahlte Radienintervalle dargestellt. Am 23.1.96 ist die �Uberein-

stimmung in allen H�ohen gut, die Konzentration von Teilchen gr�o�er als 500 nm

betr�agt etwa 1 cm�3 und die der Teilchen mit �uber 1 �m Radius betr�agt 0.01 cm�3.

Am 19.1.97 handelt es sich um eine in der H�ohe sehr variable PSC, so da� der Ver-

gleich nur in kleinen H�ohenbereichen, z.B. um 19 km und 23 km H�ohe, gut aussieht.
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Abbildung 7.8: Teilchenkonzentration vom 23.1.96 und 19.1.97, Vergleich von OPC-

Daten und Lidarergebnissen. Dreiecke zeigen die aus den Lidardaten berechneten

Konzentration f�ur Teilchen mit r > 150 nm, Kreuze f�ur r> 500 nm und Sterne f�ur

r> 1080 nm an. Der verwendete Brechungsindex betr�agt 1.45.

Aus den OPC-Daten lassen sich die Parameter einer Lognormalverteilung bestim-

men und aus diesen die R�uckstreuung der Lidarwellenl�angen berechnen. Abb. 7.9
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zeigt f�ur die Messungen am 19.1.97 die mittleren Radien und die Konzentration,

die f�ur eine Verteilungsbreite von 1.6 abgeleitet wurden sowie die daraus berechne-

ten R�uckstreukoe�zienten f�ur m=1.45 und m=1.37. Diese Werte sind mit Symbolen

gekennzeichnet. Zum Vergleich sind die vom Lidar mit den drei Wellenl�angen gemes-

senen R�uckstreukoe�zienten aufgetragen (durchg�angige Linien). Die �Ubereinstim-

mung f�ur den gr�o�eren Brechungsindex ist bis auf 355 nm recht gut, wohingegen der

kleinere Brechungsindex viel zu geringe R�uckstreuung bei allen Wellenl�angen liefert.

Eine �Ubereinstimmung der Messungen kann also nur unter der Annahme des gro�en

Brechungsindexwertes erreicht werden.

Abbildung 7.9: Vergleich der R�uckstreukoe�zienten aus Lidarmessungen (355 nm:

durchgezogene Linie, 532 nm: gestrichelt und 1064 nm: gepunktet) und aus OPC-

Daten (355 nm: Kreuze, 532 nm: Dreiecke und 1064 nm: Sterne) vom 19.1.97

Die Ergebnisse mit einem Brechungsindex um 1.45 liefern die am besten mit

den Partikelz�ahlern vergleichbaren Ergebnisse. Daher werden diese Ergebnisse im

folgenden dargestellt. Abb. 7.10 zeigt R�uckstreuquerschnitte, Farbverh�altnisse und
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die daraus abgeleiteten Verteilungsparameter f�ur den 19. Januar 1997.

Abbildung 7.10: R�uckstreuquerschnitte, Farbverh�altnisse und die daraus abgeleite-

ten Verteilungsparameter f�ur den 19. Januar 1997.

Die R�uckstreuverh�altnisse aller drei Wellenl�angen zeigen bei etwa 20 km ein Maxi-

mum. Die Farbverh�altnisse 355/532 und 532/1064 sind dagegen �uber den gesamten

H�ohenbereich relativ konstant. Dies deutet auf etwa gleiche Teilchenradien in der

gesamten Wolke aber variable Teilchenzahlen hin. Die Radien liegen zwischen 200

und 400 nm, die Anzahldichten zwischen 1 und 10 Teilchen pro Kubikzentimeter.

Die Maxima des R�uckstreuverh�altnisses spiegeln sich in der Anzahldichte wider.

7.4 Temperaturabh�angigkeit

Bei der PSC-Entstehung spielt die Temperatur eine gro�e Rolle. Theoretische Ablei-

tungen und Laborversuche liefern Modelle, wie PSC-Teilchen bei bestimmten Tem-

peraturen und Spurengaskonzentrationen anwachsen, z.B. das Modell von Carslaw
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et al. (1994). Der Vergleich mit dem aus den Lidarmessungen abgeleiteten Zusam-

menhang soll Aufschlu� �uber die chemische Zusammensetzung der Tropfen geben.

Aber auch zur Vorhersage der PSC-H�au�gkeit und die Ber�ucksichtigung in Klima-

modellen ist eine Kenntnis der Existenztemperatur wichtig. Die Darstellung der

PSC-Vorkommen im Zusammenhang mit den ECMWF-Temperaturen in Kapitel

6.1.1 zeigt, da� Existenztemperaturen von 194 K, 191 K und 188 K im 475 K, 550

K bzw. 675 K Niveau eine sehr gute Korrelation zum Auftreten von PSC besitzen.

7.4.1 Temperaturdi�erenz zum Frostpunkt und TNAT

Die Existenztemperatur von NAT ist von den HNO3� und Wasserdampfparti-

aldr�ucken abh�angig. Nach Hanson und Mauersberger (1988) wurden die Tempera-

turen in mehreren Druckniveaus f�ur eine Temperatur von 190 K berechnet (Tabelle

7.3). Eine Ver�anderung des HNO3-Gehalts um 5 ppbv f�uhrt genauso wie eine �Ande-

rung des Wassergehalts um 1 ppmv zu einer Di�erenz in der Existenztemperatur von

ca. 1 K.

Druck [hPa] HNO3[ppbv] H2O [ppmv] TNAT [K]

100 5 5 198.7

70 5 5 196.6

50 5 5 194.8

30 5 5 192

100 10 5 199.7

70 10 5 197.6

50 10 5 195.7

30 10 5 193

100 10 4 198.7

70 10 4 196.7

50 10 4 194.8

30 10 4 192.1

Tabelle 7.3: Existenztemperaturen f�ur NAT nach Hanson und Mauersberger

Der Salpeters�auregehalt zwischen 15 und 30 km ist aber nicht konstant, sondern

weist ein Maximum bei etwa 20 km auf. Die f�ur ein 79 �N LIMS- (Limb Infrared
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Monitor of the Stratosphere) Pro�l von Salpeters�aure und 5 ppmv Wasser berech-

neten Existenztemperaturen von TNAT sowie die Frostpunkttemperaturen sind in

Tabelle 7.4 aufgelistet (Knudsen et al., 1996) .

Druck [hPa] TNAT TICE H�ohe [km]

100 198.6 193.2 15

70 197.1 191.2 17

50 195.5 189.2 19

30 192.9 186.4 22

Tabelle 7.4: Existenztemperaturen f�ur NAT und Eis nach Knudsen et al. (1996)

Geeignete Temperaturmessungen f�ur PSC sollten im gleichen Volumen gewonnen

werden. Daher sind Radiosonden und ECMWF-Daten nicht hinreichend f�ur ge-

nauere Untersuchungen der Korrelation von PSC und Temperatur. Das ALOMAR

R/M/R-Lidar liefert die M�oglichkeit, mit Rotations-Raman-Messungen Temperatu-

ren in PSC abzuleiten (RTR-Methode), (Hauchecorne et al., 1996). W�unschenswert

ist eine Genauigkeit von weniger als 1 K und eine Zeitau
�osung von etwa einer Stun-

de. Diese Anforderungen sind jedoch auch mit dieser Methode noch nicht erf�ullt, da

f�ur einen Fehler von � 1 K eine Integrationsdauer von mehreren Stunden notwendig

ist.

In den folgenden Abbildungen 7.11 und 7.12 sind R�uckstreu- und Farbverh�altnispro-

�le zusammen mit der RTR-Methode abgeleiteten Temperaturpro�len und verschie-

denen Existenztemperaturen f�ur zwei Ereignisse dargestellt. Es handelt sich um

Nachtmittelwerte mit Integrationsdauern von �uber 12 Stunden (23.1.96) bzw. et-

wa 5 Stunden (16.2.96). Radiosondentemperaturen der Station Bod� (ca. 200 km

s�udlich) sind ebenfalls aufgetragen. Die RTR-Temperaturen sind unabh�angig von

diesen Radiosondentemperaturen errechnet worden.

Am 23. Januar 1996 betrug das BSR �uber die ganze vertikale Ausdehnung der

PSC mehr als 2, w�ahrend am 16. Februar im unteren Teil der Wolke Werte kleiner

als 2 vorherrschten. Im Januar handelt es sich damit wahrscheinlich um Typ II

und I b und im Februar um Typ Ia und Ib. Die Farbverh�altnisse (hier wegen der

besseren Darstellbarkeit im Kehrwert aufgetragen) unterst�utzen diese Einteilung:

Am 23. Januar war das CR im gesamten Wolkenbereich etwa konstant bei 0.3, nur

im Bereich der Typ II Wolke war es erh�oht. Das deutet auf �uberwiegend 
�ussige
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Teilchen im unteren und oberen Teil der Wolke und auf feste Teilchen in der Mitte

(Eiswolke) hin.

Die Temperatur unterschreitet den Frostpunkt in dem H�ohenbereich, in dem die

Eiswolke beobachtet wurde, und die STS-Temperatur im �ubrigen Bereich der Wolke.

Abbildung 7.11: Temperaturen (Lidar und Radiosonde), Existenztemperaturen f�ur

STS und Eis, sowie CR und BSR f�ur den 23.1.96

Am 16. Februar herrschten ebenfalls CR-Werte um 0.3 in der Wolke vor, aber am

Unterrand war eine deutliche Erh�ohung zu sehen, die auf feste Teilchen deutet. Die

erh�ohten CR-Werte am Oberrand der Wolke sind teilweise Artefakte, die durch die

sehr kleinen und verrauschten R�uckstreuverh�altnisse bei 532 nm entstehen. Ob es

sich am Oberrand der Wolke um feste Teilchen handelt, kann aus dem CR nicht

mit Bestimmtheit festgestellt werden. Im unteren Teil der Wolke wird nur die NAT-

Temperatur erreicht, w�ahrend oberhalb TSTS unterschritten wird. Das stimmt �ube-

rein mit der Schwellentheorie von Toon et al. (1990), wonach bei Temperaturen ge-

rade um TNAT Typ I a entsteht. Es wurde auch h�au�g von Messungen mit erh�ohter

Depolarisation an den Ober- und Unterkanten von PSC berichtet (Sch�afer et al.,
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1994). Da die Temperaturpro�le ihr Minimum zumeist in der Mitte der PSC-Schicht

erreichen, und zu den R�andern hin h�ohere Temperaturen aufweisen, w�are auch dies

ein Hinweis auf Typ I a (NAT)-Bildung bei Schwellentemperaturen.

Abbildung 7.12: Temperaturen (Lidar und Radiosonde), Existenztemperaturen f�ur

STS und Eis, sowie CR und BSR f�ur den 16.2.96

7.4.2 Temperaturgeschichte

Der Zusammenhang von �ortlicher Temperatur und PSC-Beobachtung ist nicht

eindeutig, siehe (Arnold, 1992). So wurde auch von Toon et al. (1990) vorgeschlagen,

da� die Temperaturgeschichte eine Rolle spielen k�onnte. Eine schnelle Abk�uhlung

bewirkt ein anderes Kondensationsverhalten als ein langsamer Temperaturr�uckgang.

Auch ist es m�oglicherweise von Bedeutung, ob die Kondensationstemperatur f�ur

Sulfatpartikel vorher erreicht wurde (Dye et al., 1992), da auf 
�ussigen Kondensati-

onskeimen andere Vorg�ange ablaufen als auf festen. Um diese Entstehungsgeschichte

zu untersuchen, wird die zeitliche Entwicklung der Temperatur eines Luftpakets

durch Trajektorien berechnet. Die Methode von Knudsen und Carver (1994) wird

auf die ECMWF-Daten angewendet. Dort sind t�agliche Trajektorien f�ur bestimmte
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Stationen verf�ugbar, die sich auf die Analysen von 12 UT beziehen. Die folgenden

Abbildungen zeigen Temperatur und Abk�uhlungsrate der letzten 24 Stunden vor

Ankunft des Luftpakets in Andenes im 475 K bzw. 550 K Niveau f�ur 1995, 1996

und 1997.

Abbildung 7.13: Abk�uhlungsraten im 550 K Niveau f�ur Andenes

Innerhalb des Polarwirbels ist wegen des fehlenden Austausches der Luftmassen mit

kleineren Abk�uhlungsraten zu rechnen, w�ahrend es au�erhalb oft zu mehr als 5 K

pro Tag kommt. Letzteres tri�t f�ur Andenes vor allem im Januar 1995 und 1996 zu,

als die Station oft am Rande des Polarwirbels lag. Zu diesen Zeitpunkten wurden
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PSC vom Typ I b beobachtet. 1997 dagegen waren die Abk�uhlungsraten vor allem

zu Beginn des Jahres sehr gering, und es wurden in der ersten Januarh�alfte Typ I

a PSC beobachtet. Dabei war die Temperatur in allen F�allen, bis auf den 6.1.1995,

schon seit 24 Stunden geringer als 210 K, der SAT-Existenztemperatur. Am 6.1.1995

dagegen f�allt die Temperatur innerhalb von 24 Stunden von �uber 210 K um �uber 15

K. Die zu diesem Zeitpunkt beobachtete PSC zeigte Typ I b-Eigenschaften, w�ahrend

vorher und nachher Typ I a beobachtet wurde. Aus diesen Beobachtungen kann die

These gest�utzt werden, da� Typ I a auf gefrorenen Kondensationskeimen entsteht,

f�ur Typ I b gibt es dagegen nur ein Beispiel f�ur vermutlich 
�ussige Kondensati-

onskeime. Eine zusammenfassende Darstellung der Relation von Abk�uhlungsrate zu

R�uckstreuverh�altnis zeigt Abb. 7.14. Die Unterteilung in Typ I a und Typ I b erfolgt

aufgrund des R�uckstreuverh�altnisses nach Toon et al. (1990). Empirisch l�a�t sich so

auch eine grobe Abgrenzung in den Abk�uhlungsraten ziehen: Abk�uhlung unter 2 K

pro Tag entspricht Typ I a und �uber 2 K pro Tag Typ I b.

Abbildung 7.14: Abk�uhlungsraten gegen BSR f�ur die Nachtmittel der PSC-

Messungen im 475 K Niveau 1995 und 550 K Niveau 1996-1997
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7.4.3 Temperatur-Volumendichte-Abh�angigkeit

F�ur eine Darstellung des Zusammenhangs zwischen der Temperatur und der Teil-

chenproduktion wurde die Volumendichte als Parameter gew�ahlt, da sie sowohl

Gr�o�e als auch Anzahl der Teilchen ber�ucksichtigt und Modellrechnungen vorliegen.

Die Temperaturmessungen des Lidars sind wegen unterschiedlicher Me�zeitr�aume

nicht von durchg�angig gleicher Qualit�at, deshalb wurden ECMWF-Temperaturen

zum Vergleich gew�ahlt. W�ahrend in 1995 die mittlere H�ohe der PSC bei etwa 20

km lag, waren die Wolken in den beiden folgenden Jahren eher bei 23 km H�ohe

zu �nden. Da die Temperaturdaten des ECMWF nur in bestimmter zeitlicher und

vertikaler Au
�osung vorliegen, wurden die Lidar-Daten in �ahnlicher Weise zusam-

mengefa�t. Die Volumendichten wurden aus den 30-Minuten-Mitteln berechnet und

im H�ohenbereich 19 bis 21 km (50 hPa) bzw. 21 bis 23 km (30 hPa) �uber die ganze

Nacht gemittelt. Die Nachtmittelwerte sind in Abbildung 7.15 gegen die ECMWF-

Temperaturen f�ur Mitternacht im 30 hPa Niveau aufgetragen. Abbildung 7.16 zeigt

die entsprechenden Ergebnisse im 50 hPa Niveau. Mit den Modellen f�ur STS von

Carslaw et al. (1994) und f�ur NAT von Hanson und Mauersberger (1988) wurde f�ur

verschiedene Wasserdampf- und HNO3-Gehalte die Volumendichte bei Temperatu-

ren von 185 K bis 200 K berechnet. Den Berechnungen liegen folgende Annahmen

�uber die Spurengaskonzentrationen zugrunde:

Name H2O [ppmv] HNO3 [ppbv] H2SO4 [ppbv]

STS 1 5 15 1

STS 2 3 5 1

NAT 5 15

NAT 1 5 15

NAT 2 3 5

Tabelle 7.5: Modellvoraussetzungen

Im 30 hPa Niveau (Abb. 7.15) l�a�t sich das STS-Modell von den Lidardaten recht

gut reproduzieren, bis auf die w�armsten Tage von 1997 (7. und 12. Januar). An

diesen Tagen wurde eine Aerosoldepolarisation von 15 % gemessen. F�ur so gro�e

Asph�arizit�at sind die Mie-Rechnungen nicht g�ultig. F�ur alle anderen Tage in 1997

lag die Depolarisation unter 3%.
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Abbildung 7.15: Volumendichte in �m3cm�3 gegen Temperatur im Vergleich zu dem

Modell von Carslaw et al. (1994) f�ur das 30 hPa Niveau

Abbildung 7.16: Volumendichte in �m3cm�3 gegen Temperatur im Vergleich zu dem

Modell von Carslaw et al. (1994) f�ur das 50 hPa Niveau

1996 gab es keine Depolarisationsmessungen, aber aufgrund der R�uckstreuwerte und

Farbverh�altnisse wurde die Einteilung in Typ I b und I a vorgenommen. Im Dezember
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und Ende Februar wurden die PSC als Typ I a diagnostiziert. Dieses sind die 4

Beobachtungen, die die h�ochsten Temperaturen aufweisen. Die N�ahe dieser Punkte

zum NAT-Modell ist aber nur mit Vorsicht zu interpretieren. Schlie�lich wurden die

Radien unter der Annahme der Sph�arizit�at abgeleitet, die hier nicht zutri�t.

Im 50 hPa Niveau liegen die Werte von 1995 gr�o�tenteils im Bereich des STS-

Modells, w�ahrend 1996 und 1997 oft sehr kleine Volumendichten auftreten. Dies

kann durch die gr�o�ere H�ohe der PSCs in diesen Jahren erkl�art werden. Die Werte

im 50 hPa Niveau stellen dann die Unterkanten der PSC dar, die vom Typ I a sein

k�onnen. Mit Werten zwischen 5 und 15 ppbv HNO3 k�onnen sie durch das NAT-

Modell erkl�art werden, wobei die oben erw�ahnte Einschr�ankung aufgrund der Form

der NAT-Partikel gilt.

7.5 Salpeters�auregehalt

Aus der Volumendichte kann unter bestimmten Annahmen der Salpeters�auregehalt

bestimmt werden. Dazu mu� die Dichte des Aerosols bekannt sein. Diese ist nun

von der Zusammensetzung der Teilchen abh�angig. Schwefels�aure und Salpeters�aure

haben Dichten von 1.8 bzw 1.5 g cm�3. Nach Rosen et al. (1989) wird ein Wert

von 1.6 verwendet. Das Volumenmischungsverh�altnis ist gleich dem Verh�altnis der

Anzahl der HNO3-Molek�ule pro Kubikmeter Luft zu der Gesamtzahl der Molek�ule

im gleichen Volumen (Hobbs, 1995, S. 7). Letztere ist von der H�ohe und Temperatur

abh�angig und kann wie folgt berechnet werden:

Molek�ule pro m3 =
p[Pa]

k � T [K]
(7.6)

k ist die molekulare Gaskonstante. Die Anzahl der HNO3-Molek�ule ergibt sich wie

folgt:

Anzahl HNO3 =
Volumendichte*Massendichte *Avogadrozahl

Molmasse
(7.7)

Damit ergibt sich f�ur eine H�ohe von 30 hPa und eine Temperatur von 190 K folgender

Zusammenhang:

HNO3 [ppbv] = Volumendichte [�m3cm�3] � 1:34 (7.8)

In einer durchschnittlichen PSC mit einem R�uckstreuverh�altnis von 3 liefert
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Gleichung 7.8 HNO3-Gehalte von etwa 2 ppbv. Abbildung 7.17 zeigt die Abnahme

von HNO3 in Anwesenheit einer PSC. Als ungest�ortes Pro�l wurde eine Messung

von LIMS (Limb Infrared Monitor of the Stratosphere) im Januar 1979 bei 70�N

verwendet.

Abbildung 7.17: Salpeters�auregehalt der Atmosph�are in Anwesenheit einer PSC

(23.1.96)

Die durch die Salpeters�aureaufnahme in PSCs zu erwartende Denitri�zierung der

Atmosph�are im Januar/Februar stimmt in der Gr�o�enordnung mit den in Kapitel

6.2.2 dargestellten Messungen des UARS �uberein. Da der Satellit im Januar keine

Messungen aus der Arktis liefert, sind direkte Vergleiche nur im Februar m�oglich.

HNO3-Daten aus MLS-Satellitenmessungen f�ur 1996 und 1997 standen mir dank

Marc Hervig, University of Wyoming, zur Verf�ugung. Aus dem gegebenen Salpe-

ters�aurepro�l und angenommenen Pro�len f�ur Wasserdampf und Schwefels�aure kann

die Volumendichte von PSC f�ur eine tern�are L�osung nach dem Modell von Carslaw

et al. (1994) oder f�ur NAT nach dem Modell von Hanson und Mauersberger (1988)

berechnet werden. Die Gewichtsanteile der beiden S�auren erlauben dann die Be-
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stimmung des Brechungsindex nach dem Modell von Tsias (1997). Die Temperatur

wurde von einem Radiosondenaufstieg der Station Bod� verwendet. Den aus den Li-

dardaten berechneten Volumendichten liegt ein Brechungsindex von 1.45 zugrunde.

In Abbildung 7.18 und 7.19 sind diese Gr�o�en f�ur den 16. Februar 1996 dargestellt.

Es wurde ein Wasserdampfgehalt von 3 ppmv bzw. 5 ppmv und ein Schwefels�aurege-

halt von 1 ppbv angenommen. Die aus den Messungen abgeleiteten Volumendichten

sind durch Sterne gekennzeichnet.

Abbildung 7.18: Vergleich von Volumendichten innerhalb einer PSC am 16.2.96 mit

Modellergebnissen unter Verwendung eines MLS HNO3 Pro�ls und der Annahme

von 3 ppmv Wasserdampf und 1 ppbv Schwefels�aure

Die �Ubereinstimmung mit dem STS-Modell ist im oberen Teil der Wolke f�ur 3 ppmv

Wasserdampf am besten. Der so erhaltene Brechungsindex liegt bei 1.44. Im unteren

Teil der Wolke liefern auch gr�o�ere Wasserdampfkonzentrationen (siehe Abb. 7.19)

keine bessere �Ubereinstimmung. Die Existenztemperatur kann den unteren Wolken-

teil ebenfalls nicht erkl�aren. Allerdings ist zu ber�ucksichtigen, da� die Temperatur-,
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HNO3� und PSC-Messungen einige 100 km auseinanderliegen.

Abbildung 7.19: wie Abb.7.18 allerdings mit 5 ppmv Wasserdampfgehalt

F�ur einen Wasserdampfgehalt von 5 ppmv liefert das STS-Modell vielfach gr�o�ere

Volumendichten, w�ahrend sich der Brechungsindex nur wenig verringert. Das NAT-

Modell ist nicht sehr abh�angig vom Wasserdampfgehalt, da hier die Salpeters�aure

der limitierende Faktor ist.

Die Abh�angigkeit des Brechungsindex von dem Wasserdampf- und Salpeters�aure-

gehalt nach dem Modell von Tsias (1997) f�ur das 30 hPa Niveau zeigen Abb. 7.20

und 7.21 f�ur jeweils zwei Temperaturen. Abb. 7.20 zeigt, da� bei niedrigem Was-

serdampfgehalt (3 ppmv) die Brechungsindexvariation mit Temperatur und Salpe-

ters�auregehalt sehr gering ist, w�ahrend bei 5 ppmv Wasserdampfmischungsverh�alt-

nis eine deutliche Temperatur und Salpeters�aureabh�angigkeit des Brechungsindex zu

erkennen ist. Abb. 7.21 zeigt die Abh�angigkeit vom Wasserdampfmischungsverh�alt-

nis bei konstantem Salpeters�auregehalt. Je h�oher der Wasserdampfgehalt ist, desto

st�arker macht sich bei niedrigem und hohem Salpeters�auregehalt die Temperatu-
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rabh�angigkeit bemerkbar. Insgesamt liegt die Brechungsindexvariation in den hier

angenommenen Grenzen nur zwischen etwa 1.41 und 1.44.

Abbildung 7.20: Realteil des Brechungsindex f�ur 532 nm in Abh�angigkeit von Sal-

peters�auregehalt und Temperatur

Abbildung 7.21: Realteil des Brechungsindex f�ur 532 nm in Abh�angigkeit von Was-

serdampfgehalt und Temperatur
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7.6 Vergleichsmessungen

7.6.1 Lidar in Nordskandinavien

In dem hier betrachteten Zeitraum von 1995 bis 1997 sind mir Lidarmessungen von

den Stationen Sodankyl�a, Finnland (FU Berlin) und Esrange, Schweden (Uni Bonn

und GKSS) bekannt. Au�er diesen bodengebundenen Ger�aten gab es auch Lidarmes-

sungen vom Flugzeug aus, z.B. 96/97 mit dem Flugzeug Falcon (Wirth et al., 1997).

Ebenfalls 1995 gab es Messungen mit einem 
ugzeuggetragenen Lidar LEANDRE,

(David et al., 1997). Die Messungen von der Station Ny Aalesund, Spitzbergen,

werden hier nicht f�ur Vergleiche herangezogen, da die Station vergleichsweise weit

entfernt liegt.

Die Auswahl der hier vorgestellten Messungen beruht vor allem auf pers�onlichen

Mitteilungen und Konferenzbeitr�agen. So sollen die r�aumliche Variabilit�at der PSCs

dokumentiert und Erg�anzungen geliefert werden. Es werden darum die Beobach-

tungen vorgestellt, die in zeitlicher Verbindung mit den �uber Andenes beobachteten

Wolken stehen.

Am 17. Januar 1995 wurde von dem 
ugzeuggetragenen Lidar LEANDRE eine nicht-

depolarisierende PSC-Schicht von 18 bis 24 km H�ohe mit einem mittleren BSR von

4.2 beobachtet, die von David et al. (1997) als Typ I b interpretiert wird. Lokal

gab es etwa 80 bis 160 km westlich von Kiruna stark depolarisierende (26-27 %)

Schichten in 21 km H�ohe mit Erh�ohungen des BSR auf Werte von ca. 13 (PSC Typ

II).

Mit dem ALOMAR R/M/R-Lidar wurde an diesem Tag ebenfalls PSCs vom Typ

I b mit einer eingelagerten PSC vom Typ II beobachtet. Die Eiswolke trat jedoch

nur in einem kurzen Zeitraum auf. Die Temperaturen waren laut ECMWF-Analyse

etwas �uber dem Frostpunkt. Die mit dem Flugzeug beobachteten lokalen Eiswolken

deuten darauf hin, da� es sich hier um kleinskalige Temperaturminima handelt, die

von Leewellen verursacht sein k�onnen.

Die Messungen der DLR-Falcon fanden im Winter 96/97 im Rahmen der Polecat-

Kampagne statt (Wirth et al., 1997). Auf den Fl�ugen wurde auch Andenes mehrfach

�uber
ogen. Der erste �Uber
ug am 31.12.96 zeigte keine PSC �uber Andenes, w�ahrend

weiter n�ordlich PSC mit einem BSR von 3 bei 532 nm und einer Volumendepola-

risation von 15 % beobachtet wurden. Am 3.1.97 wurden in gr�o�erer horizontaler

Ausdehnung in 23 bis 26 km H�ohe klassische Typ I a PSCs beobachtet, der Flug



7 Teilchengr�o�enbestimmung 67

f�uhrte nicht �uber Andenes. Am 5.1.97 wurde im Flug �uber Andenes in 25 km H�ohe

eine depolarisierende PSC mit BSR von etwa 2 gemessen. Am 7.1.97 f�uhrte der Flug

nur in die N�ahe von Andenes. Wieder wurden depolarisierende Wolken mit BSR

von 2 beobachtet. Es gab Anzeichen von Wellenaktivit�at. Am 9.1. f�uhrte wieder ein

Flugarm �uber Andenes, dort wurden keine PSC beobachtet. An anderen Orten gab

es dagegen lokal BSRs von �uber 100. Alle in diesem Zeitraum beobachteten PSCs

befanden sich �uber 22 km H�ohe. Es wurde fast ausschlie�lich Typ I a diagnostiziert.

W�ahrend starker Leewellenaktivit�at wurde Typ II beobachtet.

Die Messungen der Falcon best�atigen das Bild von PSC Typ I a-Bildung zu Anfang

des Winters. Es wurde in der Messung vom 31.12.96 wie in Andenes am 7.1.97 eine

untypische PSC mit hoher Depolarisation bei relativ gro�em BSR beobachtet.

Von der Station Sodankyl�a (Wedekind, 1997) liegen von den Wintern 94/95 und

96/97 Messungen vor. Am 19.1.95 wurde eine PSC Typ I b mit BSR bis zu 6 und

Aerosoldepolarisation von unter 5 % gemessen. An diesem Tag gibt es auch von

ALOMAR R/M/R-Lidar eine Messung, die aufgrund des BSR und des Farbverh�alt-

nisses als Typ I b PSC interpretiert wurde. 1997 gab es folgende Beobachtungen:

Datum Typ BSR �

7.1.97 I a

14.1.97 I a < 2 1-10

16.1.97 22-23 km I b 23-24 km I a

19.1.97 I a und I b < 4 2

22.1.97 II < 40 5

23.1.97 I d und II < 40 10

Tabelle 7.6: Einige Messungen aus Sodankyl�a 1997

Die PSC II am 22.1.97 treten im Zusammenhang mit Temperaturen unter dem

Frostpunkt in Sodankyl�a auf (D�ornbrack, 1997). Am 16.1.97 und 19.1.97 liegen ver-

gleichbare Messungen in beiden Stationen vor, die Werte von R�uckstreuung und

Depolarisation �ahneln sich. Auch die Messungen in ihrer Gesamtheit liefern wieder

eine Best�atigung f�ur die zeitliche Aufeinanderfolge von Typ I a und I b im Laufe des

Winters.

In Esrange (Schweden) befanden sich im Winter 96/97 das GKSS Raman Lidar

(Reichardt und Serwazi) und das Aerosol Lidar der Uni Bonn (M�uller und Fricke).
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Das GKSS Lidar mi�t BSR und Depolarisation bei 308 und 355 nm, w�ahrend alle

anderen hier vorgestellten Lidars bei 532 nm messen. Daher sind die Werte nicht

so leicht vergleichbar. Am 19.1.97 gelang die Messung der vermutlich gleichen PSC

in Andenes und Esrange. Die Trajektorienberechnung des ECMWF weist darauf

hin, da� mit einem Zeitunterschied von 3 Stunden die Teilchen im 550 K Niveau an

beiden Orten auftraten. Mit den aus den drei Wellenl�angen des ALOMAR R/M/R-

Lidars berechneten Teilchengr�o�en wurde die R�uckstreuung f�ur 308 nm berechnet

und mit der Messung aus Esrange verglichen. Bis auf eine leichte H�ohenverschiebung

ergibt sich eine gute �Ubereinstimmung (Mehrtens und Reichardt, 1997).

Das Aerosollidar der Universit�at Bonn konnte auch bei Tageslicht messen und hatte

eine sehr gute Me�statistik. Die Messungen am 16.1.97 wurden in diesem Zusam-

menhang von Fricke et al. (1997) untersucht. In Esrange wurden am 16.1.97 und

22.1.97 PSC Typ II beobachtet, w�ahrend in Andenes in diesem Winter keine Eis-

wolke beobachtet wurde.

Der Vergleich mit anderen Lidarbeobachtungen in Skandinavien gibt einen Eindruck

von der r�aumlichen Ausbreitung der PSCs. Typ I tritt dabei gro�
�achiger auf als Typ

II, so da� synoptische Temperaturen als Ursache f�ur Typ I in Frage kommen, f�ur Typ

II jedoch nur in seltenen F�allen. Einige der Vergleichsmessungen von 1995 liefern mit

den Depolarisationswerten eine wertvolle Best�atigung der Einsch�atzung von Typ I

a und II der �uber Andenes gemessenen PSCs. Die Flugzeugmessungen sind gerade

im Januar 1997 eine wertvolle Erg�anzung, als Andenes unter starker Bew�olkung lag.

Die in Andenes beobachtete zeitliche Reihenfolge von Typ I a und Typ I b im Laufe

des Winters wurde im Vergleich best�atigt. Ebenso wurde die Einteilung in I a und

I b �uberwiegend ohne Zwischent�one beobachtet, bis auf 3 Messungen im Dezember

1996 und Januar 1997.
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Datum Ort Ger�at H�ohe [km] BSR � Typ

17.1.95 Kiruna LEANDRE 21 km 13 26 II

17.1.95 ALOMAR RMR-Lidar 21-22 km 28 II

19.1.95 Sodankyl�a Lidar 6 < 5 I b

19.1.95 ALOMAR RMR-Lidar 15-24 km 9 I b

31.12.96 Nordskand. Falcon I d

3.1.97 Nordskand. Falcon 23-26 3 15 I a

5.1.97 Nordskand. Falcon 25 2 ja I a

7.1.97 Andenes Falcon 2 ja I a

7.1.97 ALOMAR RMR-Lidar > 22km 2 15 I d

7.1.97 Sodankyl�a Lidar ja I a

9.1.97 Nordskand. Falcon > 100 II

12./13.1.97 ALOMAR RMR-Lidar 23-26 1.2 15 I a

14.1.97 Sodankyl�a Lidar < 2 1-10 I a

16.1.97 Sodankyl�a Lidar 22-24 I a, I b

16.1.97 Esrange Bonn Lidar 22 II

16.1.97 ALOMAR RMR-Lidar 23-24 1.8 3 I b

19.1.97 Sodankyl�a Lidar < 4 2 I a, I b

19.1.97 Esrange GKSS Lidar 19-24 I b

19.1.97 ALOMAR RMR-Lidar 18-24 4 < 2 I b

22.1.97 Sodankyl�a Lidar < 40 5 II

22.1.97 Esrange Bonn Lidar II

Tabelle 7.7: �Ubersicht �uber vergleichbare Lidarmessungen
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7.6.2 ALOMAR-Ozonlidar

Das ALOMAR Ozon Lidar DIAL ( di�erential absorbtion lidar) besteht aus einem

XeCl Excimer Laser (Emission bei 308 nm), einer wassersto�gef�ullten Raman-Zelle,

die ca. 15 % der Laseremission zu 353 nm konvertiert, und einem 1 m Newton Tele-

skop auf der Empfangsseite (Hoppe et al., 1995). Der Laser wird mit einer Frequenz

von 200 Hz und einer Pulsenergie von 120 bis 150 mJ betrieben. Ozonpro�le wer-

den von 10 bis 40 km H�ohe mit einer Zeitau
�osung von einer Stunde errechnet.

Die H�ohenau
�osung betr�agt ca. 100 m. In der Gegenwart von Aerosolen k�onnen

keine Ozonpro�le abgeleitet werden, da das zur Auswertung ben�otigte Rayleighpro-

�l nicht mehr erkennbar ist. In polaren stratosph�arischen Wolken kann das DIAL

Prinzip nicht mehr angewendet werden. Daf�ur stehen zwei weitere Wellenl�angen zur

Verf�ugung, um �uber die Miestreuung an den Wolkenteilchen Informationen �uber die

Gr�o�e der Teilchen zu erhalten. Allerdings sind die Messungen bei 308 nm durch

die Ozonabsorption ver�andert und ben�otigen eine Ozonkorrektur, die einige Proble-

me bereitet (Hansen et al., 1997a). Au�erdem sind Messungen zweier verschiedener

Ger�ate, auch wenn sie theoretisch das gleiche Volumen betrachten, nicht so leicht

vergleichbar. So ergaben sich unerwartete Probleme mit den H�ohenangaben beider

Ger�ate. Tabelle 7.8 zeigt die H�ohendi�erenzen, die sich bei dem Vergleich der oft

sehr scharfen Maxima im R�uckstreuverh�altnis ergaben.

Datum Zeit [UT] H�ohendi�erenz H�ohe des Maximums

11.1.96 21.08 - 21.49 392 m 25.5 km

17.1.96 23.00 - 23.44 107 m 24.96 km

23.1.96 18.51 - 18.97 282 m 22.13 km

24.1.96 21.04 - 21.46 400 m 25.25 km

07.1.97 20.66 - 20.99 16 m 26.5 km

07.1.97 21.10 - 21.43 16 m 26.5 km

19.1.97 15.05 -16.06 81 m 20.2 km

10.2.97 2.52 - 2.99 20 m 20.67 km

Tabelle 7.8: H�ohendi�erenzen zwischen dem ALOMAR Ozonlidar und R/M/R Li-

dar, dabei wurde als Vergleichspunkt die H�ohe des jeweiligen Maximums der Schicht

verwendet. Diese H�ohe ist ebenfalls angegeben.
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Im Januar 1996 ergibt sich dabei jeweils eine zu gro�e H�ohe des Ozonlidars relativ

zum R/M/R-Lidar von mehreren H�ohenkan�alen, w�ahrend in 1997 diese Di�erenz

kleiner als die vertikale Au
�osung und damit nicht signi�kant ist. Um die Messungen

von 1996 zu vergleichen, wurden sie um diese Di�erenz gegeneinander verschoben.

Die im folgenden angegebende H�ohe ist die des R/M/R Lidars, um die Konsistenz

mit den vorhergehenden Darstellungen zu bewahren.

Die Messungen des Ozonlidars liefern mit 308 nm eine vierte Wellenl�ange, die

zur Validierung der Ergebnisse benutzt wurde. Abb. 7.22 zeigt die beiden Ozon-

lidarr�uckstreuverh�altnisse zusammen mit den R�uckstreuverh�altnissen bei 355 nm

und 532 nm des R/M/R-Lidars.

Abbildung 7.22: Vergleich der BSRs des ALOMAR Ozonlidars und des R/M/R-

Lidars am 24.1.96

Dabei wurde auf den gleichen Zeitausschnitt geachtet. Trotzdem gibt es kleine

Abweichungen. Diese k�onnen durch die unterschiedliche H�ohenau
�osung (100 m

und 150 m) oder das zur Normierung gew�ahlte Dichtepro�l verursacht sein. Der
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Fehler des BSRs wird von Hansen et al. (1997a) mit 0.1 f�ur 353 nm und 0.14 f�ur

308 nm angegeben. Bei letzterem macht sich besonders die Unsicherheit aufgrund

der Ozonextinktion bemerkbar. Abb. 7.23 zeigt die 4 R�uckstreuverh�altnisse f�ur den

19.1.97.

Abbildung 7.23: Vergleich der BSRs des ALOMAR Ozonlidars und des R/M/R-

Lidars am 19.1.97

Aus den mit den drei R/M/R-Lidar Wellenl�angen berechneten Teilchengr�o�en

wurde der R�uckstreukoe�zient f�ur 308 nm berechnet und mit den Messungen des

Ozonlidars verglichen. Dazu wurde das Farbverh�altnis 308/353 gew�ahlt. Dies ist

zwar wegen der kleinen Di�erenz der Wellenl�angen nicht sehr sensitiv, aber die

Messungen wurden mit dem gleichen Ger�at durchgef�uhrt und auf gleiche Art und

Weise ausgewertet. Abb. 7.24 zeigt das aus den BSRs des Ozonlidars berechnete

Farbverh�altnis und dessen Fehlerbereich f�ur den 24.1.96. Die f�ur verschiedene

Brechungsindices abgeleiteten Farbverh�altnisse sind mit Symbolen aufgetragen. Im
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24.1.96 liegen die berechneten Werte f�ur m=1.45 den gemessenen Farbverh�altnissen

am n�achsten, w�ahrend die Ergebnisse mit den anderen Brechungsindices zu klein

sind. Sie liegen jedoch nur teilweise au�erhalb des Fehlerbereichs und sind daher

nicht ganz auszuschlie�en.

Abbildung 7.24: Vergleich der aus den Teilchengr�o�en bestimmten Farbverh�altnisse

mit denen des ALOMAR Ozonlidars f�ur den 24.1.96
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F�ur den 19.1.97 liegen die berechneten Werte f�ur alle Brechungsindices im Rahmen

der Fehlerbalken. Der Wert m=1.50 liegt den Messungen am n�achsten. Dieser Wert

wurde auch in dem Vergleich Partikelz�ahler und Ozonlidar gefunden (Deshler et al.,

1997). Aber auch die mit m=1.37 und m=1.45 berechneten Werte liegen im Bereich

der Fehlerbalken. Eine klare Einschr�ankung der m�oglichen Brechungsindexwerte ist

also auch mit dieser vierten Wellenl�ange nicht m�oglich.

Abbildung 7.25: Vergleich der aus den Teilchengr�o�en bestimmten Farbverh�altnisse

mit denen des ALOMAR Ozonlidars f�ur den 19.1.97
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8 Diskussion

In diesem Kapitel werden die in dieser Arbeit erhaltenen Ergebnisse zu dem bisheri-

gen Stand der Forschung in Beziehung gesetzt und der Zusammenhang der einzelnen

Untersuchungen nachvollzogen.

Klassi�kation nach R�uckstreuverh�altnis, Farbverh�altnis, und Depo-

larisation

Die Beobachtung von polaren stratosph�arischen Wolken �uber der nordnorwegischen

K�uste mit einem Mehrwellenl�angenlidar zeigten, da� sich PSCs durch

� R�uckstreuverh�altnis

� Farbverh�altnis

� Depolarisation

klassi�zieren lassen. Die Einteilung in PSC Typen, I a, I b und II nach Toon et al.

(1990) erfolgte nach R�uckstreuverh�altnis, Depolarisation und einem �, das die Wel-

lenl�angenabh�angigkeit beschreibt, also eine Art Farbverh�altnis ist. Kent et al. (1990)

beschreiben eine systematische Beziehung zwischen Depolarisation und R�uckstreu-

verh�altnis aus Messungen in der Arktis 1989. Rosen et al. (1993) berichten von Mes-

sungen in der Antarktis 1991, da� sich das Farbverh�altnis zur Unterscheidung von I

a und I b eignet, aber es wird auch auf Zwischent�one hingewiesen. Tabazadeh und

Toon (1996) de�nierten einen Typ I c, der als eine feste, wasserreiche HNO3=H2O

metastabile Phase als ein m�oglicher Vorl�aufer von NAT vorgeschlagen wurde. Rosen

et al. (1997) beschreibt aufgrund von R�uckstreusondenmessungen mit zwei Wel-

lenl�angen den Zusammenhang zwischen Farbverh�altnis und PSC I a und Ib und

II.

Diese Klassi�zerung von Ia, Ib und II konnte mit unseren Messungen best�atigt wer-

den. Damit ergibt sich die M�oglichkeit, auch ohne Depolarisationsmessungen feste

und 
�ussige Teilchen zu unterscheiden. Auch ein Typ I d l�a�t sich aufgrund des

R�uckstreu- und Farbverh�altnisses charakterisieren.

Die Gr�o�enabsch�atzung nichtsph�arischer Teilchen ist problematisch. Nach Rosen

und Kjome (1991) ist das R�uckstreuverh�altnis f�ur nichtsph�arische Partikel um et-

wa das Zweifache geringer als f�ur sph�arische Partikel. F�ur Eisteilchen (PSC Typ
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II) wurde daher keine Gr�o�e abgesch�atzt. F�ur Typ I a-Teilchen wurden Gr�o�en be-

stimmt, die Ergebnisse werden allerdings mit Vorbehalt diskutiert. Die Mehrfarben-

Lidarmessungen sind gut geeignet, um aufgrund der R�uckstreu- und Farbverh�altnisse

die PSC-Teilchen als 
�ussig (Typ I b) und fest (Typ I a, I d und II) zu klassi�-

zieren und damit die Voraussetzung zur Gr�o�enbestimmung der Teilchen mittels

Mie-Theorie zu liefern.

Aerosolgr�o�en

Die Bestimmung von Gr�o�e und Anzahl der Teilchen aus 3-Farben-Messungen setzt

die Kenntnis des Brechungsindex oder eine vierte unabh�angige Me�gr�o�e voraus.

Letztere stand in zwei F�allen von Messungen eines optischen Partikelz�ahlers zur

Verf�ugung. Der Vergleich der abgeleiteten Verteilungsparameter Medianradius, An-

zahldichte, Volumendichte und Ober
�achendichte zeigte eine deutlich bessere �Uber-

einstimmung f�ur einen Brechungsindex von 1.45 als f�ur 1.37. Diese Werte stehen f�ur

verschiedene Salpeters�aurekonzentrationen einer tern�aren L�osung. Ein weiterer Ver-

gleich wurde mit Messungen des ALOMAR Ozon-Lidars vorgenommen. Die relativ

gro�e Unsicherheit der Ozonwellenl�ange erlaubte jedoch eine �Ubereinstimmung f�ur

alle angenommenen Brechungsindexwerte.

Die Abh�angigkeit der Bestimmung der Partikelgr�o�e vom Brechungsindex ist auch

von Adriani et al. (1995) beobachtet worden: Die Auswertung von OPC-Daten aus

der Antarktis von 1992 f�ur verschiedene Brechungsindices, liefert eine Verdopplung

der Ober
�ache wenn sich der Brechungsindex von 1.45 auf 1.3 verringert. Dieses

Ergebnis wurde auch bei unseren Berechnungen der Volumendichte f�ur Brechungsin-

dexwerte von 1.33 und 1.45 erzielt. Bei der Korrelation von BSR und Volumendichte

ergibt sich f�ur m=1.33 ein doppelt so gro�er Korrelationskoe�zient wie f�ur m=1.45.

Von Larsen et al. (1994) liegen Fehlerabsch�atzungen f�ur die Gr�o�enbestimmung von

stratosph�arischem Aerosol vor. Bei der Methode, aus Farbverh�altnis und Mierech-

nung die Parameter einer lognormalen Verteilung zu �nden, werden folgende Un-

sicherheiten genannt: 130 % f�ur N, 50 % f�ur rmed, 20% f�ur � und 35 % f�ur die

Ober
�ache. Dabei macht es f�ur die Ober
�achendichte keinen Unterschied, ob bi-

oder monomodale Verteilungen verwendet wurden. Dies best�atigt, da� die sehr va-

riable Anzahldichte der unsicherste Faktor ist. Von Wedekind et al. (1997) wur-

den Brechungsindexwerte zwischen 1.33 und 1.38 und Radien um 600 nm f�ur eine
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�ussige PSC im Januar 1995 �uber Sodankyl�a abgeleitet. Messungen mit dem bal-

longetragenes Polarimeter RADIBAL im Februar 1990 in Kiruna (Herman et al.,

1991), ergaben folgende PSC-Eigenschaften in einer geschichteten Wolke. Am obe-

ren Rand wurden gro�e und feste Teilchen mit einem mittleren Radius von 0.2 �m

und einer Verteilungsbreite von 0.8 (entspricht �=2.2) mit einem Brechungsindex

von 1.37 bestimmt. In der Mitte gab es kleinere Teilchen mit einem Radius von 0.1

�m und einer Verteilungsbreite 0.6 (entspricht �=1.8). Sie waren 
�ussig und der

Brechungsindex betrug 1.41. In dem unteren Teil gab es noch kleinere Teilchen mit

einer breiteren Verteilung und einem Brechungsindex von 1.45. Die Ergebnisse f�ur

die 
�ussigen Teilchen decken sich mit den hier abgeleiteten Eigenschaften der PSC

�uber Nordnorwegen.

Temperatur

Um den Entstehungsmechanismus von polaren stratosph�arischen Wolken zu verste-

hen, m�ussen die atmosph�arischen Bedingungen wie Temperatur und Spurengaskon-

zentrationen betrachtet werden. Die von Hanson und Mauersberger (1988) angege-

benen Existenztemperaturen f�ur Salpeters�auretrihydrat TNAT liefern nach unseren

Beobachtungen und der Verwendung von t�aglichen ECMWF-Temperaturen eine zu-

verl�assige Obergrenze f�ur das Auftreten von PSC (Mehrtens et al., 1997). Die Vor-

hersagbarkeit von PSC I a mit NMC- (National Meteorological Center, USA) Daten

wird auch von Tabazadeh et al. (1996) best�atigt: wird TNAT f�ur einen Tag unter-

schritten, dann entstehen Typ I a PSC. Die Temperaturgeschichte zur Entstehung

von gefrorenen Sulfatpartikeln untersuchen Tabazadeh und Toon (1995). Nach Dye

et al. (1992) sind tiefe Temperaturen, die h�au�ger in der Antarktis als in der Ark-

tis auftreten, ein Hinweis auf mehr feste PSC (NAT) in der Antarktis und mehr


�ussige Teilchen (STS) in der Arktis. Dies beruht auf der Vorstellung, da� Schwe-

fels�aure bei Temperaturen unter 190 K homogen gefriert und es daraufhin zur NAT-

Kondensation kommt, w�ahrend 
�ussige Teilchen bei h�oheren Temperaturen graduell

durch die Aufnahme von Wasser bei Abk�uhlung wachsen k�onnen. Diese Idee �ndet

sich auch bei Tabazadeh et al. (1994a): Nicht die Abk�uhlungsrate bestimmt Typ I

a oder b, sondern der Phasenzustand des existierenden Sulfataerosols. I a entsteht

auf festen, I b auf 
�ussigen Aerosolen. Diese These konnte hier nicht ganz best�atigt

werden. Zwar wurde Typ I a nur nach mehr als 24-st�undiger niedriger Temperatur
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beobachtet, Typ I b wies in der Temperaturgeschichte jedoch auch l�angere Zeiten

mit Temperaturen unter 210 K auf. Dahingegen war die Abk�uhlungsrate der letz-

ten 24 Stunden eindeutig kleiner f�ur Typ I a als f�ur Typ I b. Deshler et al. (1991)

berichten �uber Messungen in der Antarktis 1990 von einem PSC-Ereignis, das mit

rascher Abk�uhlung verbunden war und nicht als NAT identi�ziert sondern als eine

unterk�uhlte L�osung interpretiert wurde. Koop und Carslaw (1996) konnten in Labor-

versuchen keine festen Schwefels�aurepartikel bei Temperaturen �uber dem Frostpunkt

beobachten.

Nach Larsen et al. (1995) gibt es eine Temperatur-Hysterese f�ur Gefrieren und

Schmelzen von stratosph�arischen Aerosolen. Demnach besteht neu gebildetes NAT

aus kleineren Teilchen als �alteres, das schon mehrere Temperaturschwankungen er-

lebt hat (Larsen et al., 1996). Die Temperaturabh�angigkeit von R�uckstreuverh�altnis

und Farbverh�altnis unterst�utzt danach auch die Zuordnung Typ I b = STS und Typ

I a = NAT.

PSCs vom Typ II wurden dagegen nicht immer bei Temperaturen unter dem

Frostpunkt beobachtet. Da die Temperaturmessungen jedoch nur in geringer

zeitlicher und r�aumlicher Au
�osung zur Verf�ugung standen, k�onnen hier trotzdem

kurzfristige Temperaturabnahmen vorgekommen sein. Aus Messungen mit dem

optischen Partikelz�ahler berichten Deshler et al. (1994b) von PSC mit gro�en

Eisteilchen (5 �m), obwohl die Temperatur �uber dem Frostpunkt (berechnet mit 4

bis 5 ppmv; Messungen von Ovarlez and Ovarlez (1994)) lag. Diese Beobachtung

wurde als langsam verdampfende Eiswolke interpretiert, die sich in einer Leewelle

stromaufw�arts von Kiruna gebildet hat. Peter et al. (1994) f�uhren an, da� Eiswolken

mit einem NAT-�Uberzug eine l�angere Lebensdauer haben k�onnen, wenn das Eis

verdampft, bis eine Einzelschicht aus NAT-Molek�ulen entsteht. Starke troposh�ari-

sche Winde im 700 hPa Niveau aus NNW mit 30 m/s k�onnen die Leewellen �uber

dem norwegischen Gebirge induziert haben. Die Berechnungen stimmen am besten

�uberein mit der Annahme, da� 
�ussiges Aerosol bis (Tice - 1 K) unterk�uhlt, anstatt

da� Eis auf festem NAT Teilchen w�achst (gilt nur f�ur schnelle Abk�uhlung).

Nachdem aus dem Vergleich von Lidarmessungen und Partikelz�ahlerdaten der beste

Brechungsindex bestimmt wurde, konnten die Ergebnisse mit Modellen f�ur PSC-

Teilchengr�o�en verglichen werden. Daf�ur wurde die Volumendichte als Parameter

verwendet. Die Modelle sagen unterschiedliches Wachstum f�ur NAT, NAD und STS
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in Abh�angigkeit vom Sapeters�aure- und Wasserdampfgehalt voraus. Aus den Ver-

gleichen der Temperaturabh�angigkeit der Volumendichte mit Modellen f�ur STS und

NAT ergab sich eine bessere �Ubereinstimmung f�ur Temperaturen unter 190 K mit

dem STS-Modell. Das NAT-Modell zeigt �Ubereinstimmung f�ur h�ohere Tempera-

turen. Modelle f�ur NAD (Worsnop et al., 1993) sind ebenfalls betrachtet worden

(Mehrtens, 1998). Die Existenztemperatur f�ur NAD liegt etwa zwischen STS und

NAT. Der Anstieg der Volumendichte mit abnehmender Temperatur ist mit dem

NAT-Modell vergleichbar. Dieser steile Anstieg wird aber aus unseren Daten nicht

ersichtlich. F�ur Typ I a Teilchen ist dagegen NAD ebenfalls m�oglich.

Salpeters�auregehalt

Mit dem Modell von Tsias (1997) f�ur Brechungsindices von 185 K bis 235 K f�ur

tern�are ( Salpeters�aure, Schwefels�aure, Wasserdampf) L�osungen kann aus einer ge-

gebenen atmosph�arischen Situation der Brechungindex oder aus einem abgeleiteten

Brechungsindex die Zusammensetzung der Atmosph�are erhalten werden. Mit diesem

Modell konnte eine gute �Ubereinstimmung der f�ur eine tern�are L�osung abgeleiteten

PSC-Volumendichten im Februar 1996 erreicht werden, als Satellitendaten von Sal-

peters�auremessungen �uber der Arktis vorlagen. Die beobachteten Volumendichten

k�onnen am besten erkl�art werden, wenn eine geringe Wasserdampfkonzentration an-

genommen wird. Der modellierte Brechungsindex liegt mit 1.43 in �Ubereinstimmung

mit dem aus den Vergleichen von Lidar und Partikelz�ahler gefundenen Wert 1.45.

Luo et al. (1996) weisen darauf hin, da� 
�ussige stratosph�arische Aerosole unter

kalten Bedingungen zu einem signi�kanten R�uckgang von HNO3 in der Gasphase

f�uhren k�onnen. Von Rosen et al. (1993) wurden in der Antarktis 1991 zu Anfang des

Winters h�ohere PSC beobachtet als am Ende, und am Anfang enthielten die Wolken

mehr HNO3. Dieses Absinken wurde auch in Nordnorwegen beobachtet. Eventuell

hat das Absinken etwas mit der Salpeters�aurekonzentration zu tun, da durch Se-

dimentation von PSC-Teilchen Salpeters�aure in geringere H�ohen transportiert wird

(Schneider, 1998).

Die aus den Volumendichten abgesch�atzten HNO3-Konzentrationen in PSCs liegen

bei 2 bis 5 ppbv f�ur die im Januar �uberwiegend beobachteten PSCs vom Typ I b.

Das ist in �Ubereinstimmung mit der Di�erenz, die die Satellitenmessungen zwischen

Dezember 1995 und Ende Januar 1996 zeigten (Santee et al., 1996).
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Wasserdampfgehalt

In der Zusammensetzung einer tern�aren L�osung spielt der vorhandene Wasserdampf

eine entscheidende Rolle, w�ahrend bei der NAT-Bildung die Verf�ugbarkeit von Sa-

peters�aure den limitierenden Faktor darstellt. Eine der wenigen Wasserdampfmes-

sungen in den letzten Jahren war von V�omel et al. (1997). Am 23.1.96 wurde �uber

Nord�nnland eine dehydrierte Schicht in 23 km H�ohe gemessen, die im Zusammen-

hang mit der Beobachtung einer Eiswolke stand. Am gleichen Tag wurde auch eine

PSC Typ II �uber Andenes beobachtet. Auch die oben erw�ahnten Wasserdampfde�-

zite im Februar k�onnten eine Folge der PSC II Aktivit�at im Januar 1996 sein. Die

kontinuierliche Messung von Wasserdampf in der unteren Stratosph�are w�are sehr

w�unschenswert f�ur die Untersuchung von polaren stratosph�arischen Wolken.

Pinatubo-Ein
u�

Das ALOMAR R/M/R-Lidar hat erst seit 1994/95 den Betrieb aufgenommen. In

den vorherigen Jahren gab es in Andenes jedoch auch schon Lidarmessungen mit

dem Cabannes-Lidar der Universit�at Bonn. Von den Messungen im Winter 92/93

berichten Sch�afer et al. (1994) �uber 4 Tage mit PSC-Beobachtungen und die Ab-

grenzung von PSC und Vulkanaerosol. Im Winter 93/94 wurden nur vom 18. bis

20. Januar 1994 schwache PSCs beobachtet (M�uller et al., 1995). Damit sind die

in den Wintern 94/95 bis 96/97 h�au�g beobachteten PSCs vorher nicht in diesem

Umfang aufgetreten. Auch Rosen et al. (1994a) haben 92/93 �uber Alert und Thule

Pinatubo Aerosol gemessen. Sie berichten von nur ganz schwachen PSC. Sarkissian

et al. (1994) haben an 4 Stationen in der Arktis Pinatubo-Aerosol ab Mitte Januar

beobachtet und nur eine PSC gesehen, in 23 km H�ohe am 28./29.12.91. Unter 22

km war wegen Pinatubo-Aerosol nichts sichtbar. Sie betonen den Gegensatz zu dem

h�au�geren Auftreten von PSC im Januar und Anfang Februar 1990. Bei den Messun-

gen von 1994/95 waren die Untergrenzen der PSCs oft schwer zu bestimmen, da in

etwa 15 km H�ohe noch erh�ohtes Hintergrundaerosol vorhanden war. In den Wintern

1995/96 und 1996/97 war dagegen kein vulkanischer Ein
u� mehr zu sp�uren. Da die

Minimumtemperaturen jedoch in allen drei Wintern in gr�o�eren H�ohen auftraten,

ist anzunehmen, da� die PSC-Bildung in keinem der F�alle vom vulkanischen Aerosol

beein
u�t wurde.
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9 Zusammenfassung

Die Messungen des ALOMAR R/M/R-Lidars von 1995 bis 1997 liefern in ihrer

Zusammenschau neue Erkenntnisse �uber die PSC-Eigenschaften in der Arktis. Es

konnte die bisherige Typ-Einteilung nach BSR und Depolarisation best�atigt werden

und eine Klassi�zierung aufgrund des Farbverh�altnisses dokumentiert werden. Der

Zusammenhang der verschiedenen Typen mit der Temperatur, der Temperaturge-

schichte und der Wirbelst�arke wurde untersucht. Auch die Auswirkungen auf den

Salpeters�auregehalt und Wassergehalt der Stratosph�are wurde berechnet und mit

Spurengasmessungen verglichen. Modellrechnungen von Brechungsindex und Volu-

mendichte wurden ebenfalls zum Vergleich herangezogen.

Typ I a wird zu Beginn und Ende des Winters beobachtet und am Ober- und Unter-

rand der Wolken. Typ I a ist charakterisiert durch ein kleines R�uckstreuverh�altnis

(unter 2 f�ur 532 nm), ein kleines Farbverh�altnis 532/1064 (unter 3) und eine hohe

Aerosoldepolarisation (mehr als 10 %). Typ I b dagegen zeigt R�uckstreuverh�alt-

nisse bei 532 nm von mehr als 2, Farbverh�altnisse 532/1064 gr�o�er als 3 und eine

Aerosoldepolarisation von unter 4 %. PSC Typ I b trat im Beobachtungszeitraum

sehr h�au�g auf. Eine Ausnahme bildete ein Typ I d, der ein f�ur Typ I a zu hohes

R�uckstreuverh�altnis von 2 bis 3 zeigte, aber im Farbverh�altnis und Depolarisation

mit I a �ubereinstimmte. Dieser Typ wurde nur im Januar 1997 beobachtet.

Die Temperaturgeschichte der beiden h�au�gsten Typen I a und I b unterscheidet

sich deutlich: w�ahrend bei Typ I a in den letzten 24 Stunden vor der Beobachtung

nur leichte Abk�uhlung und oft eine Erw�armung vorlag, ist Typ I b mit Abk�uhlraten

von mehr als 5 K verbunden. Die Existenztemperaturen f�ur NAT und STS sind

im Rahmen der Unsicherheit aufgrund der Spurengaskonzentrationen ebenfalls ein

Merkmal f�ur Typ I a (NAT) und Typ I b (STS).

Der Zusammenhang von PSC-Beobachtung mit der potentiellen Vorticity am Beob-

achtungsort ist nicht besonders ausgepr�agt.

Teilchengr�o�en f�ur PSCs vom Typ I a sind wegen der mangelnden Kugelform der

Teilchen theoretisch nicht gem�a� der Mie-Theorie aus den Streueigenschaften ab-

zuleiten. Die abgeleitenen Parameter werden unter Vorbehalt als Vergleichswerte

verwendet. Die Typ II-Teilchen wurden nicht auf ihre Gr�o�e hin untersucht, aber

ihr Vorkommen spielt eine wichtige Rolle in der Betrachtung der Typ I-Teilchen, da

sie zur Dehydrierung der Stratosph�are f�uhren k�onnen und damit die Bildung von
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Typ I-Teilchen beein
ussen.

Da mit drei Wellenl�angen nur drei Parameter bestimmt werden k�onnen, die Streu-

eigenschaften von Teilchen einer monomodaler Lognormalverteilung jedoch von 4

Gr�o�en (Anzahldichte, Medianradius, Verteilungsbreite und Brechungsindex) be-

schrieben werden, konnte allein aus den R/M/R-Lidarmessungen keine eindeutige

L�osung abgeleitet werden. Es wurden daher Messungen bei einer vierten Wellenl�ange

des ALOMAR-Ozonlidars und die Daten eines optischen Partikelz�ahlers zum Ver-

gleich verwendet. Die R�uckstreukoe�zienten der vierten Wellenl�ange hatten einen

zu gro�en Fehlerbereich, so da� f�ur alle angenommenen Brechungsindexwerte die Er-

gebnisse mit den Messungen vereinbar waren. Aus dem Vergleich mit Partikelz�ahler-

messungen ergaben sich deutliche Unterschiede bei den verschiedenen Brechungsin-

dexwerten. F�ur einen Brechungsindex von 1.45 f�ur 532 nm ergab sich eine gute

�Ubereinstimmung. Dies deutet nach dem Modell von Tsias (1997) auf einen hohen

Salpeters�auregehalt oder einen geringen Wasserdampfgehalt der arktischen Atmo-

sph�are. Der aus den Salpeters�aurekonzentrationen f�ur Februar 1996 berechnete Bre-

chungsindex liefert mit Werten um 1.43 eine Best�atigung. F�ur Typ I b PSC Teilchen

wurden Radien von 200 bis 400 nm ermittelt, die Anzahldichte betrug zwischen 1

und 10 Teilchen pro Kubikzentimeter. Abgeleitete Volumendichten ergaben Werte

von 0.2 bis 2 �m3cm�3.

Um die Vorg�ange in der arktischen Stratosph�are zu verstehen, sind die Kenntnisse

sehr vieler Parameter notwendig und nur die Verf�ugbarkeit vieler Daten und Modelle

konnten zu den hier gewonnenen Erkenntnissen f�uhren. Vor allem die gleichzeitige

Messung von Wasserdampf- und Salpeters�aurekonzentrationen in der Stratosph�are

w�urde die Auswertung von Lidardaten zur Untersuchung von PSCs sehr erleichtern.
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