i@\

LEIBNIZ-INSTITUT
FUR
ATMOSPHAREN
PHYSIK

INAUGURAL-DISSERTATION

am Leibniz-Institut fiir Atmosphirenphysik in Kiihlungsborn
zur Erlangung der Doktorwiirde
der Mathematisch-Naturwissenschaftlichen Fakultit
der Universitidt Rostock

Lidarmessungen von Temperaturen und Schwerewellen zwischen
1—-105 km iiber Kiihlungsborn (54° N, 12° O)

von
Monika Rauthe

Abstract: The temperature measurements taken at Kiihlungsborn (54° N, 12° E) with two
different lidars yield data sets covering the whole altitude range between the troposphere
and the lower thermosphere (1—-105 km). Measurements from more than 230 nights were
collected (2002 —2006). Apart from some gaps due to adverse weather conditions in winter,
the measurements were well distributed throughout the year. Comprehensive information
on the seasonal variation of temperatures and of the gravity wave activity was extracted
from this data set. The seasonal variation of lidar temperatures matches other data sets, as
well. The largest differences occur in winter because of stratospheric warmings accompanied
by mesospheric cooling. The results of a harmonic fit represent the original data very well
without greater inhomogeneities. In the analyses of gravity wave activity the dominating
vertical wavelengths do not show any seasonal variation. In contrast to this, the temperature
fluctuations experience a clear annual cycle with a maximum in winter. The most signifi-
cant winter-summer difference exists at about 60 km where the temperature fluctuations
in winter are more than twice as large as they are in summer. Further investigations have
shown that, apart from the different wave filtering by winds, the density and temperature
background and the wave damping also play an important role in creating the seasonal
variation of gravity wave activity. The superposition of the waves and the significance of
background variables were investigated by means of a linear gravity wave simulation. It was
found that only few wave modes dominate the wave structures, but these structures are
generated by some hundred waves. The importance of the background (density, tempera-
ture, wind) concerning the winter-summer ratio of temperature fluctuations and the wave
propagation were confirmed by the simulation. Here however, the source plays a minor role
for this ratio.

Postal address: IAP Kiihlungsborn
Schloss-Str. 6 Januar 2008
18225 Ostseebad Kiihlungsborn IAP Nr. 23/2008

Germany ISSN 1615-8083






@

LEIBNIZ-INSTITUT
FUR
ATMOSPHAREN
PHYSIK

Lidarmessungen von Temperaturen und Schwerewellen zwischen
1—-105 km iiber Kiihlungsborn (54° N, 12° O)

von

Monika Rauthe

Dieser Forschungsbericht wurde als Dissertation von der
Mathematisch-Naturwissenschaftlichen Fakultit der Universitit Rostock
angenommen.

Gutachter: Prof. Dr. F.-J. Liibken (Universitit Rostock)
PD Dr. M. Bittner (DLR, Oberpfaffenhofen)

verteidigt am: 18. Januar 2008






Zusammenfassung

Die in dieser Arbeit mit zwei Lidars durchgefiithrten Temperaturmessungen in Kiihlungsborn
(54° N, 12° O) bieten erstmalig einen konsistenten Datensatz von der Troposphére bis in die
untere Thermosphére (1-105 km). Es wurden insgesamt mehr als 230 Messnéchte analysiert
(2002—2006), die bis auf einige wetterbedingte Messliicken im Winter das Jahr sehr gut
abdecken. Dies ermdoglichte die Untersuchung des Jahresgangs der Temperaturen und der
Schwerewellenaktivitét.

Der Jahresgang der Temperaturen zeigt grundsitzlich eine gute Ubereinstimmung mit an-
deren Datensétzen. Die Abweichungen sind im Winter am grofiten wegen auftretender stra-
tosphérischer Erwdrmungen und damit einhergehenden mesosphérischen Abkiihlungen. Die
Ergebnisse der harmonischen Analyse spiegeln die Originaldaten ohne grofiere Inhomoge-
nitdten sehr gut wieder. Bei der Analyse der Schwerewellenaktivitéit hat sich herausgestellt,
dass die dominierenden vertikalen Wellenléingen keine saisonalen Variationen zeigen. Im Ge-
gensatz dazu ist in den Temperaturfluktuationen eine eindeutige jahrliche Variation mit
Maximum im Winter zu finden. Dieser Jahresgang ist bei etwa 60 km am stdrksten und
weist im Winter mehr als doppelt so grole Temperaturfluktuationen als im Sommer auf. Da-
bei hat sich herausgestellt, dass neben der unterschiedlichen Windfilterung weitere Aspekte,
wie Dichte- und Temperaturhintergrund und die Dampfung der Wellen eine wichtige Rolle
fiir die Auspriagung der saisonale Variation der Schwerewellenaktivitit spielen.

Die Uberlagerung der Wellen und der Einfluss der Hintergrundfelder ist mit Hilfe einer
linearen Schwerewellensimulation naher untersucht worden. Es wurde gezeigt, dass zwar nur
wenige Moden die Wellenstrukturen dominieren, dass aber zur Generierung der beobachteten
klaren Strukturen in der Simulation mehrere hundert Wellen notwendig sind. Die Bedeutung
der Hintergrundfelder (Dichte, Temperatur und Wind) fiir das Winter-Sommer-Verhéltnis
der Temperaturfluktuationen und fiir die Ausbreitung der Wellen konnte mit der Simulation
untermauert werden. Die Quelle spielt hingegen eine untergeordnete Rolle fiir das Winter-
Sommer-Verhéltnis der Fluktuationen.

Abstract

The temperature measurements taken at Kiithlungsborn (54° N, 12°E) with two different
lidars yield data sets covering the whole altitude range between the troposphere and the lower
thermosphere (1—105 km). Measurements from more than 230 nights were collected (2002 —
2006). Apart from some gaps due to adverse weather conditions in winter, the measurements
were well distributed throughout the year. Comprehensive information on the seasonal va-
riation of temperatures and of the gravity wave activity was extracted from this data set.
The seasonal variation of lidar temperatures matches other data sets, as well. The largest
differences occur in winter because of stratospheric warmings accompanied by mesospheric
cooling. The results of a harmonic fit represent the original data very well without greater in-
homogeneities. In the analyses of gravity wave activity the dominating vertical wavelengths
do not show any seasonal variation. In contrast to this, the temperature fluctuations expe-
rience a clear annual cycle with a maximum in winter. The most significant winter-summer
difference exists at about 60 km where the temperature fluctuations in winter are more
than twice as large as they are in summer. Further investigations have shown that, apart
from the different wave filtering by winds, the density and temperature background and the
wave damping also play an important role in creating the seasonal variation of gravity wave
activity.

The superposition of the waves and the significance of background variables were investigated
by means of a linear gravity wave simulation. It was found that only few wave modes
dominate the wave structures, but these structures are generated by some hundred waves.
The importance of the background (density, temperature, wind) concerning the winter-
summer ratio of temperature fluctuations and the wave propagation were confirmed by the
simulation. Here however, the source plays a minor role for this ratio.
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Kapitel 1

Einleitung

Die Temperaturstruktur der Erdatmosphére und ihre Variabilitdt aufgrund von Wellen sind
die Schwerpunkte dieser Arbeit. Die Temperaturverlauf in der Atmosphére oberhalb von
10 km ist erst seit gut 100 Jahren im Blickpunkt der Forschung. Damals entdeckten Teisserenc
de Bort und Afimann bei Ballonaufstiegen, dass die Temperatur oberhalb von etwa 10 km
nicht weiter mit der Hohe abnimmt, sondern sogar wieder ansteigt [Afmann, 1902; Teisserenc
de Bort, 1902]. Die ersten Beobachtungen der Temperaturstruktur oberhalb von etwa 75 km
waren erst nach 1960 mit Hilfe von Raketenmessungen moglich [Theon et al., 1966].

Die géngige Benennung der unter-

schiedlichen Atmosphérenschichten ba- 1o I_IWII"IIteI' '(19)'
siert dabei auf dem vertikalen Tempe- 100 o Qi — :Sommer: (56) .
raturgradienten. Es wird, wie in Ab- g5 .~ § ........ ) ..f..Mesopa.us.e..i ......... S
bildung (1.1 dargestellt, zwischen Tro- : :

posphiire (biS otwa 12 km), Strato- B0 [ v b e N b D -

sphére (bis etwa 50 km), Mesosphére 70 b
(bis etwa 100 km) und Thermosphére
(oberhalb von etwa 100 km) unter- g : : : : : : ]
schieden. Die Uberginge zwischen den 50 _ ........ ......... ......... % ....... E
Schichten werden Tropopause, Strato- 40 L ;
pause und Mesopause genannt. Fiir die
Abbildung 1.1 wurden mittlere Profile g : : : : : : ]
aus den Lidarmessungen am Standort 20 :_ ........ ......... R ........ ......... '. e J ........ _'
Kiihlungsborn (54° N, 12° O) berechnet. : : : : '

B0 [t Y

Hohe [km]

30 b AT

j0 b NS T £
Dazu wurden fiir den Sommer 56 Mes- F Troposphére : : :
sungen aus den Monaten Juni und Juli 0 e e e e A
140 160 180 200 220 240 260 280

und fiir den Winter 19 Messungen aus
den Monaten November, Dezember und
Januar gemittelt. Es ist deutlich zu se-

Temperatur [K]

Abbildung 1.1: Mittlere Temperaturprofile fiir Win-

hen, dass die mittlere Temperaturstruk-
tur im Sommer und Winter unterschied-
lich ist.

ter und Sommer aus den Lidarmessungen der Jahre
20022006 (November bis Januar bzw. Juni und Juli).
Die Anzahl der Messungen ist in Klammern vermerkt.

Die besonders niedrigen Temperaturen an der Mesopause im Sommer entstehen vorwie-
gend durch die Wirkung brechender Schwerewellen auf die Zirkulation in der Mesosphére
[siehe z.B. Holton, 1992]. Diese sorgen fiir eine Impulsablagerung in zonaler Richtung. Durch
die Corioliskraft ergibt sich eine dquatorwarts gerichtete Meridionalkomponente des Windes
vom Sommer- zum Winterpol. Aufgrund der Massenerhaltung fiithrt dies zu einem aufwérts
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gerichteten Vertikalwind in der polaren Sommerhemisphére. Dieser sorgt fiir eine adiaba-
tische Abkiihlung und sehr niedrige Temperaturen an der Mesopause im Sommer, die bis
zu 90 K unter den zu erwartenden Strahlungsgleichgewichtstemperaturen liegen. An der
Sommermesopause werden so die niedrigsten Temperaturen in der Atmosphére iiberhaupt
erreicht (unter 120 K in polaren Breiten). Im Winter sorgt der abwirts gerichtete Vertikal-
wind fiir eine adiabatische Erwarmung, so dass die Mesopausentemperaturen dann oberhalb
der Strahlungsgleichgewichtstemperaturen liegen.

So entstehen sehr grofie Unterschiede in der Mesopausentemperatur zwischen Sommer
und Winter von etwa 60 K in polaren Breiten und immerhin noch mehr als 25 K in mittleren
Breiten (vgl. Abb. [1.1)). Zusétzlich variiert auch die Hohe der Mesopause mit der Saison,
wobei es global nur zwei Niveaus gibt [She und von Zahn, 1998]. In Abbildung 1.1 ist zu
sehen, dass im Sommerzustand die Mesopause bei etwa 87 km, im Normalzustand im Winter
hingegen bei ca. 100 km liegt.

Ein weiterer durch Wellen verursachter Effekt sind Erwéarmungen in der Stratopausenregi-
on im Winter. Damit treten auch héufig so genannte mesosphérische Abkiihlungen auf. Beide
Phénomene haben ihre Ursache in der verdnderten Aktivitéit grofiskaliger planetarer Wellen
und damit einhergehender Verdnderung ihrer Ausbreitung. Durch die geédnderte Filterung
von planetaren Rossby-Wellen verédndert sich aufgrund des Impulsiibertrags das Windfeld.
So andern sich wiederum die Ausbreitungsbedingungen fiir Schwerewellen und auch deren
Impulsiibertrag, was zu den beobachteten Verdnderungen in der Temperaturstruktur fithrt.

1.1 Motivation

Die Eigenschaften der grofi- und kleinskaligen Wellen in der Atmosphére sind bis heute Ge-
genstand der Forschung [siehe z.B. Holton und Alexander, 2000; Fritts und Alezander, 2003].
Solche Wellen sind in der Temperatur, aber auch in Wind, Druck und Dichte zu beobachten.
Man unterscheidet zwischen akustischen Wellen mit Perioden von einigen Sekunden bis we-
nigen Minuten, Schwerewellen mit Perioden von einigen Minuten bis Stunden und planetaren
Wellen mit Perioden von Tagen. Aulerdem verursachen auch Gezeiten Abweichungen vom
mittleren Zustand. Sie entstehen durch die iiber den Tag variierende Einstrahlung der Sonne.
Es wird zwischen migrierenden und nicht migrierenden Gezeiten unterschieden. Im Gegen-
satz zu den migrierenden Gezeiten breiten sich die nicht migrierenden nicht sonnensynchron
aus, da ihre Amplitude lingenabhéngig moduliert wird. Die Ursache hierfiir liegt in nicht
symmetrisch verteilten Warmequellen z.B. in der Wasserdampfverteilung in der Troposphére
und in unterschiedlichen Oberflichentemperaturen von Land und Meer. Auflerdem entstehen
sie auch aus migrierenden Gezeiten, die mit planetaren Wellen wechselwirken. Fiir alle Wel-
lentypen gilt, dass durch Wechselwirkung zwischen Grundstrom und Wellen ein Austausch
von Impuls und Energie stattfindet [siehe zum Uberblick Holton und Alezander, 2000, und
Referenzen darin]. Wie schon oben erlautert, spielen Schwerewellen in der mittleren Atmo-
sphére eine wichtige Rolle bei der Ausbildung der Temperaturstruktur.

Schwerewellen konnen in der Troposphére durch viele verschiedene Prozesse angeregt
werden: Uberstrémung von orographischen Hindernissen, starke Konvektion (z.B. in Gewit-
tern), vertikale Windscherungen und Annéherungen an das geostrophische Gleichgewicht in
Jetregionen. In der Stratosphére und Mesosphére sind Rossby-Wellen-Brechung und Welle-
Welle-Wechselwirkung eine weitere Quelle [z.B. Fritts et al., 2006, und Referenzen darin].
Wenn die Schwerewellen sich in die héheren Schichten der Atmosphére ausbreiten, werden
Impuls und Energie der Welle dort durch Filterung und Brechung mit der Hintergrundatmo-
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sphire ausgetauscht und so die globale Zirkulation beeinflusst [sieche zum Uberblick Fritts
und Alexander, 2003, und Referenzen darin]. Dabei sorgt die Kopplung der verschiedenen
Schichten fiir Verdnderungen der Impulsablagerung und damit der Zirkulation. Zum Beispiel
wurde von Becker und Schmitz [2003] gezeigt, dass Orographie und die Unterschiede in der
Land-See-Erwérmung Effekte auf die durch Schwerewellen getriebene meridionale Zirkulati-
on der Mesosphére haben. Es wird auch dariiber spekuliert, dass Riickkopplungen von der
Stratosphére auf die Troposphére und das dortige Wettergeschehen existieren [Baldwin et al.,
2003; Christiansen, 2005]. Insgesamt ist die Kopplung aller Schichten Gegenstand heutiger
Forschung [z.B. Summers, 1999; Baldwin und Dunkerton, 2005; Baldwin et al., 2007].

In der Atmosphére werden Schwerewellen mit verschiedenen bodengebundenen, in situ-
und weltraumgestiitzten Messmethoden untersucht. Mit Lidars ist es moglich den Hohenbe-
reich von der Troposphére bis in die Thermosphére abzudecken [z.B. Gardner et al., 1989;
Wilson et al., 1990; Rauthe et al., 2006]. In der Troposphére und Mesosphére werden Schwere-
wellen auch mit Hilfe von Radars beobachtet [z.B. Fritts und Hoppe, 1995; Hoppe und Fritts,
1995; Nakamura et al., 1996; Serafimovich et al., 2005]. Durch so genannte Airglow-Imager
werden in der Mesopausenregion Schwerewellen als Helligkeitsvariationen in der Emissi-
on z.B. aus der OH- oder OI-Schicht detektiert [z.B. Stockwell und Lowe, 2001; Suzuki
et al., 2004]. In &hnlicher Hohe ist dies auch mit Riometern moglich [Jarvis et al., 2003].
Hierbei wird die Anderung der Absorption von kosmischer Radiostrahlung ausgenutzt, die
durch Schwankungen in der Luftdichte aufgrund von Wellen auftreten. Mit Radiosonden
und Langzeitballonfliigen in der Stratosphére ist die Bestimmung von Schwerewellenpara-
metern durch in situ-Messungen in der Troposphére und Stratosphére moglich [z.B. Allen
und Vincent, 1995; Hertzog et al., 2002]. Mit Raketenmessungen werden hingegen die obere
Stratosphére und Mesosphére abgedeckt [z.B. Hirota, 1984; Eckermann et al., 1995; Rapp
et al., 2002]. Flugzeuggetragene Messungen helfen beim Verstdndnis bestimmter Phdnome-
ne, z.B. der Entstehung von Schwerewellen an Gebirgen [z.B. Jasperson et al., 1990; Doyle
et al., 2002]. Globale Muster von Schwerewellenparametern sind mit Satellitenmessungen
zu erfassen, dafiir werden die unterschiedlichsten Messgréfien genutzt: Strahlungsvarianzen,
Ozonkonzentrationen, Temperaturen und Szintillationen an Sternen [z.B. Wu und Waters,
1996; Eckermann und Preusse, 1999; Wiist und Bittner, 2006; Krebsbach und Preusse, 2007,
Sofieva et al., 2007].

Ein weiterer wichtiger Aspekt von Schwerewellen sind deren Senken. Durch dynamische
und konvektive Instabilitaten |Fritts und Alexander, 2003, und Referenzen darin] kommt es in
der mittleren Atmosphire zur Generierung von Turbulenz und letztendlich fiir den Ubertrag
von Energie an den Grundstrom [z.B. Libken, 1997]. Um die Entstehung von Turbulenz im
Detail zu untersuchen werden in Simulationen einzelne Wellen studiert [z.B. Fritts et al.,
1994; Achatz, 2005, 2007).

Daneben hat eine grofle Zahl von Studien mit globalen Zirkulationsmodellen das Verstand-
nis zu Schwerewellen erweitert, vor allem im Bezug auf deren Spektren, Ausbreitung und
Wechselwirkung mit der Atmosphére und die Quantifizierung des Einflusses der Schwere-
wellen auf die globale Zirkulation und thermische Struktur [z.B. Eckermann, 1992; Becker
et al., 2004]. Um die Realitdtsndhe der Modellergebnisse zu iiberpriifen und Parametrisie-
rungen von Schwerewellen in komplexen Klimamodellen weiter zu verbessern, spielen die
Beobachtungsergebnisse zu Schwerewellen eine groBe Rolle. Ein Uberblick zu den derzeit
verwendeten Parametrisierungen von Schwerewellen in globalen Zirkulationsmodellen findet
sich in Kim et al. [2003].

Fiir zukiinftige Erweiterungen der Kenntnisse iiber Schwerewellen sind weitere Beob-
achtungen mit verbesserten Messmethoden notwendig. Denn zur Zeit gibt es nur wenige
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Messungen, die den kompletten Hohenbereich von der Generierung der Schwerewellen in
Troposphére bzw. unteren Stratosphére bis zu deren Brechung in der Mesosphire erfassen.
AuBerdem ist eine hohe Messgenauigkeit der Temperaturen auf wenige Kelvin genau not-
wendig, um die durch die Schwerewellen verursachten Temperaturvariationen zu erfassen.
Die hier vorgestellten Li-
darmessungen zwischen 1 und
105 km werden am Leibniz-
Institut fiir Atmosphérenphy-
sik (IAP) in Kiihlungsborn
(54°N, 12°0) durchgefiihrt
(Abb. 1.2). Die Messungen
an einem Standort in mitt-
leren Breiten stellen damit
ein Bindeglied zu Messungen
zwischen polaren und tropi-
schen Breiten dar. Konsistente
Messungen, die erstmalig von
Troposphére bis in die unte-
re Thermosphére reichen, lie-
fern einen wichtigen Beitrag
zum Verstdndnis der Kopp-
lung zwischen den Schichten. Abbildung 1.2: Blick auf das Leibniz-Institut fiir Atmo-
Mit den gewonnenen Daten ist sphérenphysik in Kithlungsborn (54° N, 12° O) bei Nacht. Es ist
es moglich, neben der Bestim- der Laserstrahl des Rayleigh-Mie-Raman-Lidars zu sehen (Foto:
mung der mittleren Tempera- G. Baumgarten).
turen auch die zeitlichen Verdnderungen der Temperaturprofile zu untersuchen. Bei einem
statistischen Fehler von nur wenigen Kelvin wir eine hohen Messgenauigkeit erreicht. Die be-
obachteten Wellenstrukturen stehen im Mittelpunkt dieser Arbeit. Die Eigenschaften dieser
Wellen werden néher charakterisiert und im Jahresgang dargestellt sowie Ursachen fiir die
saisonale Unterschiede in den Welleneigenschaften ndher beleuchtet.

1.2 Gliederung der Arbeit

Die Basis der hier prisentierten Promotionsarbeit bilden Temperaturmessungen mit einer
Kombination aus zwei Lidars, die erstmalig den kompletten Hohenbereich von der Tro-
posphiire bis in die untere Thermosphére abdecken (1-105 km). Die Arbeit gliedert sich
folgendermaflen: Nach einer kurzen Darstellung der theoretischen Grundlagen wichtiger Pro-
zesse in der Atmosphére (Kap.[2) wird in Kapitel 3 die Methode der Lidarmessungen iiber
diesen groflien Hohenbereich ausfiihrlich erldutert. In Kapitel 4] werden die mittleren Tem-
peraturen im Jahresgang gezeigt. Danach werden in den néchsten vier Kapiteln die Wel-
lenstrukturen ndher analysiert. Dazu werden in Kapitel 5 die Analysetechniken vorgestellt
und einige Besonderheiten von Einzelmessungen herausgearbeitet. Die Unterschiede in den
Wellenstrukturen zwischen Winter und Sommer werden anschliefend diskutiert (Kap. [6).
Um diese weiter zu analysieren wird in Kapitel 7 eine lineare Schwerewellensimulation be-
nutzt. Den Abschluss der Arbeit bilden Jahresgéinge zu verschiedenen Schwerewellenpara-
metern (Kap. [8) und die Zusammenfassung aller Ergebnisse mit einem Ausblick (Kap.9).
Fiir Abkiirzungen und Symbole wird auf die Anhénge ab Seite 143| verwiesen.



Kapitel 2

Theoretische Grundlagen

In diesem Kapitel sind einige theoretische Grundlagen zur Atmosphére zusammengefasst,
die fiir ihre thermische Struktur und fiir die Ausbreitung von Wellen wichtig sind. Aufler-
dem werden einige theoretische Grundlagen zu Schwerewellen dargelegt, soweit sie fiir diese
Arbeit und die darin gezeigten Lidarmessungen relevant sind. Weitergehende Ausfithrungen
zu Schwerewellen sind z.B. im Ubersichtsartikel von Fritts und Alezander [2003] und den
Referenzen darin zu finden. Im letzten Teil des Kapitels wird eine kurze Erlduterungen zur
Physik der residuellen Zirkulation und von stratosphérischen Erwéarmungen gegeben. Beide
Phéanomene finden sich in den Lidarmessungen wieder, die in den darauffolgenden Kapiteln
prasentiert werden.

2.1 Druck, Dichte und Temperatur

In den meisten Betrachtungen kann die Atmosphére als im hydrostatischen Gleichgewicht
befindlich angenommen werden. Dies ist so lange der Fall, wie die typische vertikale Skala
H Kleiner als die horizontale Skala L ist, d.h. £ <1 [Pielke, 1984]. Sonst ist die Anwendung
nicht-hydrostatischer Fliissigkeitsdynamik notwendig. Fiir alle in dieser Arbeit untersuchten
Prozesse gilt jedoch die Annahme der Hydrostatik. Zwei der wichtigsten Gleichungen zur Be-
schreibung der Atmosphére in Abhéngigkeit von der Hohe 2z sind damit die hydrostatische
Grundgleichung (dp = —g(2) - p(2) - dz mit Luftdruck p, Luftdichte p und Erdbeschleunigung
g) sowie die ideale Gasgleichung (p(z) = n(z) - kg - T'(z) mit Teilchenzahldichte n, Tempe-
ratur 7' und Boltzmann-Konstanten kg = 1,38 - 10723 J/K). Nach Kombination der beiden
Gleichungen und Integration von einer Starthéhe zy unter Einfithrung der Druckskalenhohe
H = "L ergibt sich:

gm

o) =slen) e [ 575, 1)

wobei m das mittlere Molekiilgewicht von Luft ist, das in der so genannten Homosphére
(bis etwa 100 km) konstant und hat den Wert 28,97 amu (1 amu = 1,6609 - 10727 kg). Bei
typischen Bedingungen in der mittleren Atmosphére variiert die Druckskalenhthe zwischen
5 und 8 km [Dubin et al., 1976]. Ahnlich zur Abnahme des Drucks kann auch gezeigt wer-
den, dass die Dichte exponentiell mit der Héhe abnimmt. Die typische Dichteskalenhthe H,
liegt bei etwa 7 km in der mittleren Atmosphére. Zum Unterschied zwischen Druck- und
Dichteskalenhohe siehe Gleichung (A.9) in Anhang A.1.

Neben dem Druck und der Dichte ist die Temperatur eine weiter wichtige Grofle in der
Atmosphére. Die grundlegende thermische Struktur ist beispielhaft in Abbildung[1.1/in der

5



6 KAPITEL 2. THEORETISCHE GRUNDLAGEN

Einleitung dargestellt. Diese mittlere Struktur entsteht durch die Kombination von diaba-
tischem Heizen durch Absorption der kurzwelligen solaren Strahlung (UV) und Ausstrah-
lung auf den ldngeren Wellenldngen (IR). Dazu kommen noch adiabatische Mischprozesse,
Wiérmeleitung, chemische Heizraten und turbulente Dissipationsheizraten. Die Konzentra-
tionen der strahlungsaktiven Gase, die zumeist Spurengase sind, variieren mit der Héhe und
haben damit einen unterschiedlichen Beitrag zur Strahlungsbilanz. In der Troposphére und
bis in die mittlere Stratosphére spielt neben der Strahlungsbilanz noch die Konvektion eine
entscheidende Rolle. Die Temperatur nimmt zunéchst bis in eine Hohe von etwa 10 km um
etwa —6,5 K/km ab. Diese Temperaturabnahme beinhaltet die Freisetzung latenter Wérme,
die bei der Kondensation von Wasser entsteht. Dariiber ist die Temperatur bis 20 km et-
wa konstant. Die in der oberen Stratosphére mit der Hohe wieder zunehmende Temperatur
und das Temperaturmaximum (Stratopause) entstehen aufgrund starker Absorption solarer
UV-Strahlung durch Ozon zwischen 20 und 40 km. In der Mesosphére bleibt netto zwischen
Heizen im UV und Kiihlung im IR eine Abkiihlung in der Sommerhemisphére bzw. eine
Erwarmung in der Winterhemisphére iibrig [z.B. Berger, 1994]. Fiir die Nettobilanz in der
Mesopausenregion sind zusétzlich auch chemische Heizraten [z.B. Sonnemann et al., 1997]
und turbulente Dissipationsheizraten [z.B. Libken, 1997] wichtig. Der starke Anstieg der
Temperatur in der unteren Thermosphére ist wie in der Stratopausenregion durch Absorp-
tion solarer Strahlung durch molekularen Sauerstoff bedingt. Auflerdem spielt die reduzierte
Wirmeleitung eine grofle Rolle.

Bewegen sich Luftpakete in der Atmosphére, so folgen sie in guter Naherung (ohne die
Einbeziehung von Niederschlag) adiabatischen Zustandséinderungen. Um solche adiabati-
schen Bewegungen zu beschreiben wird hiufig die potentielle Temperatur © benutzt. Sie ist
definiert als

. P(Zo)} =
O(z) =T(2) [p(z) (2.2)
mit dem Adiabatenindex v = 2, wobei ¢, bzw. ¢, die spezifische Wérme bei konstantem
Druck bzw. Volumen ist. Die pStentielle Temperatur stellt damit die Temperatur dar, die
ein Luftpaket annimmt, wenn es adiabatisch auf den Bezugsdruck p(zg) gebracht wird. Bei
einer adiabatischen Bewegung der Luftpakete éndert sich also die potentielle Temperatur
nicht.

Auftriebsoszillationen kénnen in der Atmosphére stattfinden, wenn der existierende Tem-
peraturgradient grofer ist als der adiabatische, also grofier als —6,5 K/km bei Anwesenheit
von Wasserdampf bzw. —9,8 K/km in trockener Umgebung. Wie in Abbildung 2.1 schema-
tisch dargestellt, bewegt sich ein Luftpaket, das einmal ausgelenkt wurde, nach oben (unten)
und besitzt so eine grofere (kleinere) Dichte als die Umgebung. Daher muss es sich in Rich-
tung der Ausgangshohe zuriickbewegen. Dies fithrt zu einer Oszillation um die Ausgangshohe
mit der so genannten Brunt-Viisila-Frequenz N, die folgendermaflen definiert ist:

gdo g (dI' g gdp g°
N=Z — =2 — 42 )=_21 = 2.3
© dz T(dercp pdz ¢’ (2:3)
wobei ¢s = y/vRT die Schallgeschwindigkeit ist. In der Atmosphére liegt die Brunt-Vaisilé-
Periode Ty = %’r einer solchen Oszillation zwischen etwa 180 und 360 s, abhéingig von der

vorherrschenden Temperatur und ihrem Gradienten. Die Brunt-Viisdla-Frequenz dient oft
zur Charakterisierung der statischen Stabilitéit in der Atmosphire. Ist N2 groBer als Null,
dann gilt die Atmosphére als stabil und die oben beschriebene Oszillation ist moglich. Ein
negativer Wert von N? bedeutet, dass der Temperaturgradient kleiner als der adiabatische
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Abbildung 2.1: Schematische Darstellung zur Auftriebsoszillation in der Atmosphére, die mit der
Brunt-Vaisilid-Frequenz stattfindet

atmospharischer
Temperaturgradient

ist. Damit oszilliert das Luftpaket nicht mehr, sondern steigt bzw. fillt ungehindert und die
Atmosphére ist somit instabil. Es kommt zu Turbulenz, die dafiir sorgt, dass die Luftpakete
sehr schnell wieder in einen stabilen iiberfithrt werden.

Im Gegensatz zur Stratosphére, in der der Temperaturgradient positiv ist und damit
statische Instabilitdten seltener auftreten, treten diese Instabilititen in der Troposphére und
Mesosphére mit grundsétzlichen negativem Temperaturgradient hdufiger auf. Hier konnen
kalte Phasen durchlaufender Wellen einfacher lokal Instabilitdten verursachen als bei einem
positiven Temperaturgradienten wie in der Stratosphére.

2.2 Dynamische und andere Grundgleichungen

Die Bewegungsgleichung fiir Fliissigkeiten und Gase setzt sich aus einer Reihe von Kriften
zusammen, die auf die Luftpakete einwirken. Fiir sich bewegende Luft iiber einer rotieren-
den Erde gelten die Navier-Stokes-Gleichungen in Abhéngigkeit von der Zeit ¢ und dem
Ortsvektor Z [vgl. Kap. 2 in Holton, 1992]:

D_‘ _’t 1 = = — —
% — L Up(T )+ G- 20 x @i, t) + BT 1) + X(T,1), (2.4)
p

wobei die totale Anderung des Windes D%f’t) = 811((9:};’,75) + @(Z,t) - Vii(Z, t) sich aus der aus der
intrinsischen Anderung und der Advektion zusammen setzt. Dabei beschreibt die partielle
Ableitung (%) die Eulerscher Sichtweise , d.h. man schaut von einer festen Position das
sich bewegende Luftpaket an. Radars und Lidars messen typischerweise ,Eulersch“. Alle
Terme auf der rechten Seite der Gleichung (2.4) beschreiben die Krifte, die auf das Teilchen

einwirken:

-

-Vp(Z,t) ist die Druckgradientenkraft, die sich aus rdumlichen Unterschieden
im Druck ergibt. In der Atmosphére bewegen sich Luftpakete damit
von Orten hoheren Luftdrucks zu solchen mit niedrigerem.

1
p

ist die Erdbeschleunigung. Unter der Annahme einer Erde als Kugel,
in der die Masse gleichméfig verteilt ist, wirkt sie nur in vertikaler
Richtung. Diese Annahme gilt im Weiteren.

Q
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—

—2Q x u(z,t) ist die Corioliskraft. Sie ist eine Scheinkraft, die durch die Rotation der
Erde mit der Frequenz O verursacht wird. Dabei sind Luftpakete auf
Grund der Kugelform der Erde in verschiedenen Breiten unterschied-
lich schnell. Dadurch werden Luftpakete in der Nordhemisphére, die
sich nach Norden (Siiden) bewegen, nach Osten (Westen) abgelenkt.
Auf der Siidhemisphére ist es genau umgekehrt.

F.(Z,t) ist die Reibungskraft, die aus der Wechselwirkung der Atmosphére
mit der Erdoberfliche aufgrund von Orographie und der unterschied-
lichen Beschaffenheit der Erdoberfliche entsteht. Sie ist damit nur
in der Grenzschicht bis max. 1 km Hohe wichtig und wird im Fol-
genden vernachléssigt. Dazu kommt noch die viskose Reibung durch
Geschwindigkeitsgradienten.

X(Z,t) ist ein Term, der den Einfluss von brechenden Wellen verschiedenster
GroBenordnungen auf die Dynamik darstellt. Dies ist insbesondere in
der mittleren Atmosphére wichtig, weil brechende Wellen viel Energie
und Impuls deponieren, und dadurch einen starken Einfluss auf die
Zirkulation haben (s. a. Abschnitt :

Zwei weitere Gleichungen sind zur Beschreibung der Atmosphére notwendig: Zum einen ist
dies die Kontinuitétsgleichung, die die Anderung der Luftdichte mit der Divergenz oder
Konvergenz des Windfelds koppelt:
D@1 p(Z,6)V - i(Z,t) = 0. (2.5)
Dt
Zum anderen ist noch eine Energiegleichung notwendig, die die unterschiedlichen Variablen
fiir Zustandsénderungen von Luft miteinander verkniipft. Dabei wird von ausschliellich adia-
batischen Prozessen ausgegangen, d.h. % = (. Kombiniert man nun die ideale Gasgleichung
(siehe Beginn des Kapitels) mit der Definition der potentiellen Temperatur (Gl. so ergibt
sich diese Form der Energiegleichung:

Dp(Z.t t,t) Dp(Z,t
p(I.t) _ (@) Dp@t) _ (2.6)
Dt p(Z,t) Dt

Die drei Navier-Stokes Gleichungen (2.4)), die Kontinuitétsgleichung (2.5) und die Ener-
giegleichung sind ein gekoppeltes Differentialgleichungssystem. Mit diesem werden unter
Vernachliissigung der Reibung (F.(Z,¢)) und des Einflusses der brechenden Wellen (X (Z, t))
adiabatische Prozesse in der Atmosphére konsistent beschrieben. Dieses ist analytisch nicht
l6sbar und muss je nach spezieller Fragestellung vereinfacht werden. Im Folgenden werden
die Ndherungen und die daraus resultierende Losung fiir Schwerewellen kurz vorgestellt, da

diese Art von Wellen fiir die spéter beschriebenen Lidarmessungen am wichtigsten sind.

2.3 Schwerewellen

In der Erdatmosphére gibt es eine grofle Anzahl von Wellenarten (von den Schallwellen bis
hin zu den planetaren Wellen), die einen sehr grofien horizontalen Skalenbereich von wenigen
Zentimetern und einigen Metern bis hin zu einigen 1000 Kilometern Wellenléingen (maximal
etwa 10.000 km) umfassen. Im Spektrum der horizontalen Wellenldngen sind dazwischen
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die Schwerewellen zu finden, deren Riickstellkraft der Auftrieb ist, deshalb werden sie im
Englischen auch oft ,,buoyancy waves® genannt.

Bei den Schwerewellen unterscheidet man zwischen den Oberflichenwellen (z.B. auf Seen
und Ozeanen) und den internen Wellen (innerhalb von Fliissigkeiten oder Gasen). Letztere
treten in Seen [z.B. Wiegand und Carmack, 1986], in Ozeanen [z.B. Nash und Moum, 2005],
in der Sonne [z.B. Charbonnel und Talon, 2005] und auch in der Erdatmosphére [z.B. Fritts
und Alexander, 2003, und Referenzen darin] auf. Interne Schwerewellen in der Atmosphére
haben typische horizontale Wellenldngen von einigen 100 bis ein paar 1000 km und vertikale
Wellenléingen von einigen Kilometern. Bei grofien Wellenldngen (A, > 1000 km) ist die
Corioliskraft bei der Beschreibung der Wellen nicht mehr vernachléssigbar. Diese Klasse
von Schwerewellen werden Triagheitsschwerewellen genannt [vgl. Abschnitt 4.6 in Andrews
et al., 1987]. Sie sind Schwerpunkt dieser Arbeit und werden im Folgenden anhand der
Grundgleichungen néher charakterisiert. Sofern nicht ausdriicklich darauf hingewiesen wird,
sind im Weiteren mit Schwerewellen immer Tragheitsschwerewellen gemeint.

Da Schwerewellen eine wichtige Rolle in der grofiskaligen Zirkulation spielen (vgl. Ab-
schnitt[2.4), ist es notwendig, sie auch in Klimamodellen zu beriicksichtigen [z.B. Fritts und
Alexander, 2003; Kim et al., 2003, und Referenzen darin]. Verschiedene Parametrisierun-
gen werden dazu genutzt [z.B. Lindzen, 1984; Warner und McIntyre, 2001], aber auch die
explizite Berechnung der Schwerewellen wird immer héufiger eingesetzt [Becker und Fritts,
2006; Takahashi et al., 2006]. Es gibt zudem Ansétze sie durch Datenassimilation ins Mo-
dell einzutragen [Berger, 2007]. Das Studium von Schwerewellen begann schon vor mehr als
50 Jahren [z.B. Scorer, 1949]. Seit den sechziger Jahren des letzten Jahrhunderts gibt es
die Vermutung, dass Schwerewellen in die obere Atmosphére propagieren [z.B. Hines, 1960).
Der heutige Stand bei der Modellierung und der Beobachtung von Schwerewellen wurde von
Fritts und Alezander [2003] in einem Ubersichtsartikel zusammengefasst.

2.3.1 Tragheitsschwerewellen

Zur Ableitung der Tragheitsschwerewellen werden die fiinf in Abschnitt vorgestellten
Grundgleichungen benutzt. In den Navier-Stokes-Gleichungen (2.4) werden der Reibungs-
term, der Term zum Einfluss des Wellenbrechens und der damit verbundene Impulsiibertrag
vernachléssigt. So erhélt man folgendes Gleichungssystem in Eulerscher Form mit der Auf-
teilung von « in seine Komponenten (u, v, w):

D 10
DQZ ~ fo+ ;8_];: - 0 (zonale Komponente) (2.7)
D 10
Fjﬁj + fu+ ;a_z = 0 (meridionale Komponente) (2.8)
D 10
FZ) + ,;8_2; +g = 0 (vertikale Komponente) (2.9)

l& ou Ov Ow

D1 + 9z + EW + % - 0 (kompressible Kontinuitétsgl.) (2.10)
p r Oy z
D D

ypﬁf - pd—f =0 (adiabatische Energiegl.) (2.11)

mit dem Coriolisparameter f = 2Qsin(¢), der bei einer gegebenen Breite ¢ und der Erdrota-
tionsfrequenz €2 als konstant angenommen werden kann. Durch die Advektionsterme bleibt
das Gleichungssystem ein gekoppeltes Differentialgleichungssystem, welches analytisch nicht
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l6sbar ist. Durch Linearisierung und einige weitere Annahmen kann eine Dispersionsrelation

berechnet werden (vgl. Anhang A.1), die im néichsten Abschnitt diskutiert wird.

2.3.2 Dispersionsrelation

Die Dispersionsrelation der Schwerewellen stellt sich wie folgt dar:

N2 —@? 1
2 _ 2, g2
P
m2f2 + (k2 + P)N? + 7
oder 0 = il (2.13)
a RAP+m?+ g '

mit der zonalen, meridionalen und vertikalen Wellenzahl k, [, m und der intrinsischen Fre-
quenz w = w — k - @. Die Relationen entstehen aus Gleichung (A.16) in Anhang A.1 unter
dem Ausschluss von Schallwellen. Dies entspricht der Annahme kleiner Mach-Zahlen in einer
nicht kompressiblen Atmosphiire. Da m? > 0 sein muss und m einen endlichen Wert anneh-
men muss, ergibt sich aus Gleichung (2.12) fiir die intrinsische Frequenz @ der folgende
Wertebereich zwischen dem Coriolisparameter f und der Brunt-Viiséla-Frequenz N:

f<&<N. (2.14)

Unter der intrinsischen Frequenz @ versteht man die Frequenz der Welle im einem sich mit
der Welle mitbewegenden Bezugssystem. Im Gegensatz dazu ist w die Frequenz, die ein
bodengebundener Beobachter als Schwingungsfrequenz sieht. Diese wird also z.B. mit einem
Lidarsystem gemessen. Nur falls sich das Tragersystem der Welle, z.B. die Atmosphére, in
Ruhe befindet, gilt © = w.

Fiir typische Werte von N in der mittleren Atmosphére und f bei 54° N sind Perioden
zwischen 5 min und etwa 15 h zu erwarten. Bei Schwerewellen mit mittlerer Frequenz N <
w < f vereinfacht sich die Dispersionsrelation (2.12) zu

2012 4 72
m? = w (2.15)
Allgemein gilt: Wenn z.B. m? negativ wird, wird m imaginér, d.h. die Wellen werden vertikal
gedampft. Diese Wellen werden externe Wellen genannt [siehe Kap. 14 in Salby, 1996]. Wei-
tere Grenzfille der Dispersionsrelation (2.12) werden im néchsten Abschnitt 2.3.3 erldutert.

Eine besondere Eigenschaft von Schwerewellen betrifft die Phasen- und die Gruppenge-
schwindigkeit. Die Ausbreitungsrichtung und -geschwindigkeit der Linien gleicher Phase ist
gegeben als ¢; = (%,%, ). Die vertikale Phasengeschwindigkeit c4. = # hat damit das
selbe Vorzeichen wie die vertikale Wellenzahl m. Hingegen wird Energie und Impuls mit
der Gruppengeschwindigkeit ¢; = (g—:, %—‘7, g—;) transportiert. Da der vertikale Wind im Ver-
gleich zu typischen vertikalen Phasen- und Gruppengeschwindigkeiten vernachléssigbar ist,
gilt fiir die vertikale Gruppengeschwindigkeit im Folgenden die Gleichheit von intrinsischen
und nicht intrinsischen Werten (¢, . =~ ¢é,.). Mit Gleichung (2.13) lésst sich die vertikale

Gruppengeschwindigkeit berechnen:

m(@? — f?)

OB Am2 )

(2.16)

Cg,z =

o
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Damit hat sie entgegengesetztes Vorzeichen zur vertikalen Wellenzahl. Bei einer Schwerewelle
bewegen sich z.B. die Linien gleicher Phase abwérts (¢4, <0) wird also Energie und Impuls
aufwérts transportiert wird (¢, . > 0). Dies ist ein groer Unterschied zu den meisten anderen
Wellen, deren Phasen- und Gruppengeschwindigkeit in die selbe Richtung zeigen.

2.3.3 Kiritische Niveaus, Reflektionsniveaus und Brechung

Aus der Dispersionsrelation (2.13) ergeben sich zwei Kriterien, die aussagen, wann eine
ungestorte Ausbreitung der Schwerewellen nicht mehr moglich ist. Wenn die intrinsische
Frequenz @ den Coriolisparameter f erreicht, dann geht die vertikale Wellenldnge A\, gegen
Null (m — o0). Dies definiert ein so genanntes kritisches Niveau, in dem die Schwerewelle
absorbiert wird. Im Fall der vereinfachten Dispersionsrelation (Gl [2.15) ist m — oo gleich
bedeutend mit w — 0. Unter Vernachléassigung der Meridionalkomponente fithrt dies dazu,
dass die Schwerewelle absorbiert wird, wenn die Phasengeschwindigkeit der Welle und der
Wind gleich grofi werden (|u — ¢;| — 0). Die Ausbildung von kritischen Niveaus hingt vom
Hintergrundwindfeld ab (siehe Gl.[A.8)). Eine Abschitzung in der WKB-Theorie zeigt, dass
im Fall von (m — oo) der Abfall ¢, . so steil ist, dass die Welle das kritische Niveau in
endlicher Zeit nicht erreicht. Eine vollstéindige lineare Betrachtungsweise (d.h. ohne WKB-
Approximation) zeigt, dass Wellen durchaus in der Lage sind, sich unter bestimmten at-
mosphirischen Umsténden iiber ein kritisches Niveau hinaus zu bewegen. Dabei werden sie
aber sehr stark gedampft [z.B. Booker und Bretherton, 1967).

Der zweite Grenzfall in Gleichung ist durch m — 0 gegeben, d.h. A, — oo. Ist
m = 0 erfiillt, so wird diese Héhe Reflektionsniveau genannt. Dabei finden die Verénderun-
gen der Ausbreitungsbedingungen fiir die Welle auf einer wesentlich kleineren Skala statt
als die vertikale Wellenldnge. Hier zeigt eine Abschitzung in der WKB-Theorie, dass bei
Annédherung an das Reflektionsniveau ¢, . das Vorzeichen éndert und somit die Welle sich
nicht iiber ein solches Niveau hinaus ausbreiten kann. Bei weiteren Untersuchungen stellt
sich heraus, dass die Welle so gut wie ungedampft reflektiert wird [Kap. 14 in Salby, 1996].
Existieren zwei solche Reflektionsniveaus in unterschiedlichen Héhen so kann eine Welle da-
zwischen gefangen genommen werden [z.B. Isler et al., 1997]. Diese gefiihrten Wellen (eng].
»ducted waves“) konnen sich iiber sehr weite Strecken ungehindert ausbreiten. Reflektionsni-
veaus entstehen einerseits aufgrund von Anderungen in der Brunt-Viisilé-Frequenz N und
damit im Temperaturgradienten (N? — 0). Andererseits kann aber genauso auch der Wind
durch die Dopplerverschiebung zur Ausbildung solcher Niveaus fiithren [z.B. Nappo, 2002].

Neben diesen zwei Grenzfillen in der Dispersionsrelation von Schwerewellen kénnen diese
die Hintergrundfelder von Temperatur und Wind auch selbst so storen, dass die Wellen sich
nicht mehr ungehindert ausbreiten konnen. So werden zum einen statische Instabilitdten
(N? <0) verursacht. Wie in Abschnitt 2.1/ beschriebenen, sind Oszillationen bei N2 < 0 nicht
mehr ldnger moglich und die sich nach oben ausbreitende Schwerewelle bricht.

Wellen kénnen auch aufgrund zu grofler Windscherung brechen, selbst wenn die Atmo-
sphére statisch stabil ist (N? > 0). Hier spricht man von dynamischen Instabilitdten oder
Scherungsinstabilitaten [Miles, 1961; Howard, 1961]. Sie treten auf, wenn die Richardson-
Zahl Ri folgendes Kriterium erfiillt:

2
Rie— < (2.17)

(5:)°+ (5" *
Einen Uberblick dazu findet sich in Fritts und Rastogi [1985]. Darin wird gezeigt, dass die
Zahl i einen mittleren Wert darstellt. Abhéngig von den horizontalen Wellenléingen und dem
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Hintergrundwind kénnen Wellen auch schon bei grofleren Richardson-Zahlen brechen oder
auch erst bei kleineren. Dies wurde auch von Achatz [2005, 2007] in linearen Instabilitéits-
rechnungen und direkten nummerischen Simulationen gezeigt. Im Folgenden wird der Wert
von 1/4 zur Untersuchung von Tragheitsschwerewellen angenommen, da sich das Kriterium
im Mittel fiir die hier beschriebene Art von Wellen aufgrund von deren Wellenparametern
als akzeptabel herausgestellt hat.

Eine einfache Vorstellung zum Brechen von Wellen ist, dass die Welle oberhalb des Bre-
chungsniveaus geséttigt ist [Lindzen, 1981]. Dann breitet sich die Welle nicht mehr ungestort
aus, d.h. die Amplitude der Welle wéchst nicht mehr wie im ungestorten Fall {iblich expo-
nentiell mit der Hohe, sie kann sogar abnehmen. Dabei gibt es zwei unterschiedliche Vor-
stellungen, was oberhalb des Brechungsniveaus mit der Amplitude passiert [z.B. Franke und
Collins, 2003]. Im einen Fall wird davon ausgegangen, dass die Ddmpfung der Amplitude so
stark ist, dass die Welle effektiv verschwindet. Im anderen Fall wird die Amplitude nur so
stark geddmpft, dass die Welle das Instabilitdtskriterium gerade nicht mehr erfiillt. Dariiber
kann die Amplitude wieder ungestért wachsen oder wird wieder gebrochen.

Die beim Brechen von Schwerewellen frei werdende Energie und auch der Impuls werden
in kleinere Skalen transferiert und verursachen so Turbulenz [z.B. Hodges, 1967; Zink und
Vincent, 2004]. Zum Schluss fiihrt der Impuls- und Energiedeposition sowie Reibungswérme
zur Verinderung der Hintergrundfelder der Atmosphére. Dieser Antrieb kann Amplituden
von bis zu 100 m/(s-d) und 8 K/d erreichen [z.B. Andrews et al., 1987]. Die verschiedenen
Wege von Welleneinfliisssen auf die mittlere Atmosphéire wurden von Fritts et al. [2006]

zusammengefasst.

2.3.4 Energie von Schwerewellen

Ist die Amplitude der Wellen (@, @, @, T) in Wind und Temperatur bekannt, so kann die
kinetische bzw. potentielle Energie pro Masse. (Ekm v und E,p ) der Welle bestimmt werden
und damit deren totale Energie Ey, s [vgl. Ubersichtsartikel Fritts und Alexander, 2003]:

1
Eriny = §(ﬂ2+62+w2) (2.18)
1¢> (p\> 1> (T ’
By = -2 (£) 2L (= 2.19
pot, M 2 N2 <ﬁ) 2 N? (T) (2.19)
Etot,M = Ekin,M+Epot,M- (220)

In Messungen kann die Amplitude einer einzelnen Welle im Allgemeinen nicht bestimmt
werden, da die Superposition von vielen Einzelwellen beobachtet wird, d.h. es werden mitt-
lere Amplituden (z.B. T') zur Berechnung der Gleichungen (2.18) und (2.19) benutzt. Dabei
beinhalten die Amplituden nur die Wellen, die durch die jeweilige Messung zeitlich auflésbar
sind. Mit dem Lidar ist nur die potentielle Energie bestimmbar, nicht aber die kinetische
Energie, da nur die Temperaturfluktuationen gemessen werden. Dabei ist zu beachten, dass
die potentielle Energie, die auch GWPED (Gravity Wave Potential Energy Density) ge-
nannt wird, alleine keine gute Approximation fiir die Gesamtenergie der Welle ist, da sie nur
die Gesamtenergie bei gestorter Ausbreitung der Welle eine Erhaltungsgrofie ist. Manchmal
wird anstelle von E,, »s auch die potentielle Energie pro Volumen (E,. ) angegeben. Das
entspricht einer Multiplikation von E,, y mit der Dichte. Diese wird normalerweise aus Re-
ferenzatmosphéren wie CIRA-86 [Fleming et al., 1990] oder NRLMSISE-00 [Picone et al.,
2002] entnommen. Diese Grofie hat den Vorteil, dass ihr Wert bei ungestorter Ausbreitung
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einer Einzelwelle mit der Hohe konstant bleibt. F,. s wird aber wesentlich hdufiger genutzt
und bietet so eine gute Mdoglichkeit zum Vergleich mit anderen Messungen.

Eine Erhaltungsgrofie der Schwerewellen ist nach der linearen Schwerewellentheorie bei
kleinen Wellenamplituden die totale Wellenenergie dividiert durch die intrinsische Frequenz,
die auch Wellenaktionsdichte genannt wird (A = %) | Bretherton, 1966]:

0A
— + V(cA) =0. (2.21)
ot

Da die Dichte in der Atmosphéire mit der Héhe exponentiell abnimmt, wéchst die Amplitu-
de A einer sich nach oben ausbreitenden ungeddmpften Welle wegen der Energieerhaltung

wie folgt:

~ T N2 z T N3 z

A x Ay - exp (Q—Hp) ~ Ag——— exp (—) , (2.22)
wobei Ay die Wellamplitude in Quellhohe ist. Die WKB-Approximation (Wentzel-Kramers-
Brillouin) liefert den Term vor dem Exponentialterm und zeigt die Abhéngigkeit vom Hinter-
grundzustand [siehe Fritts, 1984, und Referenzen darin|. Die Néherung in Gleichung (2.22)
gilt nur fiir Schwerewellen mit N < @ < f, also mittlere Frequenzen, bei denen die verein-
fachte Dispersionsrelation (Gl. 2.15) gilt.

2.4 Residuelle Zirkulation

Nach den zuvor dargestellten Gleichungen zu den Schwerewellen wird in diesem Abschnitt
die Wirkung der Schwerewellen auf die Zirkulation dargestellt. Die allgemeine Zirkulation
(vgl. Abb.2.2) ergibt sich aus einem sehr komplexen Zusammenspiel verschiedener interner
und externer Antriebsfaktoren, die den Wind und damit das Zirkulationssystem beeinflussen.
In diesem Abschnitt wird nun erklért, wie das Paradoxon der kalten Sommermesopause in
mittleren und polaren Breiten entsteht. Diese ungewthnlichen Temperaturen sind auch im

PRESSURE (mb)
\\\
,.//
3 8

HEIGHT (km)

T -‘M' T T T T
90° 70° 50° 30° 10° I 10° 30° 50° 70° 90° S 60 30 EQ 30 60 w

a) SUMMER HEMISPHERE Equolor  \WINTER HEMISPHERE b)  summer Winter

Abbildung 2.2: Darstellungen beim Solstitium mit Sommer rechts vom Aquator: a) mittlerer
Zonalwind und b) Stromlinien der diabatischen meridionalen Zirkulation. Bitte unterschiedliche
Hohenachsen beachten [Andrews et al., 1987, Abb. 1.4 und 7.2].
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Jahresgang der Temperaturen in dieser Arbeit wiederzufinden (vgl. Kap./4). Dabei weicht die
Mesopausentemperatur bis zu 90 K von der erwarteten Strahlungsgleichgewichtstemperatur
ab [z.B. Geller, 1983]. In der Abbildung(2.2 sind der mittlere Zonalwind zum Solstitium und
die mittlere diabatische Zirkulation dargestellt.

Die Zirkulation ist hauptséchlich durch die unterschiedliche Absorption solarer Strahlung
zwischen Winter- und Sommerpol gepriagt. Im Sommer ist es in der oberen Stratosphére und
unteren Mesosphédre am Sommerpol wirmer als am Winterpol, da die Sonneneinstrahlung
pro Tag langer ist. Durch das deshalb mit der Hohe zunehmende meridionale Druckgefille
ergibt sich iiber die thermische Windrelation ein im Sommer mit der Hohe zunehmender
Ostwindjet [Holton, 1992]. Im Winter bildet sich hingegen ein mit der Hohe zunehmender
Westwindjet aus. Es entsteht ein zonal symmetrisches Windfeld.

Eine zusatzliche Kraft in der Zirkulati-

on wird durch brechende Schwerewellen be- 11?2 §W|r‘1ter B ( - \ B
reitgestellt. Der damit verbundene Impuls- 100 E Sommer \ \ e
fluss induzierte eine meridionale Zirkulati- F \\/ ]
on, die auch residuelle meridionale Zirkula- 90 B ’\ E
tion genannt wird. Eine mathematische Be- _, 80 © /' \ E
schreibung der residuellen Zirkulation fin- _é 70 £ \ \ =
det sich in Anhang Im Sommer sorgt o 60 - \ ]
in der oberen Stratosphire und unteren Me- 5 s5q - \ \ e
sosphére der starke Ostwind dafiir, dass al- T 40 E \ / ]
le westwarts laufenden Wellen an kritischen 50 F \ / E
Niveaus gefiltert werden (vgl. Windprofil in E \ / e
Abb. [2.3). Die ostwirts laufenden Wellen 20§ ) E
konnen sich ungestort ausbreiten, bis sie in 10 £ | | y | N
der oberen Mesosphére aufgrund dort auf- 91 00 50 0 50 100

tretender statischer und dynamischer Insta-
bilitdten brechen. Diese brechenden Schwe-
rewellen bremsen durch den Impulsiibertrag

Zonalwind [m/s]

Abbildung 2.3: Zonalwind im Winter (blaue Li-
den Ostwindjet im Sommer ab. Diese Ande- nie) und Sommer (rote Line) fiir 54° N aus der
rung im Zonalwind bringt durch die Corio- Referenzatmosphéire CIRA-86

liskraft einen dquatorwiéirts gerichteten Fluss mit sich. Durch diese zusétzlichen meridionalen
Fliisse werden nach der Kontinuitdtsgleichung (siehe Gl.12.10) vertikale Ausgleichsfliisse not-
wendig. Das heifit {iber dem Sommer-Pol findet deshalb eine aufwérts gerichtete Bewegung
statt, die dort eine Abkiihlung zur Folge hat (vgl. Abb.[2.2b). Dabei entsprechen 100 mm/s
Vertikalwind einer Abkiihlung von —100 K/d [z.B. Garcia und Solomon, 1985]. Im Winter
werden dagegen die ostwirts laufenden Wellen in der Stratosphére gefiltert und die westwérts
laufenden kommen bis in die Mesosphére (vgl. Abb. [2.3). In der Winterhemisphére findet
somit eine Erwarmung statt. Diese diabatische Zirkulation mit ihren meridionalen und ver-
tikalen Fliissen (vgl. Abb. 2.2b) sorgt fiir die kalte Sommermesopause mit den groBen Ab-
weichungen von den Strahlungsgleichgewichtstemperaturen in polaren Gebieten, die bis in
mittlere Breiten reichen.

Wie schon oben angedeutet, wiirde der mesosphérische Jet ohne zusétzliche Krifte mit
der Hohe immer starker und bis in die Thermosphére reichen, was aber, wie in Abbildung/2.2a
zu sehen, in der realen Atmosphére nicht der Fall ist. Die durch die diabatische Zirkulation
stattfindende Verdnderung des meridionalen Temperaturgradienten fiithrt iiber die thermi-
sche Windgleichung zu der beobachteten Abbremsung des Ostwindjets in der oberen Me-
sosphéire in der Sommerhemisphére und eine Windumkehr in der Mesopausenregion (vgl.
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Abb. [2.2a)). Im Winter wird bei umgekehrten Vorzeichen der Westwindjet in der Mesosphére
abgebremst. Auf diese Weise werden auf beiden Hemisphére die mesosphérischen Jets ge-
schlossen.

Die gerade beschriebene meridionale Zirkulation wurde durch den Vergleich von berech-
neten Strahlungsgleichgewichtstemperaturen und beobachteten Mesopausentemperaturen im
Sommer von Murgatroyd und Goody [1958] schon vermutet. Aulerdem sind die beobachteten
starken Meridionalwinde in der Sommermesopausenregion ohne die Schwerewellenbrechung
und die damit induzierten Kréfte nicht erklarbar [siehe z.B. Nastrom et al., 1982, und Refe-
renzen darin]. Eine gute Beschreibung zur meridionalen Zirkulation und dem dazu bendtigten
Schwerewellen-Impulsfluss ist bei Geller [1983] zu finden.

2.5 Stratosphirische Erwirmungen

Neben der kalten Sommermesopause wurde im Temperaturjahresgang der im weiteren be-
trachteten Lidardaten noch eine Besonderheit beobachtet. Die Stratopause im Winter ist
im Vergleich zu Referenzatmosphéren in den Messungen auffillig warm (vgl. Kap. [4)). Die-
se hohen Temperaturen sind mit so genannten ,,Sudden Stratospheric Warmings“ (SSWs),
die im Deutschen auch ,stratosphérische Erwarmungen® heiflen, in Verbindung zu bringen.
Sie wurden Mitte des letzen Jahrhunderts durch Scherhag [1952] in Radiosondenaufstiegen
iiber Berlin entdeckt. Dabei steigen die Stratopausentemperaturen innerhalb weniger Tage
um mehr als 50 K an. Inzwischen haben weitere Beobachtungen gezeigt, dass SSWs nur
im Winter auftreten und mit der groflen Erwidrmung in der Stratopausenhohe (sogar bis
zu 70 K) héufig auch eine Abkiihlung in der Mesosphire einhergeht [z.B. Labitzke, 1972b;
Siskind et al., 2005]. Die Lage des Warmluftgebiets und die Stérke der Erwérmung sind sehr
unterschiedlich. Typischerweise dauert ein solches Ereignis etwa zwei Wochen.

SSWs werden nach Definition der WMO (World Meteorological Organisation) in zwei
Kategorien unterschieden: ,minor” und , major“. Bei letzterer gibt es eine Umkehrung der
zonal gemittelten Temperaturdifferenz in 10 hPa zwischen dem Pol und 60° Breite, d.h. im
Gegensatz zum Normalfall ist die Temperatur am Pol grofler als in mittleren Breiten (vgl.
Abb.[2.4). Zusitzlich wechselt der zonal gemittelte Zonalwind in 10 hPa sein Vorzeichen, was
eine Folge der Verschiebung oder des Zusammenbruchs des Polarwirbels ist. Im Jahr 2002
wurde erstmals eine SSW auf der Stidhemisphére beobachtet [z.B. Coy et al., 2005; Kriger
et al., 2005], zuvor waren SSW nur auf der Nordhemisphére beobachtet worden. Eine geringe
stratosphérische Erwidrmung (,minor warming®) ist nur durch die Umkehrung der Tempe-
raturdifferenz charakterisiert. Es gibt also keine Windumkehr statt. Findet eine Erwérmung
zum Ende des Winters statt, so dass sich danach der Polarwirbel nicht mehr reetabliert, so
spricht man von einem ,,Final Warming® Ereignis. Zusétzlich gibt es noch so genannte ,,Ca-
nadian Warmings“, die vor allem zu Beginn des Winters auftreten. Dabei intensiviert sich
das stratosphérische Aleutenhoch und verlagert sich polwérts. Dadurch wird die zonal ge-
mittelte Temperaturdifferenz kurzzeitig positiv, ein Zusammenbruch des Polarwirbels findet
aber nicht statt.

Mit dem Lidar ist es nicht moglich diese Kriterien zu bestimmen, da Informationen
iiber die Temperatur und auch den Wind an mehr als einem Punkt notwendig sind. Da die
SSWs aber eine wesentliche Rolle in den gemessenen Temperaturprofilen und in der Schwe-
rewellenausbreitung spielen, ist es wichtig zu wissen, wann sie auftreten. Dieses Auftreten
ist nur mit Datensétzen zu untersuchen, die die komplette Hemisphére umfassen, wie z.B.
die ECMWEF-Daten (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) oder ande-
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re Analysen stratosphérischer Daten [vgl. z.B. Pawson und Naujokat, 1999; Manney et al.,
2005].
In Abbildung 2.4 sind sowohl die zonal

o
gemittelte Temperaturdifferenz als auch der 30| 2005/2006 10hPa |
zonal gemittelte Zonalwind fiir den Win- 20 -
ter 2005/2006 aus ECMWF-Daten darge- 1gi [\ C

stellt. Im November und Dezember sind kei-
nerlei stratosphérische Erwédrmungen zu se-
hen. Vom 4.1. bis 19.1. ist ein so genann-
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wird in Abschnitt [5.3/ noch genauer behan-

delt. Er gilt in den letzten 15 Jahren als ei- Abbildung 2.4: Parameter zur Charakterisie-
ner der kéltesten Winter in der Stratosphéire rung von stratosphirischen Erwirmungen aus
bis Anfang Januar und danach als einer der ECMWEF-Daten fiir den Winter 2005/2006 (Nov —
wiarmsten [WM 0, 2006], Die Lénge der star- Feb): a) Mittlere zonale Temperaturdifferenz zwi-
ken Erwdrmung ist mit gut 14 Tagen durch- schen 90°N und 60° N in 10 hPa. b) Mittlerer Zo-
aus typisch, hingegen ist die Umkehrung im nalwind bei 60° N in 10 hPa.

mittleren Zonalwind von Mitte Januar bis Mitte Februar mit 4 Wochen extrem lang. In den
Jahren davor (2002-2005) gab es bis auf 2003/2004 immer wieder 14-Tage-Perioden mit
,minor* and ,major“ Erwdrmungen (nicht gezeigt). In 2003/2004 gab es nur am Ende des
Winters beim endgiiltigen Zusammenbruch des Polarwirbels eine kurze Zeit mit Erwarmun-
gen in der Stratosphére.

Bevor der Verlauf der stratosphérischen Erwarmungen beschrieben wird, sind noch ei-
nige Bemerkungen zu ungestérten Winterbedingungen zu machen: Die Stratosphére ist im
Winter in mittleren und hohen Breiten vom Polarwirbel dominiert. Dabei herrschen in der
Stratosphére und Mesosphire starke Westwinde (siehe Abb.2.2a). In der Troposphére wer-
den planetare Rossby-Wellen an orograpischen Hindernissen, geographisch unterschiedlich
verteilten Warmequellen und baroklinen Instabilitdten ausgelost. Rossby-Wellen entstehen
aus dem Zusammenspiel von breitenabhéngigem Coriolisparameter und potentieller Vortici-
ty. Planetare Wellen oszillieren meridional und bewegen sich immer relativ zum zonalen Fluss
westwérts. Im Winter gibt es im Vergleich zum Sommer stéirkere Windsysteme und mehr
transiente Wettersysteme in der Troposphére und damit verbunden eine groflere und auch
stiarkere planetare Wellenaktivitdt. Da die Orographie in der Nordhemisphére im Vergleich
zur Siidhemisphére ausgeprégter ist, ist auf der Nordhemisphére die planetare Wellenak-
tivitdat stdrker. Deshalb sind die nun beschriebenen stratosphérischen Erwérmungen fast
ausschliellich auf der Nordhemisphére zu finden.

Das heutige Verstédndnis zur Entwicklung dieser Erwarmungen, die z.B. von Labitzke
[1972a] ausfiihrlich beschrieben wurden, beruht auf einer Arbeit von Matsuno [1971]. Die
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nun folgende Beschreibung basiert auf Holton [1992]. Allgemein gilt, dass an der Mesopause
der Zonalwind einen Nulldurchgang hat, an dem die quasi-stationdren planetaren Wellen
(d.h. zonalen Wellenzahl eins und zwei) gefiltert werden [Charney und Drazin, 1961]. Falls
die Amplituden dieser planetaren Wellen besonders grof sind, findet ein verstirkter Impuls-
und Energieiibertrag auf den Grundstrom statt. Der Impulsfluss ist westwiérts gerichtet und
bremst somit den in die entgegengesetzte Richtung laufenden mittleren Zonalwind ab. Da-
bei entsteht eine meridionalen Zirkulationszelle mit aufsteigender Luft zwischen 40° und
60°, polwértsgerichtetem Fluss in der Brechungshohe, absinkender Luft an den Polen und
aquatorwérts gerichtetem Fluss unterhalb des Filterungsniveaus. So resultiert dort in Rich-
tung Pol eine adiabatische Erwédrmung und eine entsprechende adiabatische Abkiihlung in
Richtung des Aquators in der Stratosphire [Matsuno, 1971]. Solch eine Abkiihlung wird in
niedrigen Breiten auch beobachtet [Fritz und Soules, 1970]. Die Anderung der Temperatur in
meridionaler Richtung fiihrt iiber die thermische Windrelation nach und nach zur Abbrem-
sung des zonalen Windes, so dass die Nullwindlinie und somit auch die Erwérmung in der
Stratopausenregion mit der Zeit absinkt. Ist die Abbremsung stark genug, verschiebt sich
und/oder zerbricht der Polarwirbel, was zu einer starken stratosphérischen Erwérmung (ma-
jor SSW) und der dazu gehérenden Windumkehr fithrt. Die Abschwichung des Windes oder
gar die Windumkehr in der polaren Winterstratosphére dndern die Filterungsbedingungen
fiir Schwerewellen, die nun nicht mehr langer bis in die Mesosphére propagieren kénnen. Da
diese Wellen die residuelle meridionale Zirkulation antreiben, wird diese in der Mesosphére
schwicher und damit auch die adiabatische Erwérmung in der oberen Mesosphére, was netto
zu einer Abkiithlung der Atmosphére fithrt aufgrund der im Winter vorherrschenden Infra-
rotabstrahlung [Holton, 1983]. Deshalb findet gleichzeitig mit der Erwidrmung in der Stra-
topausenregion eine Abkiihlung in der mittleren Mesosphére statt [Quiroz, 1969; Labitzke,
1972b; Cho et al., 2004]. In einigen Fillen findet sich dariiber in der Mesopausenregion und
unteren Thermosphére wieder eine Erwarmung und damit eine positive Korrelation zur war-
men Stratopause [Siskind et al., 2005]. Auch in Modellstudien wurden diese Korrelationen
zwischen warmen Stratopausenregionen und verschiedenen Teilen der Mesosphére bestétigt
[z.B. Holton, 1983; Miyoshi, 2003].



Kapitel 3

Lidar: Messmethode und
Temperaturberechnung

Lidar steht fiir Light Detection And Ranging und beschreibt damit das Messprinzip des
Instruments. Es ist eine Fernerkundungstechnik, die u.a. zur Messung von atmosphérischen
Parametern wie z.B. Temperatur, Wind und Zusammensetzung der Atmosphére genutzt
wird. Eine Prinzip-Skizze findet sich in Abbildung [3.1. Das Lidar besteht aus einem Laser
als Sendeeinheit, dessen Lichtpulse iiber Spiegel in die Atmosphére abgestrahlt werden. Im
Gegensatz zu Radars, die mit Wellenldngen im cm-Bereich arbeiten, benutzen Lidars Licht
mit Wellenldngen im ultravioletten (UV), sichtbaren (VIS) und infraroten (IR) Spektral-
bereich. Dieses ausgesendete Licht wird an Molekiilen, Atomen und Aerosolen in der Luft
gestreut. Dabei spielen unterschiedliche Streumechanismen eine Rolle: Resonanz-, Rayleigh-,
Cabannes-, Aerosol/Mie-, Rotations-Raman- und Vibrations-Raman-Streuung (Details vgl.
Abschnitt [3.1.1). Das in die Aussenderichtung zuriickgestreute Licht wird im Empfangs-
zweig des Lidars mit Hilfe von Teleskopen aufgefangen und in Glasfasern zu den Detektoren
gefiihrt. Dort wird das Licht ggf. nach Wellenléngen getrennt und die Photonen mit Photo-
multiplieren bzw. Photodioden gezéhlt. In der Zahlelektronik wird neben der Intensitét der

Teleskopsichtfeld
q) »
c
:0
T
Umlenkspiegel
lasfaser
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Laser Detektor_____ clektronik PC

Abbildung 3.1: Vereinfachte Darstellung des Lidar-Prinzips mit Aussende-, Empfangs- und Aus-
werteeinheit, sowie einem schematischem Rohdatenprofil

18



3.1. GRUNDLAGEN DER LIDARMESSUNGEN 19

zuriickgestreuten Strahlung auch die Zeit gemessen, die seit der Aussendung des Laserpulses
vergangen ist. Aus dieser Laufzeit ldasst sich die Hohe der Streuer in der Atmosphére bestim-
men und damit ein Hohenprofil der zuriickgestreuten Photonen erstellen (vgl. Abb. 3.1).
Diese Daten werden mit Hilfe eines Computers gespeichert. Alle weitere Datenverarbeitung
erfolgt im Regelfall offline.

Die Details der in der Arbeit benutzten Lidar-Systeme am AP in Kiihlungsborn und
die Berechnung der von der Troposphére bis in die untere Thermosphére reichenden Tem-
peraturprofile werden in den Abschnitten 3.2, und naher erldutert. Zuerst werden
aber noch einige allgemeine Bemerkungen zu wichtigen Streuprozessen und zur allgemeinen
Lidar-Gleichung gemacht.

3.1 Grundlagen der Lidarmessungen

Wie schon erwéhnt, entsteht das Signal eines Lidar-Instruments durch die Riickwirtsstreu-
ung des ausgesendeten Lichts (Streuwinkel 180°). Man unterscheidet verschiedene Streu-
prozesse. Diese sind abhingig von der Grofle des Streuers (Atom, Molekiil, Cluster oder
Eisteilchen) und ob das Licht mit derselben Wellenléinge zuriickgestreut wird, wie es aus-
gesendet wurde. Im folgenden Abschnitt wird eine Ubersicht zu den im Weiteren wichtigen
Streuprozessen gegeben.

3.1.1 Streuprozesse in der Atmosphire

Grundsétzlich unterscheidet man zwischen elastischen und inelastischen Streuprozessen. Bei
elastischer Streuung wie Resonanz-, Cabannes/Rayleigh- und Aerosol/Mie-Streuung ist die
ausgesendete Wellenldnge die selbe wie die zuriickgestreute. Bei inelastischer Streuung wie
Rotations-Raman- und Vibrations-Raman-Streuung ist die zuriickgestreute gegeniiber der
ausgesandten Wellenldnge verschoben. Folgende Streuprozesse finden in der Atmosphére
statt:

e Resonanz: Bei resonanter Streuung wird das Elektron vom Grundzustand durch das
einfallende Photon auf ein reelles Niveau angeregt und relaxiert wieder in den Grund-
zustand zuriick. Der Wirkungsquerschnitt ist je nach angeregtem Molekiil bzw. Atom
bis zu 15 GroBenordnung grofer als bei Cabannes-Streuung (néheres siehe unten).

e Rayleigh: Nach Young [1981] setzt sich die Rayleigh-Streuung aus der Summe der
Streuung an den Cabannes-Linie sowie den Rotations-Raman-Linien zusammen (néher-
es siehe unten). Der Wirkungsquerschnitt o der Rayleigh-Streuung ist umgekehrt pro-
portional zur vierten Potenz der Wellenlédnge. Er ist schwach winkelabhidngig mit Ma-
xima in der Vorwérts- und Riickwértsrichtung. Wie in der Literatur oft iiblich wird im
Folgenden bei der Rayleigh-Streuung nur die Cabannes-Streuung beriicksichtigt.

e Cabannes: Bei der Cabannes-Streuung wird ein Elektron des Streuzentrums (Atom
oder Molekiil) durch das einfallende Photon auf ein hoherliegendes, virtuelles Ener-
gieniveau angehoben. Nach kurzer Zeit relaxiert es in den Grundzustand zuriick unter
Aussendung eines Photons der gleichen Wellenlédnge wie das vorher absorbierte. Die-
ser Streuprozess hat einen hohen Wirkungsquerschnitt und macht den grofiten Teil
bei der Rayleigh-Streuung aus. Der Riickstreuquerschnitt liegt bei atmosphérischen
Bedingungen und der typischen Laserwellenlinge von 532 nm bei etwa 4 - 1073'm? /sr.
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e Aerosol (Mie): Von Aerosol-Streuung spricht man, wenn die Streuung an fliissigen
oder festen Teilchen der Atmosphére stattfindet. Die Grofle dieser Aerosole liegt zwi-
schen dem Bereich der Laserwellenldinge und 100 pym. Bei der Aerosolstreuung éndert
sich die Wellenldnge nicht. Streuquerschnitt und Winkelverteilung der Streuung sind
stark abhéngig von den Teilchenformen und -gréflen [Mishchenko et al., 1999]. Bei
Teilchen im Nanometerbereich wird der Streuprozess immer dhnlicher zur Rayleigh-
Streuung. Ein Spezialfall der Aerosol-Streuung an sphérischen Teilchen wird Mie-
Streuung genannt [Mie, 1908|.

e Rotations-Raman: Im Gegensatz zur Cabannes-Streuung relaxiert das Elektron bei
der Rotations-Raman-Streuung nicht in den Zustand zuriick, aus dem es angehoben
wurde, sondern in einen Zustand mit einer anderen Rotations-Quantenzahl. Es wird
zwischen Stokes- und Anti-Stokes-Linien unterschieden. Bei Ersteren liegt der neue
Zustand energetisch hoher als der frithere und somit ist die Wellenldnge des wieder
ausgesendeten Photons grofier als die des vorher eingefallenen. Bei Letzteren ist der
alte Energiezustand hoher und damit die Wellenldnge des wieder ausgesendeten Pho-
tons kleiner als die des zuvor eingefallenen. Die Wellenldngenverschiebung liegt in der
Atmosphére (bei O~ und No-Molekiilen) mit typischen Lidar-Wellenlédngen im Bereich
von wenigen Nanometern. Der Wirkungsquerschnitt ist um einen Faktor 10~* kleiner
als jener der Cabannes-Streuung.

e Vibrations-Raman: Bei der Vibrations-Raman-Streuung unterscheiden sich die Ener-
gie des einfallenden und abgestrahlten Photons um ein Vibrationsquant. Die Wel-
lenléngenverschiebung ist abhéngig von der einfallenden Wellenléinge und dem streu-
enden Molekiil. Unter Atmosphérenbedingungen betréigt die Verschiebung etwa 30 bis
100 nm bei O,- und Ny-Molekiilen. Der Riickstreuquerschnitt ist etwa einen Faktor
1073 kleiner als bei der Streuung an den Cabannes-Linien und somit etwas groBer als
bei der Rotations-Raman-Streuung.

Alle diese Streumechanismen kénnen bei Lidar-Messungen ausgenutzt werden und miissen
in der im Folgenden n&her erlduterten Lidar-Gleichung beriicksichtigt werden. Fiir die Li-
darmessungen in dieser Arbeit sind alle beschriebenen Streuprozesse wichtig.

3.1.2 Lidar-Gleichung

Um das Signal eines Lidar-Instruments auswerten zu kénnen, muss man verschiedene geréte-
spezifische Parameter (wie z.B. die Teleskopdurchmesser und Detektoreffizienz) und atmo-
sphérische Grofilen (wie Transmission und Riickstreuquerschnitte) berticksichtigen. Im All-
gemeinen kann die Intensitiit des zuriickgestreuten Signals (I(AT, A}, 2)) durch die Lidarglei-
chung beschrieben werden:

BATLAL 2)
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T 2) = C (AT 2) - ST 2) - THOL, 2) + Tuntergruna. (3.1)

Dabei haben die unterschiedlichen Terme die nachfolgende physikalische Bedeutung:

I AL 2) Durch das Lidar-System detektiertes Signal, das abhéngig von der
emittierten Wellenléinge AT, der empfangenen Wellenléinge A\! und der
Hoéhe z (= Laufzeit) ist.
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C(\T,\2)  Systemkonstante, die die Leistung des emittierenden Lasers, die ef-
fektive Teleskopflache, die Transmission des Empfangssystems und
die Detektoreffizienz beinhaltet. Eine Hohenabhéingigkeit dieser Kon-
stante kann durch schlechten Uberlapp zwischen ausgesendetem La-
serstrahl und Teleskop-Gesichtsfeld (FOV=field of view) oder durch
nicht-lineares Verhalten der Detektoren entstehen. Es ist fiir die Aus-
wertung der Profile notwendig, diese Hohenabhéngigkeit zu verhin-
dern.

BT AL 2) Der totale Volumen-Riickstreukoeffizient ergibt sich aus der Summe
der einzelnen Riickstreukoeffizienten der unterschiedlichen Streupro-
zesse (Rayleigh-, Vibrations-Raman-, Rotations-Raman-, Aerosol- und
Resonanz-Streuung, vgl. Abschnitt [3.1.1).

1/22 Geometrischer Faktor, der sich aus der Tatsache ergibt, dass das Teles-
kop des Lidar-Instruments nur einen kleinen Teil des gestreuten Lichts
auffangen kann. Daher nimmt der Raumwinkel, den die Teleskopfliche
abdeckt, mit dem Quadrat der Hohe ab.

T, 2) Transmission der Atmosphiire zwischen Aussendespiegel und
Streuhohe auf der vom Laser emittierten Wellenldnge.
T 2) Transmission der Atmosphére zwischen der Streuhdhe und dem Tele-

skop auf der Wellenlénge, die vom Empfangssystem detektiert wird.
Im Fall von Rayleigh-, Resonanz- und Mie-Streuung ist sie mit 7'
identisch. Nur bei Raman-Streuung ist die emittierte und die zuriick-
gestreute Wellenléinge unterschiedlich, und damit die Transmission fiir
den Hin- und Riickweg des Lichts separat fiir beide Wellenléngen zu
betrachten.

Itntergrund Untergrund, der sich aus dem atmosphérischen Untergrund (wie
Mond- oder Sonnenlicht) und dem elektronischen Untergrund (wie
Dunkelzéhlrate und Nachleuchten des Detektors) zusammensetzt.

3.2 Das RMR-Lidar

Das Rayleigh-Mie-Raman-Lidar (kurz: RMR-Lidar) wurde seit 1996 in Kiihlungsborn am
IAP entwickelt. Zuerst standen Aerosol-Messungen in der Troposphére sowie Mehrfarben-
messungen von NLC (Noctilucent Clouds = Leuchtende Nachtwolken) im Vordergrund [z.B.
Alpers et al., 1999, 2001; Eizmann et al., 2002]. Seit 2002 ist auflerdem moglich Temperatu-
ren zwischen 1 und 90 km zu bestimmen [Alpers et al., 2004]. Diese Sondierungen werden seit
April 2003 routineméBig in klaren Nachten durchgefiihrt. Im Sommer werden auch weiterhin
NLC gemessen [vgl. Gerding et al., 2006, 2007a, b]. Im nun folgenden Abschnitt werden die
technischen Komponenten des RMR-Lidars beschrieben, die fiir die Temperaturmessungen
relevant sind.

Die Lichtquelle ist ein Nd:YAG-Laser, in dem drei Wellenléngen generiert und mit 500 mJ,
400 mJ und 200 mJ bei 1064 nm, 532 nm bzw. 355 nm ausgesendet werden. Dabei ist
die Infrarot-Wellenldange (1064 nm) die Grundwellenléinge aus der iiber nichtlineare Optik
die frequenzverdoppelten bzw. frequenzverdreifachten harmonischen Wellenldngen (532 und
355 nm) erzeugt werden (fiir weitere Details zum Nd:YAG-Laser siehe Holste [2007]). Fiir die
Temperaturmessungen werden nur diese zweite und dritte harmonische Wellenlénge benutzt.
Die Laserpulse werden mit einer Lénge von etwa 12 ns (entspricht gut 3 m) bei 30 Hz
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Tabelle 3.1: Ubersicht iiber die Eigenschaften des RMR- und des K-Lidars

RMR-Lidar K-Lidar
Laser-Medium Nd:YAG Alexandrit
Wellenléngen [nm)] 1064/532/355 770
Pulsenergien [mJ] 500/400/200 120
Pulslénge [ns] 12 250
Repetitionsrate [Hz| 30 35
Laserstrahldivergenz [urad] 200 300
Anzahl der Teleskope 6 1
Durchmesser der Teleskope [cm] 50 76
Brennweite der Teleskope [m] 1,2 3,3
Teleskop-Gesichtsfeld [prad] 500800 180
detektierte Wellenlidngen fiir T-Messung [nm] | 608/532/530/529/355 770
Hohenbereich der T-Messung [km] 1-90 85105

Repetitionsrate erzeugt. Dabei liegt nach einer 10fachen Aufweitung des Strahls auf ca.
10 cm Durchmesser die Divergenz bei etwa 200 purad. Die Eigenschaften des RMR-Lidars sind
in Tabelle zusammengefasst und die entsprechenden Parameter des Kalium-Resonanz-
Lidars (kurz: K-Lidar) aufgefiihrt, das in Abschnitt [3.3/ nédher beschrieben wird.

Eine Besonderheit des RMR-
Lidars ist die Verwendung von 6 Te-
leskopen zum Auffangen des zuriick-
gestreuten Lichts (s. Abb. [3.2).
Um moglichst gut mit dem Laser-
strahl im Gesichtsfeld des Vielspie-
gel-Systems zu bleiben, wird der La-
serstrahl iiber dem Zentralspiegel der
Kombination aus 5 Teleskopen aus-
gesendet. Dies ist vor allem fiir Mes-
sungen in der Troposphéire wich-
tig. Die Teleskope haben alle einen
Durchmesser von 50 cm und eine
Brennweite von 1,2 m. Letztere ist
relativ kurz und bringt die notwen-
dige Tiefenschérfe, um gleichzeitig in
Troposphéire und Mesosphére mes-
sen zu konnen. Die Menge an Tele-
skopen erlaubt es, den groflen Hohen-

6Te|eskop$é :
des RMR-Lidars,

Teleskop/ \ .4 .
des K-Lidars %

Abbildung 3.2: Blick in die Teleskophalle mit dem
Vielspiegel-System des RMR-Lidars und drei etwas grofie-
ren FEinzelteleskopen, von denen eines vom K-Lidar be-
nutzt wird

bereich abzudecken. So lésst sich der Héhenbereich aufspalten, indem man einzelne Teleskope
fiir die unteren Hohen benutzt und fir die oberste mehrere kombiniert.

Das aufgefangene Licht wird in einem fiinffach Glasfaser-Biindel und zwei weiteren ein-
zelnen Glasfasern in die optische Bank geleitet. Dabei ist das Gesichtsfeld je nach Glasfaser
etwa 500 bis 800 urad groB. In Abbildung [3.3]ist im linken Teil eine Ubersicht iiber die
optische Bank des RMR-Lidars zu sehen. Dabei sind die nicht fiir die Temperaturmessungen
relevanten Kanile nur angedeutet und werden auch im Weiteren nicht nédher erldutert. Der
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Abbildung 3.3: Schematische Zeichnung der optischen Bank von RMR- und K-Lidar, Stand Janu-
ar 2006. Beim RMR-Lidar sind die fiir die Temperaturen nicht notwendigen Kanéle nur angedeutet.
Einzelteile der optischen Bank siehe Legende, weitere Details siche Text.
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Chopper ist ein sich drehendes Fliigelrad, auf das die Laserpulse zeitlich abgestimmt wer-
den, so dass die Kanéle in bestimmten Hohenbereichen vor dem Licht aus den Glasfasern
geblockt werden. Im oberen Teil der Abbildung3.3list eine Glasfaser zu sehen, die am Chop-
per vorbeigefiithrt wird. Das durch einen Graufilter abgeschwéchte Licht wird zur Messung
des Lichts der Rotations-Raman-Riickstreuung in der Troposphére (1 bis 22 km) genutzt.
Dazu wird das Licht nach einem 80/20 Strahlteiler durch zwei schmalbandige Interferenz-
filter auf zwei Photomultiplier geleitet. Die Interferenzfilter haben eine Zentralwellenlénge
von 529,08 bzw. 530,38 nm und eine Halbwertsbreite von 0,51 bzw. 0,47 nm. Diese Auftei-
lung per Strahlteiler auf zwei Photomultiplier ist erst seit Februar 2004 im Rahmen dieser
Arbeit verwirklicht. Zuvor wurden die beiden Kanéle abwechselnd mit einem Photomulti-
plier gemessen. Dies war nachteilig bei variabler Transmission in der Atmosphére z.B. bei
durchziehenden diinnen Cirren. Mit der gleichzeitigen Messung beider Kanile ist der Einfluss
variabler Transmission vernachléssigbar. Die zweite Einzelglasfaser geht iiber eine Seite des
Choppers, der das Signal unterhalb von ca. 16 km blockt. Uber einen dichroitischen Strahl-
teiler wird das Licht mit Wellenldngen zwischen 430 und 550 nm unter 45° ausgespiegelt.
Dieses wird fiir den 532 nm-Kanal in der Stratosphére (20-50 km) genutzt. Auch hier wird
per Interferenzfilter nur das Licht der gewiinschten Wellenldnge auf einen Photomultiplier
geleitet. Im zweiten Kanal wird das Signal der Vibrations-Raman-Streuung an Stickstoff bei
608 nm aufgefangen. Das Licht von vier weiteren Teleskopen wird mit dem Glasfaser-Biindel
aufgefangen und kommt auf der anderen Seite des Choppers an, so dass hier das Signal erst
ab ca. 35 km Hohe auf die danach folgenden Detektoren trifft. Auch hier wird durch einen
Strahlteiler das Licht von der der UV-Wellenldngen von dem der VIS- und IR-Wellenlédnge
getrennt und dann mit verschiedenen Detektoren gemessen. Im Zusammenhang mit der Tem-
peraturberechnung sind zwei Kanéle relevant. Zum einen gibt es einen Kanal fiir 532 nm in
der Mesosphére. Um das Signal noch in moglichst groen Hohen (etwa 90 km) detektieren
zu konnen, wird hier ein spezieller ,, High-Sensitive“-Photomultiplier mit besonders hoher
Quanteneffizienz benutzt. Zum anderen wird die Messung des Signals bei 355 nm mit Hilfe
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eines Photomultipliers vorgenommen.

Von den Photomultiplieren werden die
elektrischen Signale an die Zéahler weiter-
gegeben und den entsprechenden Hohen-
kandlen a 200 m iiber die Laufzeit zuge-
ordnet. Dabei ist empfindliche Einzelpho-
tonenzéhlung im in den Nachweiszweigen
notwendig, da nur ein sehr kleiner Bruch-
teil, etwa 0,01%, des ausgesendeten Laser-
lichts in der mittleren Atmosphére (z ~ 30—
100 km) gestreut wird. Davon wird wie-
derum nur ein winziger Bruchteil wirklich
genau in Riickwértsrichtung zuriickgestreut
und detektiert. Pro Puls werden folglich von
den ausgesendeten 10'® Photonen nur etwa
10" in der mittleren Atmosphire gestreut
und davon werden von dem hier beschrie-
benen RMR-Lidar nur etwa 5 - 103 bei der
Wellenléinge 532 nm wieder in Stratosphére
und Mesosphire detektiert (vgl. Abb. 3.4).
Nach jedem Laserpuls werden die Daten an
den Messrechner weitergegeben. Im Rech-
ner wird das Signal aufintegriert und nach
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Abbildung 3.4: Die sieben Rohdatenprofile von
K- und RMR-Lidar, die zur Temperaturberech-
nung notwendig sind, integriert iiber 4000 Laser-
pulse mit 200 m Hohenintervallen am 12.10.2005

4000 Laserpulsen (etwa 2 min) als Rohdatenprofil gespeichert. Die Riickstreuprofile der
sechs verschiedenen Kanile sind in Abbildung 3.4 zu sehen. Die zwei Chopperkanten bei
etwa 16 und 35 km sind gut zu erkennen, genauso wie das aufgrund der exponentiell abneh-
menden Luftdichte mit der Hohe abnehmende Signal. Das K-Lidar-Signal wird im folgenden

Abschnitt naher erlautert.

3.3 Das Kalium-Resonanzlidar

Das hier in der Arbeit verwende-
te Kalium-Resonanzlidar (K-Lidar)

Sendeeinheit

Y

\ Em%fangseinheit

wurde am Leibniz-Institut fiir At-
mosphérenphysik entwickelt und
etabliert [von Zahn und Hdffner,
1996]. Die Messmethode beruht auf
der Existenz von freien Metallato-
men in der Mesopausenregion, die
mit einem Lidar zu Resonanz ange-

opt. Nachweisbank
|

regt werden [z.B. Megie et al., 1978].
Die Entwicklungsarbeit und die ers-
ten erfolgreichen Messungen wur-
den an einem mobilen Instrument Text

Abbildung 3.5: Schematische Zeichnung des K-Lidars
mit Sende- und Empfangseinheit, weitere Details siehe

durchgefiihrt. Danach wurde ein zweites, fast baugleiches Instrument stationér in Kiihlungs-
born aufgebaut, mit dem seit 1999 Routinemessungen gemacht werden. Diese Messungen
erfolgten zuerst nur bei Nacht, seit 2002 nach der Entwicklung eines Tageslichtfilters auch
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bei Tag [Fricke-Begemann et al., 2002; Hoffner und Fricke-Begemann, 2005]. Im Folgenden
werden fast ausschliefllich die Nachtmessungen benutzt, da mit dem RMR-Lidar noch keine
Tageslichtfahigkeit erreicht wurde. Mit der Beschriankung auf die Nachtmessungen erhélt
man durchgehende Profile vom Troposphére bis in die untere Thermosphére.

In diesem Abschnitt wird nun einen kurzen Uberblick iiber die Technik des K-Lidars ge-
ben. Weitere Details sind in den Arbeiten von von Zahn und Héffner [1996], Fricke-Begemann
und Hoffner [2005] und den Referenzen darin zu finden. Die wesentlichen Bestandteile des
K-Lidars sind in Abbildung (3.5 schematisch dargestellt. Es sind einige Zusatzbestandteile
notig, die in der allgemeinen Abbildung 3.1 fehlen.

Der Alexandrit-Ringlaser wurde hausintern speziell fiir die Anwendung von Temperatur-
messungen in der Atmosphére weiterentwickelt [vgl. Fricke-Begemann, 2004]. Es handelt sich
um einen zwischen 700 und 820 nm durchstimmbaren Festkoérperlaser mit dem Lasermedium
Alexandrit. Durch die Einkopplung des Seeder-Lasers wird die Wellenldnge vorgegeben, die
bei etwa 770 nm liegt. Diese Wellenldnge entspricht der K(D1)-Resonanzlinie. Nachdem der
Laserpuls den Ringlaser verlassen hat, durchléauft er zur Verringerung der Divergenz ein Auf-
weitungsteleskop. Danach wird der gepulste Laserstrahl mit einer Divergenz von 300 prad
senkrecht in die Atmosphére geleitet. Dabei wurde diese Laserstrahldivergenz so eingestellt,
dass keine Sattigungseffekte im K-Signal auftreten. Der Laser besitzt eine Repetitionsrate
von 35 Hz, eine Pulsenergie von 120 mJ und eine Pulsldnge von 250 ns [Fricke-Begemann,
2004]. Ein Vergleich zwischen den Parametern des K-Lidars und des RMR-Lidars ist in
Tabelle zu finden.

Das aus der Atmosphére zuriickgestreute Licht wird beim stationdren K-Lidar von einem
Teleskop mit 76 cm Durchmesser und einer Brennweite von 3,3 m (siche Abb. aufge-
fangen und in eine Glasfaser fokussiert. Diese ist so gewéhlt, dass man ein moglichst kleines
Gesichtsfeld von ca. 180 prad hat, um den Untergrund soweit wie moglich fiir Tagmessun-
gen zu reduzieren. Dies hat zur Konsequenz, dass das Teleskop-Gesichtsfeld kleiner gew&hlt
werden musste als die Laserstrahldivergenz [Details in Fricke-Begemann, 2004], was eine
besondere Herausforderung an die Genauigkeit der Justage und die Strahlstabilitéat stellt.

Mit der Glasfaser wird das Licht in die optische Nachweisbank geleitet (vgl. rechter Teil
der Abb. [3.3). Nach dem Chopper, der das Licht unterhalb von etwa 30 km blockt, um
den empfindlichen Detektor zu schiitzen, wird das Licht mit einer Linse parallelisiert. An-
schliefend durchléuft das Licht den Tageslichtfilter, der aus zwei FADOF-Zellen (Faraday
Anomalous Dispersion Optical Filter) besteht. Diese Art der Tageslichtunterdriickung bei
Lidarmessungen wurde zuerst fiir Natrium entwickelt [Chen et al., 1993]. Der hier benutz-
te Filter fiir Kalium hat einschliellich aller verwendeten Optiken eine Transmission von
ca. 75 %. Dabei ist die Filtertransmission iiber den Bereich des Resonanzsignals nur schwach
wellenldngenabhéangig. Die effektive Transmission fiir Resonanz-Streuung dndert sich weniger
als 0,5%, was nach Héffner und Fricke-Begemann [2005] einen Fehler in der Temperaturbe-
rechnung von weniger als 0,5 K verursacht. Wesentlich entscheidender ist der Einfluss der
Filtertransmission auf das Rayleigh-Signal, das zur Normierung bei der Bestimmung des
Riickstreukoeffizienten benotigt wird [Fricke-Begemann, 2004]. Dabei konnen, wenn dieser
Effekt nicht beriicksichtigt wird, unakzeptable, systematische Fehler von bis zu 10 K in den
berechneten Temperaturen auftreten [Hdffner und Fricke-Begemann, 2005]. Weil das Ray-
leighsignal diese Wellenléngenabhéngigkeit zeigt, was nur schwer komplett zu korrigieren
ist, wird die Zahlrate auf die Anzahl der Laserpulse normiert. Da die Laserenergie bei den
Pulsen annéhernd konstant ist und die Transmission der Atmosphére nur sehr gering wel-
lenldngenabhéngig ist (unter 1 % nach Hdffner und Fricke-Begemann [2005]), ist auch diese
Art der Normierung moglich. Bevor das Licht nun auf eine Avalanche Photodiode (APD)
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fokussiert wird, wird per Interferenzfilter das gesamte Spektrum jenseits von + 500 pm der
Resonanzwellenldnge herausgefiltert, um den Untergrund im Signal weiter zu reduzieren.

Nach der Umwandlung der Photonen in ein elektrisches Signal wird wie beim RMR-Lidar
iiber die Laufzeit eine Zuordnung in Héhenkanéle von 200 m vorgenommen. In Abbildung 3.4/
ist ein Rohdatensignal nach 2 min Integrationszeit zu sehen (rote Kurve). Unterhalb von
30 km wird das Signal durch den Chopper geblockt. Dariiber sieht man das Rayleigh-Signal
des K-Lidars bei 770 nm bis etwa 80 km und zwischen ca. 80 bis 105 km das Resonanzsignal
der Kaliumatome.

3.4 Berechnung der Temperaturprofile

Wie in Abbildung3.4/im vorherigen Abschnitt gezeigt benotigen wir verschiedene Riickstreu-
profile, um die in der weiteren Arbeit genutzten Temperaturprofile von der Troposphére bis in
die untere Thermosphére zu berechnen. Zuerst wird nun die beim K-Lidar benutzte Methode
erlautert (~85-105 km) und im Anschluss die Methoden, die beim RMR-Lidar verwendet
werden (1-90 km).

3.4.1 Messmethode beim K-Lidar

Grundlage der Messung von Temperaturen mit dem K-Lidar ist die thermische Doppler-
verbreiterung der Kalium-D;-Resonanzlinie. Mit einem durchstimmbaren, schmalbandigen
Laser ist es moglich, Temperaturen in der Kaliumschicht in der Mesopausenregion zu be-
stimmen.

Bei Gasen unter niedrigem Druck (p<1 hPa)ist die thermische Dopplerverbreiterung
die dominierende Ursache fiir die beobachtete Linienbreite und die Kurve entspricht einer
GauBkurve. Fiir die Anzahl der Metallatome n mit der Resonanzfrequenz vy bei thermischem
Gleichgewicht (Maxwellsche Geschwindigkeitsverteilung) ergibt sich in Abhéangigkeit von der
Frequenz v dann die Gleichung

[In2 pd — 1\’
n(v)dv =2 iﬂexp — (2vin2Z =0 (3.2)
T dvp ovp
mit der Halbwertsbreite
kgT
Svp = \/8In2~—"— vy, (3.3)
me

wobei kp die Boltzmann-Konstante (kg = 1,381 - 1072 J/K), T die Temperatur der Ato-
me und damit der Atmosphére, m die Atommasse und c¢ die Lichtgeschwindigkeit ist. Aus
Gleichung (3.3) ergibt sich, dass die Dopplerbreite proportional zu VT ist. Dies wird bei der
Bestimmung der Temperaturen ausgenutzt.

Fir die Kalium-D;-Resonanzlinie ist die mittlere Lebensdauer 26 ns und damit die
natiirliche Linienbreite 6 MHz. Die beobachtete Linienbreite ist durch die thermische Be-
wegung der Atome in der Atmosphire deutlich groBer (etwa 1 GHz). Bei genauerer Betrach-
tung muss die natiirliche Linienbreite und auch die Laserlinienbreite beriicksichtigt werden,
welche beide im Idealfall Lorenzprofile sind. So ergibt sich insgesamt ein Voigtprofil fiir den
Riickstreuquerschnitt [vgl. Fricke-Begemann, 2004].

AuBlerdem miissen bei der Berechnung der Temperatur die einzelnen Isotope von Ka-
lium beriicksichtigt werden (Details siche von Zahn und Hdéffner [1996]; Fricke-Begemann
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Abbildung 3.6: Doppler-verbreiterte Resonanzkurve: a) Effektiver Riickstreuquerschnitt des
K(D1)-Resonanziibergangs fiir drei typische Temperaturen (125, 200 und 275 K). Die individuellen
Hyperfeinstrukturlinien sind mit einer Bandbreite von 20 MHz dargestellt. Ein Wellenléngenversatz
von 2 pm entspricht etwa 1 GHz. Die Darstellung ist aus von Zahn und Héffner [1996] entnom-
men. b) Beispiel einer gemessenen Zihlrate (rote Balken), eingeteilt in 18 Wellenldngenkanile zu
je 0,18 pm, und die daran angepasste Resonanzkurve (griine Quadrate).

12004]). In Abbildung [3.6a/sind diese Isotope angedeutet. Der effektive Riickstreuquerschnitt
ist dann eine Superposition der Doppler-verbreiterten, einzelnen Isotop-Linien und liegt im
Maximum bei etwa 8 - 107*"m? /sr. In Abbildung 3.6a ist der effektive Riickstreuquerschnitt
mit der natiirlichen Linienbreite und Laserlinienform gefaltet. Da auch noch weitere Instru-
menteneffekte, wie z.B. Abtastung beriicksichtigt werden miissen, ist die eigentliche Kurve
zur Temperaturberechnung numerisch berechnet. Die Abhéngigkeit der Linienform von der
Temperatur ist durch die drei Kurven bei unterschiedlichen Temperaturen angedeutet.

Die Wellenldnge des K-Lidars wird bei der Messung sinusférmig iiber den zentralen Teil
der Resonanzkurve durchgestimmt und jeweils einem von 18 Wellenldngenkanélen zugeord-
net. Aus den Zahlraten an diesen Stiitzstellen wird dann die Kurve bestimmt. Ein Beispiel ist
in Abbildung 3.6b dargestellt. Der gemessene Volumen-Riickstreukoeffizient ist durch drei
Atmosphéarenparameter bestimmt. Die Amplitude ist proportional zur Kaliumdichte. Der
vertikale Wind verursacht eine Verschiebung in der zentralen Wellenldnge und die Tempera-
tur verdndert die Form und Breite der Kurve. Die Zéhlraten werden typischerweise iiber eine
Stunde und {iber ein Hohenintervall von 2 km integriert (siehe Abb. [3.7a). Dabei wird das
Originalsignal wegen des Untergrunds und der Totzeit des Detektors korrigiert. Man versteht
unter Totzeit die Zeit, die der Detektor nach Nachweis eines Photon braucht bis er das néch-
ste Photon nachweisen kann. Die Temperaturprofile werden anschlieend jede Viertelstunde
mit einer Integrationszeit von einer Stunde und mit einer Hohenauflésung von 1 km berech-
net, wie in Abbildung|3.7b/zu sehen ist. Der systematische Fehler der Temperaturberechnung
wird in von Zahn und Hoffner [1996] auf etwa 3 K geschétzt. Dabei spielen vor allem die un-
genauen Kenntnisse iiber die atomphysikalischen Konstanten und die Laserbandbreite eine
Rolle. Der statistische Fehler, der in Abbildung 3.7b dargestellt ist, wird durch die Photo-
nenzéhlrate bestimmt. Dabei ist der entscheidende Faktor das Verhéltnis zwischen Z&ahlrate
aus der Kaliumschicht und Untergrund. Da der Untergrund héhenunabhéngig ist, steigt der
Fehler an den Riandern der Kaliumschicht aufgrund der geringeren Dichte stark an. Fiir die
Auswertung werden nur Temperaturen mit einem Fehler von weniger als 10 K zugelassen.
Abhéngig von der Ausdehnung und Stérke der Kaliumschicht kénnen damit Temperaturen
zwischen maximal 80 und 110 km berechnet werden.
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Abbildung 3.7: Beispiel fiir Temperaturmessungen mit der Kombination aus K- und RMR-Lidar
in Kiihlungsborn am 12. Oktober 2005, 22:15—23:15 UT. a) Korrigiertes Riickstreusignal der ver-
schiedenen Kanile. b) Resultierendes Temperaturprofil mit statistischem Fehler von 1-105 km.
Korrekturen und eingesetzter Gliattungsfilter siehe Text.

3.4.2 Messmethoden beim RMR-Lidar

Beim RMR-Lidar werden zwei verschiedene Methoden zur Berechnung der Temperaturen
zwischen 1 und 90 km benutzt. Im Folgenden werden diese beiden Methoden zur Berech-
nung der Temperaturen aus der Rayleigh- und der Rotations-Raman-Riickstreuung erldutert
und die Verbindung mit den K-Lidar-Daten dargestellt. Die Rohdaten (vgl. Abb.[3.4) sind
vor der Integration zu korrigieren [Alpers et al., 1999, 2004]: Zunéchst werden der Unter-
grund abgezogen und der geometrische Faktor beriicksichtigt. Ersteres ist sehr gut aus der
Messung bestimmbar, letzteres ergibt sich direkt aus dem Abstand zum Streuvolumen. In
der Stratosphére muss die Absorption des Laserlichts durch Ozon einbezogen werden. Diese
wird mit Hilfe eines Ozon-Absorptionsmodells berechnet und hat auf die berechneten Tempe-
raturen von bis zu 3 K Einfluss im Maximum der Ozonschicht. Auch die zu beriicksichtigen-
den Totzeiten der verschiedenen Detektoren sind von den Herstellern gut spezifiziert. Beim
Rayleigh-Signal muss die Berechnung der Temperaturen die Rayleighextinktion einschlieflen.
Diese hat einen Einfluss auf die Temperaturen von ca. 1 K in 20— 30 km und nimmt dariiber
ab.

Temperaturmessung mit der Rayleigh-Riickstreuung

Bei der Berechnung der Temperaturen aus dem Signal der Rayleigh-Riickstreuung wird aus-
genutzt, dass die Riickstreuung proportional zur Dichte in der Atmosphére ist [Kent und

Wright, 1970; Hauchecorne und Chanin, 1980]. Bei Kombination der idealen Gasgleichung
und der integralen Form der hydrostatischen Grundgleichung

p= —]\/[/C>O g9(z) -n(2)dz' = kg -n(z) - T(z) (3.4)

ist es moglich, aus dieser Riickstreuung Temperaturen zu berechnen. Durch stiickweise Inte-
gration dieser Gleichung ergibt sich:
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T(z) = T(Ztop) — — z dz'. 3.5

( ) n(ztop) ( 12 P) kB oy g( )n(ztop) ( )

n(z)
n(ZtOP)
Integration von oben (z,) nach unten lassen sich die Temperaturen in der Mesosphére und

Stratosphére berechnen. Nur die Temperatur an der Oberkante, T'(z4,,), wird noch benétigt.

Unter Annahme von Aerosolfreiheit wird durch die Lidarmessungen geliefert. Bei einer

Im Gegensatz zu den meisten anderen

Rayleigh-Lidars, die klimatologische Werte als 110;('_'(;&""'%"
Starttemperaturen benutzen [siehe z.B. Wilson i

et al., 1991a; Blum et al., 2004], kann bei den 100;_“””1 """""""""""""" ]
hier vorgestellten Messungen auf die K-Lidar- 902

Temperaturen zuriickgegriffen werden, die zeit- F e
gleich und am selben Ort gemessen werden. Das
hat den Vorteil, dass die sonst iiblichen groflen
Fehler (bis zu etwa 30 K) an der Oberkante
des Integrationsbereichs nicht vorhanden sind. In
Abbildung ist fiir ein Profil der Unterschied : : : : ;
zwischen einer Integration mit einem klimatolo- B0 e SRR SRR NG e .
gischen Mittel (hier repriisentiert durch CIRA- [ 22.02.2003 00130 T
86 [Fleming et al., 1990], graue Kurve) und der — 50twmtwnbunbinlininnlo,
am selben Ort gemessenen K-Lidar-Temperatur 150
(rote Kurve) gezeigt. Dabei wurde fiir die Start-
temperatur aus CIRA-86 in 90 km Hohe ein Feh-
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Abbildung 3.8: Vergleich der Temperatur-

ler von 30 K angenommen, wéhrend fiir das K-
Lidar der tatsdchliche statistische Fehler heran-
gezogen wird (hier etwa 2 K in einer Héhe von
88 km). Der statistische Fehler fir die aus der
Rayleigh-Riickstreuung berechneten Temperatu-
ren setzt sich aus dem statistischen Fehler in der

berechnung aus der Rayleigh-Riickstreuung
mit der Starttemperatur aus dem klimato-
logischen Mittel CIRA-86 (olivgriine Kurve)
und aus den K-Lidar-Temperaturen (griine
Kurve). Die Profile von CIRA-86 und K-
Lidar sind grau bzw. rot dargestellt.

Hohe und dem Fehler der Temperatur in der dariiber liegenden Héhe zusammen. Dies fiihrt
dann nur im Falle der Starttemperatur vom K-Lidar zu einem realistischen statistischen
Fehler. Wie gut zu sehen ist, sind ungefihr 20 km nétig bis die Temperaturen (olivgriine
und griine Kurve in Abb.[3.8) innerhalb des statistischen Fehlers der Messung mit der Start-
temperatur des K-Lidars (griine Balken in Abb. [3.8) iibereinstimmen. Werden Referenzat-
mosphéren zur Intialisierung der Integration benutzt, sind die Temperaturen bis zu 20 km
unterhalb des Startwertes nicht glaubwiirdig, da sie im ungiinstigsten Fall mit bis etwa
20 K Fehler behaftet sind. Da in dieser Arbeit die Wellenanalysen im Vordergrund stehen,
ist es wichtig, dass keine kiinstlich erzeugten Abweichungen durch nicht genau bekannte
Starttemperaturen entstehen. Diese wiirden sonst z.B. zu einer falschen Bestimmung der
Wellenamplituden fithren. Fallstudien haben gezeigt, dass in den Temperaturabweichungen
Unterschiede bis zu 8 K moglich sind. Im weiteren Verlauf der Analysen zieht dies eine falsche
Bestimmung von Perioden und vertikalen Wellenldngen nach sich.

Wie schon im Abschnitt erwihnt, werden beim hier verwendeten RMR-Lidar sowohl
die Rayleigh-Signale bei 355 nm als auch bei 532 nm zwischen etwa 45 und 90 km genutzt
(Mesosphéren-Kanal). Die Wellenléinge 355 nm dient als Kontrolle der Temperaturberech-
nung aus der mit mehr Energie ausgesendeten Wellenldnge von 532 nm. Um den grofien
Dynamik-Bereich des Signals abzufangen, gibt es noch einen weiteren Kanal bei 532 nm fiir
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das Signal aus der Stratosphére (> 20 km).

Bei diesem Kanal fiir die Stratosphére ist
die fiir die Temperaturberechnung aus dem
Rayleigh-Signal notwendige Aerosolfreiheit in
der unteren und mittleren Stratosphére (~ 20—
32 km) nicht mehr gegeben [s.a. Gross et al.,
1997]. Da das Signal der Rotations-Raman-
Kanile zu schwach ist, muss das Rayleigh-Signal
korrigiert werden. Bis Februar 2004 wurde diese
Korrektur der Riickstreuprofile empirisch durch
den Vergleich mit Radiosonden berechnet. Da-
bei wurde im Mittel ein Riickstreuverhéltnis R
von 1,06 unterhalb von 28 km angenommen, das
bis 33 km auf 1,00 abnimmt (< 28 km: 1,06; 28—
29 km: 1,05; 29-30 km: 1,04; 30—-31 km: 1,03;
31-32 km: 1,02; > 32 km: 1,0) [vgl. Alpers et al.,
2004]. Diese Korrektur verandert die Tempera-
tur bis zu 10 K in 28 km Hohe. Da diese Metho-
de mit groflen Unsicherheiten behaftet ist, wurde
ab Februar 2004 mit dem in dieser Arbeit vorge-
nommenen Umbau der optischen Nachweisbank
eine direkte Messung eines aerosolfreien Signals
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Abbildung 3.9: Berechnung der Rayleigh-
Temperaturen zwischen 22 und 38 km oh-
ne und mit Aerosolkorrektur durch das
Vibrations-Raman-Signals, das an den Stick-
stoffmolekiilen bei 608 nm entsteht. Zusétz-
lich sind die unten anschlieflenden Rotations-
Raman-Temperaturen dargestellt.

(also ohne zusitzliche Mie-Streuung) erreicht [Gerding et al., 2006]. Dies erfolgt namlich
durch die Messung der Vibrations-Raman-Streuung bei 608 nm zwischen 20 und 40 km.
Das Riickstreuverhiltnis der Aerosole R = (Ppoi + Paer)/Pmot (mit Py und P, als Mo-
lekiil- bzw. Aerosol-Signalstérke) kann aus der Kombination von elastischer Riickstreuung
bei 532 nm und der inelastischen Ns-Vibrations-Raman-Riickstreuung bei 608 nm ermittelt
werden. Das elastische Signal ist hingegen die Summe aus Molekiil- und Aerosol-Signal. Das
Ny-Vibrations-Raman-Signal ist proportional zum Molekiil-Signal, wenn die Extinktionsun-
terschiede bei Aerosol zwischen 532 nm und 608 nm vernachléssigbar sind, wovon oberhalb
von 20 km ausgegangen werden kann. So lidsst sich im Nachtmittel aus elastischem und in-
elastischem Signal das Riickstreuverhéltnis R berechnen und damit die einzelnen Riickstreu-
profile bei 532 nm korrigieren. Fiir Korrekturen auf Basis von Einzelprofilen ist das Signal
bei 608 nm zu gering. Es ist aber davon auszugehen, dass die Aerosolkonzentrationen in der
unteren und mittleren Stratosphére wesentlich weniger in einer Messnacht variieren als in
der Troposphére. Fiir die Korrektur wird das Signal im Nachtmittel bei 608 nm auf 532 nm
in einer Ansatzhohe von 34 km normiert und darunter dieses normierte Signal genutzt. Aus
dem Unterschied zwischen dem Signal bei 532 nm und dem aus 608/532 nm lésst sich das
Riickstreuverhéltnis berechnen, das dann im weiteren zur Korrektur der Einzelprofile bei
532 nm benutzt wird. In jedem Fall ist diese Korrektur eine wesentliche Verbesserung zur
fritheren Methode mit einem in jeder Hohe konstanten, empirischen Riickstreuverhéltnis fiir
alle Néchte. Es werden durchschnittlich Riickstreuverhéltnisse von 1,12 bei 22 km bis 1,0 bei
30 km erreicht. Dabei sind saisonale Verdnderungen bis zu 0,05 bei 28 km zu beobachten,
was mit anderen Messungen iibereinstimmt [siehe z.B. Vaughan und Wareing, 2004]. In Ab-
bildung (3.9 ist fiir eine Messung der Unterschied zwischen korrigiertem und unkorrigiertem
Temperaturprofil zu sehen (rote und griine Kurve). Bei der Ansatzhohe von 34 km entstehen
unterhalb von etwa 28 km gréflere Unterschiede zwischen den unkorrigierten und korrigierten
Daten. In der unteren Stratosphére tritt in diesem Fall eine Differenz von bis zu 8 K auf.
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Temperaturmessung mit der Rotations-Raman-Riickstreuung

In der Troposphére ist die Variabilitdt der Aerosolkonzentrationen vor allem durch Wasser
in allen drei Phasen wesentlich grofler als in der Stratosphére. Auflerdem ist eine starke
Wellenlédngenabhéngigkeit der Aerosolstreuung vorhanden. Deshalb funktioniert die oben
beschriebene Aerosolkorrektur des Rayleigh-Signals nicht und es ist eine andere Methode
zur Messung der Temperaturen notwendig. Hier wird die Rotations-Raman-Streuung an
Stickstoff und Sauerstoff in zwei nahe beieinander liegenden Wellenléngenbereichen ausge-
wertet (529,08 £0,51 nm und 530,38 + 0,47 nm) [Nedeljkovic et al., 1993]. Die Transmission
des gesamten Detektors wurde mit einem hochauflésenden Spektrometer im relevanten Wel-
lenléingenbereich ausgemessen. In Figur [3.10a sind die gemessenen Transmissionskurven fiir
die beiden Interferenzfilter und die berechneten Rotations-Raman-Spektren zu sehen. Die
zur Berechnung des Spektrums notwendigen physikalischen Konstanten wurden aus Butcher
et al. [1971], Arshinov et al. [1983] und Vaughan et al. [1993] entnommen. Das Riickstreu-
verhéltnis der beiden Kanéle ist ungefihr proportional zur Temperatur, wenn man die spezi-
elle Konfiguration des benutzten RMR-Lidars einbezieht (Photomultiplier, Filter etc.). Die
Kalibration ist in Abbildung 3.10b zu sehen. Als Kontrolle wurden gelegentlich Radioson-
den wéihrend der Messung vor Ort gestartet, um z.B. Alterungseffekte der Detektoren und
Interferenzfilter zu erfassen [vgl. Alpers et al., 2004]. So lassen sich aus den Rotations-Raman-
Riickstreuprofilen Temperaturen zwischen 1 und etwa 20 km berechnen.
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Abbildung 3.10: a) Leistungsspektrum der berechneten Rotations-Raman-Linien fiir die zentra-
le Wellenléinge des Nd:YAG-Lasers am IAP (532,05 nm, schwarze Linie) und gemessene Trans-
missionskurven der benutzten Interferenzfilter (hell- und dunkelblaue Kurven). Die Leistung ist
normiert auf die stiarkste Linie. Die Transmissionskurven sind normiert auf den gréfften Wert des
529 nm-Interferenzfilters. Die Darstellung ist angelehnt an eine Abbildung aus Alpers et al. [2004].
b) Kalibrationskurve von Signalverhiltnis (529/530 nm) zu Temperatur fiir das hier verwendete
RMR-Lidar.

Wie in diesem Abschnitt gezeigt wurde, lassen sich durch die Kombination dreier verschie-
dener Messmethoden mit zwei Lidars Temperaturen zwischen etwa 1105 km zeitaufgelost
bestimmen. In Abbildung 3.7 sind fiir eine Messung im Oktober 2005 die korrigierten und
iiber eine Stunde integrierten Rohdatenprofile und das daraus resultierende kombinierte Tem-
peraturprofil dargestellt. Dieses Profil hat 1 km Hohenauflosung und einen hoéhenabhéngi-
gen Glattungsfilter mit einer Breite von 0,6 km bei 40 km bzw. 3 km bei 80 km. So ist es
moglich, ein gutes Verhéltnis zwischen statistischem Fehler und Temperaturfluktuationen zu
erreichen, was fiir die in den nachfolgenden Kapiteln beschriebenen Wellenanalysen iiber den
kompletten Hohenbereich notwendig ist.



Kapitel 4

Jahresgang der mittleren
Temperaturen

Nach der Beschreibung der Messmethoden und deren Kombination zu Temperaturprofilen
von der Troposphére bis in die Thermosphére werden in diesem Kapitel die Datenbasis fiir die
weiteren Analysen und der Jahresgang der mittleren Temperaturen beschrieben. Die Darstel-
lung des Jahresgangs kombiniert aus Daten zweier Lidars erfolgt in dieser Arbeit zum ersten
Mal. Der Jahresgang der K-Lidar-Messungen allein (1997 —1999 und 2003 —2005) am Stand-
ort Kithlungsborn wurde schon in den Arbeiten von Fricke-Begemann [2004] und Lautenbach
12007] beschrieben. Neben der Beschreibung der gemessenen Daten werden in den darauf fol-
genden Abschnitten Vergleiche mit den Referenzatmosphéren CIRA-86 [Fleming et al., 1990]
und NRLMSISE-00 [Picone et al., 2002] gezeigt. AuBlerdem wird in der Troposphére und
Stratosphére mit Daten vom ECMWF verglichen. Um einen méoglichst reprasentativen Jah-
resgang zu erhalten, wird der Datensatz harmonisch auf die Anteile jahrlicher, halbjéahrlicher
und vierteljahrlicher Variation analysiert. Zum Schluss des Kapitels werden zwei hervorste-
chende Phédnomene aus dem Jahresgang beschrieben. Zum einen werden die ,,Stratospheric
Warmings“ (stratosphéirische Erwidrmungen) und die damit einhergehenden , Mesospheric
Coolings® (mesosphérische Abkiihlungen) detaillierter beleuchtet. Zum anderen wird die
Zwei-Niveau-Mesopause gezeigt [She und von Zahn, 1998] und mit den Anderungen im mitt-
leren Zonalwind verglichen. In Anhang B.1/und|B.2/sind alle Datentabellen zur Messstatistik
und zu den Mittelwerten der Temperatur zu finden.

4.1 Datengrundlage fiir den Jahresgang

Die Messungen der von der Troposphére bis in die untere Thermosphére durchgehenden
Temperaturprofile sind seit Juni 2002 in Kiihlungsborn moglich. Nach einem zunéchst spo-
radischen Einsatz wird die Kombination aus K-Lidar und RMR-Lidar seit April 2003 rou-
tineméfig in jeder klaren Nacht betrieben. Dabei wurde in 282 Néchte gemessen, was mehr
als 2200 Messstunden entspricht. (Details zu der Anzahl der Messungen sieche Tabelle B.1).
Die Sondierungen wurden als wesentlicher Teil der vorliegenden Arbeit mit Unterstiitzung
anderer Mitarbeiter des IAP durchgefiihrt. In der Abbildung sind alle Messungen seit
2002 bis einschlieBlich Oktober 2006 als Jahresgang gezeigt, dabei erschlieit sich die Anzahl
der Messungen in einer Nacht aus dem Histogramm am unteren Rand der Grafik. Alle Da-
ten, die nach dem 31.10.2006 noch gemessen wurden, konnten in dieser Arbeit nicht mehr
beriicksichtigt werden. Bei den gezeigten Temperaturprofilen handelt es sich um den Mit-
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Abbildung 4.1: Jahresgang aller gemessenen Temperaturprofile von 3 h und lénger von der Tro-
posphére bis in die untere Thermosphére. Das schwarze Histogramm zeigt die Anzahl der Messun-
gen, dabei entspricht ein Kilometer auf der Hohenachse einer Messung.

telwert aus allen 1-Stunden-Einzelprofilen einer Nacht. Wurde in einer Nacht mehrmals in
den verschiedenen Jahren gemessen, ist ein Mittelwert aller Messungen abgebildet. Es sind
nur die Messungen beriicksichtigt, bei denen beide Lidars in Betrieb waren und die eine
Messdauer von 3 h und mehr umfassen. Insgesamt sind so 236 Messnéchte in die Berechnung
von Abbildung eingeflossen. Eine genaue Aufschliisselung der N#chte auf Monate und
Jahre findet sich in Tabelle B.2. Dort ist zu sehen, dass der GroBteil der Messungen in den
Jahren 2004 und 2005 stattgefunden hat mit mehr als 60 Messungen pro Jahr. Wie auch
aus Abbildung 4.1 ersichtlich wird, sind die Monate April bis Oktober sehr gut abgedeckt.
In den iibrigen Monaten gibt es aufgrund unbestédndiger Witterung mehrere Messliicken von
jeweils etwa 2 Wochen. Auf Besonderheiten beim gezeigten Jahresgang wird in den folgenden
Abschnitten eingegangen.

4.2 Jahresgang der Temperaturen

Um einen annéhernd représentativen Temperaturmittelwert zu bekommen und um die Wel-
lenparameter in der spéter gezeigten Schwerewellenauswertung adidquat bestimmen zu kon-
nen, ist eine Mindestmessdauer von 3 Stunden erforderlich. Zur Fiillung der Liicken im Jah-
resgang wurden die Daten iiber £ 15 Tagen und + 2 km mit einem Hanning-Filter geglattet.
Die Abbildung und auch alle weiteren Analysen dieses Kapitels sind auf Daten unterhalb
von 105 km beschréankt, da dariiber die Datenlage unzureichend ist. Denn mit dem K-Lidar
sind nur in Einzelfillen Messungen auf Basis von 1-Stunden-Profilen oberhalb von 105 km
moglich (Abb. [4.1). In diesem Jahresgang (vgl. Abb. [4.1 und [4.2) fallen zwei Dinge auf:
1) Die sehr kalte (< 150 K) und niedrige Mesopause im Sommer ist klar zu erkennen. Die
hohere Wintermesopause ist am oberen Rand der K-Lidar-Messung nur zu erahnen. 2) Im
Winter wurden héufig hohe Stratopausentemperaturen von mehr als 280 K (klimatologisches
Mittel etwa 250 K) gemessen.
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Abbildung 4.2: Jahresgang aller Temperaturprofile von 3 h und linger von der Troposphére bis
in die untere Thermosphére mit einer Glattung mit Hanning-Filter von + 15 Tagen und 4+ 2 km.
Das schwarze Histogramm zeigt die Anzahl der Messungen.

4.2.1 Monatsmittelwerte der Temperaturen

Um iiber den Verlauf der mittleren Temperaturen wihrend des Jahres einen besseren Uber-
blick zu bekommen, wurden Monatsmittel aller Messungen gebildet (Abb.[4.3)). Diese Werte
befinden sich auch im Anhang /B.2/in der Tabelle B.3. Die in der Abbildung gezeigten Stan-
dardabweichung geben einen Eindruck von der Variabilitdt der Messungen. Da die Varia-
bilitdt bei der geringen Anzahl von Messungen auch von deren Anzahl abhéngt, sind diese
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Abbildung 4.3: Monatsmittelwerte der Temperaturen aller Lidarmessungen mit einer Mindest-
dauer von 3 h fiir a) Oktober bis Mérz und b) April bis September. In den Klammern ist die Anzahl
der Messungen pro Monat vermerkt.
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in Klammern vermerkt. In Abbildung [4.3a sind dabei die Monate Oktober bis Mérz dar-
gestellt. Hier ist die Variabilitdt der Messungen relativ hoch, vor allem im Dezember und
Januar. Dies ist auf Lagednderungen des Polarwirbels aufgrund planetarer Wellen zuriick-
zufithren. Teilweise fithren sie in einer einzelnen Nacht zu Stratopausentemperaturen von
iiber 300 K im Nachtmittel. Dariiber deutet sich die hohe Wintermesopause bei etwa 100 km
Hohe mit Temperaturen von etwa 170 K an [Lautenbach, 2007], die aber nicht in jedem Fall
vom K-Lidar bei der hier gewahlten Datenauswertung erfasst wird. Hingegen sieht man in
Abbildung 4.3b in den Monaten Mai bis August die niedrige (ca. 86 km) und teilweise sehr
kalte Sommermesopause deutlich. Dabei werden im Juni bzw. Juli Temperaturmittelwerte
von knapp 148 K in 87 bzw. 86 km erreicht [ Lautenbach, 2007]. Im April und September zeigt
sich hingegen schon der Ubergang vom bzw. zum Winterzustand in der Mesopausenregion,
verbunden mit einer hohen Variabilitdt der Temperaturen. Diese ist ansonsten vor allem
oberhalb von 15 km zwischen April und September wesentlich geringer als in den {ibrigen
Monaten des Jahres trotz der wesentlich hoheren Anzahl an Messungen. Das zeigt die hohe
Variabilitat der Atmosphére im Winter auf langen Zeitskalen, die auch fiir die im Weiteren
betrachtete kiirzerperiodischen Schwerewellen noch eine wichtige Rolle spielen wird (siehe

Kap. 5,6/ und [8)).

4.2.2 Vergleich mit anderen Datenséitzen

In diesem Abschnitt wird der Lidar-Datensatz mit zwei bekannten Referenzatmosphéren
(CIRA-86 und NRLMSISE-00) und im unteren Bereich (1-65 km) mit ECMWEF-Daten ver-
glichen. Dabei bieten die ECMWF-Daten eine gute Wiedergabe der Unterschiede von Jahr
zu Jahr. Fiir den Vergleich wurde immer die Differenz der Lidardaten zum anderen anderen
Datensatz des passenden Tages des Jahres gebildet. Bei einer anschliefenden Glattung mit
Hanning-Filter iiber 4+ 15 Tage und £ 2 km wurden Messliicken geschlossen, um einen bes-
seren Eindruck von den Unterschieden zwischen den Datensétzen und den Lidarmessungen
Zu gewinnen.

In Abbildung 4.4 werden die Unterschiede zu den Referenzatmosphiren CIRA-86 [Fle-
ming et al., 1990] und NRLMSISE-00 [Picone et al., 2002] dargestellt. In Abbildung [4.4a
ist zu sehen, dass CIRA-86 in der Troposphére bis zu 9 K kilter erscheint. Die geringsten
Abweichungen zwischen beiden Datensétzen sind in der Stratosphére im Sommer zu finden.
Die CIRA-86-Referenzatmosphire zeigt eine weniger kalte Sommermesopause als die Mes-
sungen (bis zu 9 K wirmer). Dariiber erfolgt der Ubergang in die Thermosphire langsamer
als in den Messungen, d.h. in CIRA-86 ist der positive Temperaturgradient oberhalb der
Mesopause etwas schwicher als in den Messungen. Oberhalb von 100 km sind die Tempe-
raturen in den Messungen dann wiederum mehr als 15 K kélter, d.h. in der Thermosphére
aus CIRA-86 ist es wesentlich wirmer als in bei den Messungen. Die Uberginge im Friithjahr
von der warmen und hohen Wintermesopause zur niedrigen und kalten Sommermesopause
und umgekehrt im Herbst finden in den Messungen schneller als in CIRA-86 statt.

Im Gegensatz zu den gerade beschriebenen systematischen Unterschieden entstehen die
nun dargestellten vor allem aufgrund von Inhomogenitdten im Lidardatensatz durch die
begrenzte Anzahl an Messungen innerhalb weniger Jahre. Im Winter féllt auf, dass die
Stratopausentemperaturen im klimatologischen Mittel um mehr als 15 K geringer sind als
in den Messungen. Diese Messungen fanden im Winter héufig wéahrend stratosphérischer
Erwarmungen und den damit verbundenen hohen Stratopausentemperaturen statt. Die da-
“iiber héufig entstehenden mesosphérischen Abkiihlungen sind in CIRA-86 ebenfalls nicht
zu sehen. In diesem Hohenbereich zwischen 70 und 90 km sind bis zu 15 K wérmere Tempe-
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Abbildung 4.4: Unterschiede der Lidarmessungen zu a) CIRA-86 und b) NRLMSISE-00 zwischen
1 und 105 km mit einer Glittung (Hanning-Filter) von + 15 Tagen und + 2 km

raturen (Dezember bis Mérz) zu finden. Im Méirz sind aufféllig hohe Temperaturen in den
Lidardaten zwischen 30 und 40 km zu finden. Dieses Muster kommt vor allem aufgrund einer
Messung Mitte Marz 2005 zustande, wahrend der eine ungewdhnlich niedrige Stratopause
(ca. 35 km) beobachtet wurde. Da dies eine Einzelmessung tiber etwa 5 Stunden ist, ist nicht
zu erwarten, dass dieses Muster in einer Referenzatmosphére zu finden ist.

Die meisten dieser gerade beschriebenen Unterschiede sind auch im Vergleich der Lidar-
messungen zu NRLMSISE-00 zu finden. Im Gegensatz zu CIRA-86 scheint aber die kalte Me-
sopause im Sommer vor allem im Juli besser wiedergegeben zu sein. Auch die Ubergéinge zwi-
schen Winter und Sommer und umgekehrt sind dhnlicher zu den Messungen als bei CIRA-86.
In der unteren Thermosphére im Sommer und in der Mesopausenregion im Winter ist es fast
immer viel zu warm im Vergleich zur Messung (bis zu 15 K). In der Troposphére sind die
Abweichungen etwas geringer als bei CIRA-86. NRLMSISE-00 zeigt somit etwas geringere
Unterschiede zu den Lidarmessungen als CIRA-86 und ist vor allem besser in der Lage die
Mesopausenregion im Sommer zu beschreiben.

Die Lidardaten sind in der Tro-
posphére und Stratosphédre auch mit
den ECMWF-Daten vergleichbar. Da
die nur etwa 4 Jahre umfassenden Li-
dardaten keinen im klimatologischen
Sinne reprasentativen Datensatz bilden,
bietet dieser Vergleich die Moglichkeit
systematische Fehler in den Messun-
gen zu finden. Es werden die ECMWEF-
Daten von Juni 2002 bis Oktober 2006
um 0 UT benutzt, was dem Zeitraum
der Lidarmessungen entspricht. Die Un-
terschiede zu den Lidarmessungen fin- Abbildung 4.5: Unterschiede der Lidarmessungen
den sich in Abbildung [4.5, dabei wur- zu den ECMWF-Daten fiir Juni 2002 - Oktober 2006
de die selbe Hohenachse wie zuvor (Gliattung mit Hanning-Filter von 415 Tagen und
gewihlt. So ist eine direkte Vergleich- 42 km)
barkeit mit den vorherigen Abbildungen gewihrleistet. Der Vergleich mit den Lidar-
messungen basiert auf einem Vergleich der mittleren Einzelprofilen zwischen Juni 2002 und
Oktober 2006, die dann von den entsprechenden Einzelprofile der Lidarmessungen abgezogen
wurden. Das entspricht also einem Vergleich der mittleren Zustdnde und nicht einem eins zu
eins Vergleich.
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Die grofiten Unterschiede zeigen sich an der winterlichen Stratopause. Zwar sind in
der Stratopause bei den ECMWF-Daten zumindest teilweise die warmen Winterzusténde
vorhanden, aber bei der Betrachtung aller ECMWF-Daten zwischen Juni 2002 und Okto-
ber 2006 ist die Stratopausentemperatur 10—15 K niedriger als in den Lidardaten. Dies
deutet darauf hin, dass im Winter ungewohnlich héufig bei gestorten stratosphérischen Be-
dingungen gemessen wurde. Beim Vergleich der einzelnen Néchte stellt sich zusétzlich her-
aus, dass die Erwdrmungen an der Stratopause im ECMWF teilweise geringer ausfallen und
im Auftrittszeitpunkt nicht genau mit den Lidarmessungen iibereinstimmen (Details siehe
Anhang [B.3). Insgesamt zeigt der Vergleich, dass die stratosphirischen Erwidrmungen im
mittleren Zustand dieser vier Jahre vorhanden sind, wenn auch nicht so ausgepréigt wie in
den Lidardaten. In Abbildung4.5/sind ansonsten groflen Unterschiede im Mérz zwischen 30
und 40 km zu sehen, da hier das ECMWF im Mittel iiber 4 Jahre die schon oben erwahn-
te sehr niedrige Hohe der Stratopause nicht erfasst. Im direkten Vergleich zeigt sich, dass
ECMWEF eine dhnliche Stratopausentemperatur zeigt, auch wenn die Hohe der Stratopause
um ein paar Kilometer verschoben ist. Die im Sommer iiber einen grofien Zeitraum in den
Lidardaten vorherrschenden hoheren Temperaturen zwischen 32 und 38 km und niedrigeren
Temperaturen zwischen 5058 km koénnten auf Probleme in den Messungen oder in den
ECMWF-Daten hindeuten. Letzteres ist schwer zu kléaren, deshalb wurden die Messungen
néher untersucht (vgl. Anhang B.3). Es hat sich ergeben, dass keine systematischen Probleme
in den Messungen vorliegen.

Insgesamt sind Abweichungen der ECMWEF-Daten zu den Lidarmessungen mit £3-6 K
mit Ausnahme der Stratopausenregion im Winter etwas kleiner als bei den Referenzatmo-
sphéren. Dies ist auch zu erwarten, da die ECMWF-Daten mehr von der durch die Einzel-
messungen erfassten natiirlichen Variabilitdt wiedergeben kénnen. Unter Einbeziehung der
in Anhang|B.3 gezeigten Ergebnisse lisst sich zusammenfassend sagen, dass spezielle Situa-
tion an einem bestimmten Ort in den ECMWPF-Daten nur teilweise erfasst werden. Dies liegt
wahrscheinlich an der begrenzten horizontalen und vertikalen Auflésung.

4.2.3 Harmonische Analyse des Jahresgangs

Es hat sich im vorherigen Kapitel herausgestellt, dass einige spezielle Muster im Jahresgang
(z.B. stratosphérische Erwérmungen) auch bei Mittelung iiber etwa 4 Jahre hervorstechen
und diesen dominieren. Da die Anzahl der Messungen begrenzt ist, muss fiir die Erstellung
eines im klimatologischen Sinne représentativeren Jahresgangs eine andere Methode heran-
gezogen werden: Es wird eine harmonische Analyse mit jéhrlicher, halbjahrlicher und vier-
teljahrlicher Variation iiber alle Messungen lénger als 3 Stunden (236 Néchte) durchgefiihrt.
Die Wahl dieser Analyse beruht auf der Vorstellung, dass diese Art der untersuchten Va-
riationen aufgrund physikalischer Prozesse existieren. Zum Beispiel folgt die Variation der
solaren Einstrahlung in Troposphére und Stratosphére einem Jahresgang. Ein Halbjahres-
gang ist z.B. in der Mesosphire vorhanden durch die Kombination dynamischer Ursachen
aufgrund brechender Schwerewellen und solarer Einstrahlung. Die vierteljahrliche Variation
wurde noch hinzugenommen, um die verbleibende Variation nédher zu analysieren. Folgende
Formel ist Grundlage der Berechnung:

T(z,t) = Ag+ Ay - cos(wy - (t+ ¢1)) + Ag - cos(ws - (t + p2)) + Az - cos(ws - (t+ ¢3)) (4.1)

mit Ay(z) als mittlere Temperatur der Hohe, ¢ Zeit in Tagen, A;(z) bzw. ¢;(2), als Ampli-
tuden bzw. Phasen der jéhrlichen (i=1), halbjahrlichen (i=2) und vierteljahrlichen (i=3)
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Anteile. Auflerdem ist w; = % die Frequenz, wobei P; die vorgegebene Periode in Ta-
gen bei jéhrlicher (i=1), halbjéhrlicher (i=2) und vierteljéhrlicher (i=3) Variation ist. In
den einzelnen Hohen gibt es keine unterschiedliche Wichtung der Einzelmessungen. Doch
um die unterschiedlichen statistischen Unsicherheiten in den verschiedenen Messhéhen zu
beriicksichtigen, wurde zur Fehlerfortpflanzung der mittlere statistische Fehler in jeder Hohe
verwendet. Die durch Fehlerfortpflanzung ermittelten Fehler in Amplitude und Phase geben
dann ein Mass fiir deren Unsicherheit. Durch den Fit ist es moglich den mittleren Jahresgang
ohne impulsartige Ereignisse wie stratosphérische Erwdrmungen herauszuarbeiten.

Das Ergebnis der harmonischen Analyse mit jahrlicher, halbjiahrlicher und vierteljéhr-
licher Variation findet sich in Abbildung [4.6. Es féllt als erstes ins Auge, dass die warme
Stratopause im Winter das Bild nicht mehr so dominiert wie noch im geglatteten Jahresgang
(Abb. [4.2)). Dies ist aufgrund der Konstruktion der Analyse auch zu erwarten. Auflerdem
ist sowohl im Bereich der Stratopause, aber noch viel starker im Bereich der Mesopause
eine Asymmetrie mit der Hohe im Friithjahr und Herbst zu sehen. Das bedeutet, dass die
Ubergiinge sowohl in der Mesopausen- als auch in der Stratopausenregion vom Winter zum
Sommer bzw. umgekehrt von oben nach unten erfolgen.

In Abbildung 4.7 sind die zugehérigen Amplituden und Phasen in Abhéngigkeit von
der Hohe, der fiir die harmonische Analyse verwendeten Cosinusfunktionen dargestellt (vgl.
Gl.[4.1). Zusammen mit dem Mittelwert sind die Parameter auch in der Tabelle B.4/in An-
hang aufgefithrt und machen es moglich, den in Abbildung 4.6 dargestellten Jahresgang
zu berechnen. Dabei versteht man hier unter der dargestellten Phase die Lage des Maximum
der jeweiligen Variation, d.h. cos(w(t + ¢)) = 1. Amplitude und Phase lassen Riickschliisse
auf die dominierenden Prozesse zu, die den Jahresgang bestimmen.

In der Troposphére und unteren Stratosphére (bis etwa 30 km) fast ausschlieBlich die
jahrliche Variation mit 5 bis 13 K Amplitude dominiert (siche Abb. [4.7a)). Dies ist auf die
Jahreszeiten in der Troposphére aufgrund der unterschiedlichen Sonneneinstrahlung zuriick-
zufithren. Das Maximum der Amplitude liegt dabei in der Troposphére Ende Juli und die der
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Abbildung 4.6: Ergebnis der harmonischen Analyse des Jahresgangs mit jihrlicher, halbjahrlicher
und vierteljahrlicher Variation. Das Histogramm stellt die in die Analyse eingegangene Anzahl an
Messungen dar.
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Abbildung 4.7: a) Amplituden und b) Phasen der harmonischen Analyse des Jahresgangs mit
jahrliche, halbjéhrliche und vierteljahrliche Variation. Es ist zu beachten, dass die Phasen das
jeweilige Maximum der Variation darstellen.

unteren Stratosphére etwas frither Ende Juni (siehe Phase in Abb. 4.7b). Dies hingt mogli-
cherweise damit zusammen, dass in der Troposphére auch die direkte Erwarmung durch den
Erdboden eine Rolle spielt. Da die Erde zur Erwarmung lidnger braucht als die Atmosphére
ist das Sommermaximum in der Troposphére etwa einen Monat spéter. Oberhalb von 30 km
wird der Jahresgang langsam zunehmend von den dominierenden Prozessen in der Strato-
pausenhohe (40—50 km) gepréigt. Neben dem durch die Sonneneinstrahlung verursachten
Sommermaximum in der jahrlichen Variation ist die halbjahrliche Variation fast genauso
stark in der Amplitude (etwa 5 K). Diese halbjéhrliche Variation priagt das zweite Maxi-
mum der Temperatur im Dezember/Januar aus und ist bedingt durch die verénderte pla-
netare Wellenaktivitét bei verschobenem Polarwirbel mit einhergehenden stratosphérischen
Erwéarmungen. Dieses Signal der halbjdhrlichen Variation mit sehr warmen Stratopausen-
temperaturen im Winter ist bis in etwa 60 km zu sehen. Dabei zeigt sich, dass im Vergleich
zu den geglitteten Daten (vgl. Abb. 4.2), die mit der harmonischen Analyse berechneten
Daten, die stratosphérischen Erwarmungen stark, da sie impulsartig auftreten. Dariiber sind
die Amplituden der jihrlichen, halbjidhrlichen und vierteljihrlichen Variation zwischen 60
und 70 km sehr klein (mit 2—4 K). Dort zeigt die Temperatur die kleinsten Variationen
iiber das Jahr. In diesem Bereich findet innerhalb weniger Kilometer auch ein schneller Pha-
seniibergang der jahrlichen Variation vom Sommermaximum in der Stratopausenregion hin
zum Wintermaximum in der Mesopausenregion statt. Zwischen 70 und 95 km ist die jahrli-
che Variation mit mehr als 25 K maximal dominierend. Die halbjéhrliche Variation hat noch
eine Amplitude von 5—8 K zwischen 80 und 93 km. Hierbei liegt deren maximale Amplitude
Ende April und Oktober bzw. die minimale Ende Januar und Juli. Dieses zweite, wesentlich
weniger ausgepragte Minimum im Winter ist wohl durch die geringere Sonneneinstrahlung
verursacht. Im Gegensatz dazu entsteht das Sommerminimum aufgrund dynamischer Ursa-
chen (vgl. Abschnitt [2.4). Insgesamt ist die vierteljahrliche Variation in der Amplitude sehr
klein (<3 K) und spielt also eine sehr untergeordnete Rolle (siche Abb. 4.7a).

Auffallend im Phasenbild (Abb. [4.7b) ist zwischen 45 und 85 km eine sehr dhnliche
Phasengeschwindigkeit fiir den halbjéhrlichen sowie den vierteljahrlichen Anteil von etwa
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—0,5 km/d, d.h. das Maximum der halbjéahrlichen und vierteljahrlichen Variation verschiebt
sich im Jahr nach hinten mit abnehmender Hohe. Der halbjdhrliche Anteil hat jedoch eine
wesentlich groflere Amplitude als der vierteljahrliche und sorgt fiir die Asymmetrie in der
Ausprigung des Winter-Sommer-Ubergangs und zuriick, die damit in niedrigeren Hohen
immer spéter stattfinden. Dies gilt sowohl in der sommerlichen Mesopausenregion als auch
in der sommerlichen Stratopausenregion. Dieses Bild wird zwischen 70 und 90 km durch eine
dhnlich Phasengeschwindigkeit (etwa —0,5 km/d) der jahrlichen Variation noch deutlicher
ausgepragt. Die dhnlichen Phasengeschwindigkeiten fiir halbjahrliche und jahrliche Variation
konnte ein Anzeichen dafiir sein, dass der selbe Mechanismus beide Variationen verursacht. In
der Mesopausenregion ist es wohl das schon oben erwahnte Brechen der Schwerewellen. Denn
die kalten Mesopausentemperaturen um 87 km Héhe im Sommer werden in der harmonischen
Analyse durch die Kombination der jidhrlichen und halbjédhrlichen Variation reproduziert.
Dabei ist die halbjdhrliche Variation ein Zeichen der schnellen Umstellung von Winter zu
Sommer.

Ein Vergleich des Jahresgangs aus
der harmonischen Analyse mit den Ori-
ginaldaten (Abb. zeigt nur im Win-
ter oberhalb von 40 km gréflere Ab-
weichungen. Die dort auftretenden stra-
tosphérischen Erwirmungen und me-
sosphérischen Abkiihlungen sind auf
die verdnderte planetare Wellenakti-
vitat zuriickzufithren. Diese werden in
der harmonischen Analyse unterdriickt.
Im Sommer sind im gesamten Hohenbe-
reich Temperaturunterschiede von 5 K Abbildung 4.8: Differenz der Lidarmessungen zur
und weniger zu finden. Der Tempera- harmonischen Analyse des Jahresgangs mit jéhrli-
turverlauf iiber ein Jahr nach harmoni- cher, halbjédhrlicher und vierteljdhrlicher Variation
scher Analyse gibt also die wichtigsten (Glattung mit Hanning-Filter von +15 Tagen und
Strukturen aus den gemessenen Daten T2 km)
wieder ohne Inhomogenitéiten zu betonen. Die Vorgénge in der Atmosphére sind also stark
von dieser Art Variationen, wie z.B. die Anderung des Sonnenstandes im Jahr, geprigt.

Ein detaillierterer Blick auf einzelnen Hohen erfolgt in Abbildung [4.9. Es wurden die
gezeigten Hohen so ausgesucht, dass der komplette Messbereich abgedeckt und besonders
interessante Hohen beriicksichtigt werden. Fiir alle Abbildungen gilt, dass neben den Origi-
naldaten (schwarze Punkte) und den mit + 15 Tagen und + 2 km geglétteten Lidarmessungen
(blaue Punkte) auch das Ergebnis der harmonischen Analyse in der jeweiligen Hohe (rote
Linie) dargestellt ist. In fast allen Hohen ist zu sehen, dass durch hohe Variabilitét der Tem-
peraturen vor allem im Winter (vgl. auch Abb. [4.3) bei ungleichméBiger Datenabdeckung
die gegliatteten Daten noch sehr viele kurzzeitige Schwankungen aufweisen. In den Ergeb-
nissen der harmonischen Analyse hingegen sind nur die grofien Strukturen reprisentiert. In
der Troposphére (5 km) genauso wie in der mittleren Stratosphére (25 km) ist der Jah-
resgang wie schon gesagt eindeutig durch die solare Einstrahlung gepréigt (Abb. [4.9a und
4.9b). Jedoch ist die Variabilitit zwischen den Messungen in der Troposphire aufgrund der
durchziehenden Hoch- und Tiefdruckgebiete und damit verbundenen lokalen Wettereinfliisse
auf die Temperatur viel grofler. Etwas oberhalb der Stratopause in 55 km sieht man die
im Winter im Gegensatz zum Sommer grofle Variabilitdt (Abb.[4.9c). Hier spielen die zuvor
erwahnte planetare Wellenaktivitdt und die damit verbundene Verschiebung des Polarwirbels

[y 1!:I_L_ Jl?p!'ll
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Abbildung 4.9: Temperaturjahresgéinge in einzelnen Hohen: a) 5 km, b) 25 km, c¢) 55 km, d) 70 km,
e) 87 km und f) 95 km. Die schwarzen Punkte mit den Fehlerbalken sind die Einzelmessungen mit
ihrer jeweiligen statistischen Unsicherheit. Die blauen Punkte sind die mit & 15 Tagen und +2 km
geglitteten Originaldaten. Die rote Linie entspricht dem Ergebnis des Temperaturverlaufs nach
harmonischer Analyse. Die gestrichelte Linie ist der Mittelwert der Temperaturen in der jeweiligen
Hohe. Es ist zu beachten, dass die y-Achse unterschiedliche Temperaturbereiche umfasst.
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die entscheidende Rolle. Der dariiber folgende Ubergang von einem Jahresgang mit Maxi-
mum im Sommer in der Troposphére und Stratosphire zum Maximum im Winter in der
Mesosphére hat sich in 70 km schon vollzogen (Abb. 4.9d). Die mit den stratosphirischen
Erwarmungen verbundenen mesosphérischen Abkiihlungen sind hier Ursache fiir die im Win-
ter stark erhohte Variabilitit. Der Ubergang zum Sommer findet langsamer als der zum Win-
ter statt (in der Stratopausenregion umgekehrt). In 87 km ist die Variabilitdt im Sommer
und Winter dhnlich (Abb.[4.9¢). Diese Hohe wurde ausgewihlt, da sie die Sommermesopause
umfasst und damit die niedrigsten Temperaturen im ganzen Hohenbereich zu allen Jahres-
zeiten. Dabei werden Mitte Juni bei der harmonischen Analyse ca. 145 K erreicht. Einzelne
Nachtmittel-Temperaturen liegen sogar unter 140 K. Es sind die relativ schnellen Tempera-
turdnderungen im Frithjahr und im Herbst zu sehen, die sich im Ergebnis der harmonischen
Analyse vor allem in der halbjihrlichen Variation auspriagen. In 95 km Hohe (Abb.
ist die eben beschriebene ,,Badewannenstruktur® nur noch schwach zu sehen, dhnlich wie in
70 km. Es findet wie in der unteren Mesosphére wieder die Umkehr der Phasen des Jahres-
gangs statt. Die Unsicherheit der Einzelmessungen nimmt zu, da sich diese Héhe oberhalb
des Maximums der Kaliumschicht befindet.

Insgesamt konnte in diesem Teilkapitel gezeigt werden, dass die Methode der harmoni-
schen Analyse des Jahresgangs eine gute Moglichkeit ist, einen mittleren Jahresgang ohne
Einfluss impulsartiger Ereignisse wie stratosphérischer Erwérmungen zu bestimmen und da-
mit mit einem begrenzten Datensatz einen reprisentativen Jahresgang zu erstellen.

4.3 Besonderheiten der Temperaturen

Zwei Besonderheiten aus dem Jahresgang der mit dem Lidar gemessenen Temperaturen
werden im Folgenden noch etwas genauer herausgegriffen. Im ersten Teil geht es um die
stratosphérischen Erwérmungen und damit einhergehenden mesosphérischen Abkiihlungen.
Im zweiten Teil geht es um die Zwei-Niveau-Mesopause [She und von Zahn, 1998] und deren
Zusammenhang mit der Umstellung des Zonalwindes.

4.3.1 Stratosphérische Erwiarmung und mesosphérische Abkiihlung

Wie schon im geglétteten Jahresgang zu sehen (vgl. Abb. wurden viele Messungen im
Winter (November —Januar) bei sehr warmen Stratopausen durchgefiihrt. Dies entspricht
nicht unbedingt klimatologischen Bedingungen, wie man beim Vergleich mit anderen Da-
tensétzen in Abschnitt [4.2.2 sehen konnte. Die harmonische Analyse des Jahresgangs un-
terdriickt absichtlich diese hohen Temperaturen in der winterlichen Stratopause zum grofien
Teil (siche Abb. 4.6).

Dies ist auch sehr gut beim Vergleich zwischen Stratopausentemperaturen aus den Ein-
zelmessungen und aus den gefitteten Daten zwischen Oktober und Marz fiir alle Jahre zu
sehen (siehe Abb. [4.10). Im Dezember und Januar sind die groBten Unterschiede zwischen
beiden Datensétzen zu erkennen. In diesem Abschnitt wird nun untersucht inwieweit die mit
den sehr hohen Temperaturen in der Stratopause gekoppelten mesosphérischen Abkiihlun-
gen auch in unseren Messungen auftreten (vgl. theoretische Grundlagen in Abschnitt 2.5).
Um dies beurteilen zu konnen ist es notwendig ,,ungestorte“ Bedingungen im Winter zu
definieren. Mit ungestorten Bedingungen ist gemeint, dass in einem Temperaturprofil keine
starke Erwérmung in der Stratopausenregion vorliegt.
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Dieses Kriterium ist sehr streng, sorgt aber dafiir, dass die ausgewéhlten Profile auf jeden
Falle eine starke Erwarmung an der Stratopause zeigen. Geringere Erwérmungen an der Stra-
topause bleiben somit unberiicksichtigt. Da es sich hier aber um lokale Messungen handelt
ist auch klar, dass die am Ort gemessene stratosphérische Erwidrmung nicht unbedingt eine
SSW im Sinne der globalen Definition darstellt (vgl. Abschnitt 2.5).

Der Unterschied zwischen Originaldaten und gefitteten Daten zwischen 30 und 100 km
ist fiir diese ,,gestorten Profile in Abbildung4.11a zu sehen. Die Erwarmung in etwa 40 km
Hohe betragt 15 K im Mittel aus 13 Profilen. Die maximale Abweichung im Einzelprofil
liegt bei mehr als 40 K. Trotz vieler kleinskaliger Wellen ist zu erkennen, dass oberhalb von
60 km alle Profile eine Abkiihlung von 5-20 K (im Mittel etwa 10 K bei 70 km) in der
Mesosphére zeigen. Oberhalb von 75 km gibt es bei 4 von 13 Profilen eine deutliche Umkehr
zur Erwarmung. Aufgrund der unterschiedlichen Stratopausenhthen in den Einzelprofilen ist

Abbildung 4.10: Stratopausentemperatu-
ren in den Originaldaten (rot) und gefitteten
Daten (blau) zwischen Oktober und Mérz
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Abbildung 4.11: 13 Profile zwischen 30 und 100 km mit Erwérmungen in der Stratopausenregion:
a) Unterschiede zwischen Originaldaten und gefitteten Daten. b) Darstellung mit der Normierung
aus Gleichung (4.2). Die roten Linen stellen die Mittelwerte dar.
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es sehr schwierig die Relation zwischen der Stérke der Erwidrmung in der Stratopause, der
Abkiihlung in der unteren Mesosphére und der dariiber wieder folgenden Erwarmung in der
oberen Mesosphére zu beurteilen. Deshalb wurden in Abbildung alle Profile relativ
zur Stratopausenhohe dargestellt und mit der Temperaturdifferenz zwischen Originaldaten
und gefitteten Daten in der Stratopausenhthe normiert, wie in der folgenden Gleichung
beschrieben:

Tssw(z) — Trun(2)
TSSW<ZStratopause> - Tfit(ZStratopause)

norm(z' =z - ZStratopause) = (42)
Es ist aber zu beachten, dass durch die Normierung unterschiedliche Héhen auch unter-
schiedlicher Luftdichte vermischt werden und dadurch kein Riickschluss auf die absoluten
Wirmefliisse moglich sind. Doch es zeigt sich, dass die Erwdrmung in der Stratopausenregi-
on auf 10 km um die Stratopause beschréinkt ist. Die mesosphérische Abkiihlung beginnt
10 bis 20 km oberhalb der Stratopause. Dabei entspricht die Abkiihlung im Mittel gut 30%
der entsprechenden Erwédrmung in der Stratopause. In einigen Féllen ist die Abkiihlung so-
gar so stark oder stérker als die Erwérmung (norm < —1). Die in manchen Féllen dariiber
stattfindende Erwdrmung in der oberen Mesosphéire (mehr als 30 km oberhalb der Strato-
pause) betriagt 50 bis 100% der Erwdrmung in der Stratopause, im Mittel ist sie aber so gut
wie nicht sichtbar.

4.3.2 Mesopausenhéhe und Winde

Die zweite Auffalligkeit im Jahresgang, die sich zur ndheren Untersuchung anbietet, ist die
Zwei-Niveau-Mesopause. Diese tritt nicht nur an einer einzelnen Station auf, sonder hat sich
als globales Muster herausgestellt [She und von Zahn, 1998]. Wie schon in den theoretischen
Grundlagen (Abschnitt 2.4) beschrieben entsteht die kalte Sommermesopause aufgrund der
Impulsablagerung der brechenden Schwerewellen und der damit entstehenden meridionalen
Zirkulation, die das Aufsteigen der Luft iiber den sommerlichen polaren Breiten mit sich
bringt. Somit ist das Entstehen dieser niedrigen Temperaturen im Sommer dynamisch be-
dingt und ist in jedem Jahr in ihrer Ausprigung z.B. bzgl. Zeitpunkt und Schnelligkeit der
Umstellung etwas unterschiedlich. Deshalb werden fiir die folgende Analyse zur Mesopau-
senhohe die Jahre einzeln betrachtet.

In Abbildung|4.12/sind die Daten fiir die Jahre 2004 und 2005 zu sehen. Dies sind die bei-
den Jahre mit den meisten Messungen, die auch die Ubergéinge zwischen Winter und Sommer
und umgekehrt am besten abdecken. Die Mesopausenhohe wurde als Hohe der niedrigsten
Temperatur zwischen 80 km und dem oberen Ende des Nachtmittel-Profils bestimmt. Keine
Mesopausenhohe konnte bestimmt werden, wenn diese niedrigste Temperatur in der obersten
Hohe des Temperaturprofils liegt, was vor allem im Winter vorkommt. Die Bestimmung der
Mesopause ist schwierig sobald das Profil von zu starken Wellen geprégt ist. Da aber die
Nachtmittelprofile relativ zu den 1 h-Profilen sehr glatt und so die Mesopause gut definiert.
Im Winter ist die Mesopause bei etwa 100 km, im Sommer hingegen bei etwa 87 km. Letzteres
war ja auch schon in den Monatsmitteln zu erkennen (vgl. Abb.[4.3)). Es ist in beiden vorge-
stellten Jahren gut zu erkennen, dass die Ubergiinge zwischen beiden Mesopausenzustianden
sowohl von Jahr zu Jahr als auch in einem Jahr im Friihjahr und im Herbst sehr unter-
schiedlich sind, d.h. wann der Ubergang stattfindet und wie schnell er stattfindet. In den
Abbildungen ist gleichzeitig der Zonalwind bei 60 km aus ECMWF-Daten dargestellt. Die
ECMWFEF-Daten dieser Hohe liegen am oberen Rand des benutzten Modells, da aber nur der
grundlegende Charakter der Daten interpretiert wird und nicht die Einzelwerte, sind sie fiir
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Abbildung 4.12: Mit dem Lidar bestimmte Mesopausenhohe (schwarze Kreuze) und Zonalwind
in der Hohe 60 km aus den ECMWEF-Daten (rote Punkte) a) fiir 2004 und b) fiir 2005

die folgende Analyse gut brauchbar. Die Nullwindlinie im Zonalwind stimmt in beiden Jahre
gut mit der Umstellung der Mesopausenhdhe iiberein. Diese Ubereinstimmung der beiden
Parameter wurde auch von Berger [2007] in einem globalen Zirkulationsmodell gefunden, das
speziell fiir die mittlere Atmosphére entwickelt wurde. Bei der Betrachtung der Modellergeb-
nisse zeigt sich auch, dass die Nullwindlinie mehr oder weniger in der Mesosphére zur gleichen
Zeit im Jahr stattfindet. Bei den Beobachtungen ist zu erkennen, dass die Umstellung von
Winter zu Sommer und umgekehrt erst im Zonalwind durch eine Abschwichung beginnt.
Dies gilt natiirlich nicht allein lokal sondern iiber einen grofleren Bereich, da der zugrunde
liegende Mechanismus (vgl. Abschnitt 2.4) ein globaler ist. Erst nachdem die Nullwindlinie
iiberschritten wird, &ndert sich also die Mesopausenhohe und damit die Temperaturstruktur.
So ist der in Abschnitt 2.4 dargestellten Mechanismus der verdnderten Wellenfilterung im
Sommer und damit verbundenen Anderung in der residuellen Zirkulation, die zu einer adia-
batischen Abkiihlung in der sommerlichen Mesopausenregion polarer und mittlere Breiten
fithrt in der lokalen Wirkung zu sehen.

Betrachtet man nun die Jahre getrennt, so ist klar zu sehen, dass im Jahr 2004 die
Umstellung im Wind sowohl im Frithjahr als auch im Herbst sehr schnell von statten ging,
d.h. innerhalb weniger Wochen. Im Gegensatz dazu wurde im Friithjahr 2005 iiber mehr
als 2 Monate ein ungewohnlich schwacher Zonalwind beobachtet. Die Umstellung in der
Mesopausenhohe erfolgt zeitgleich mit dem Ende der Schwachwindperiode und damit etwa
einen halben Monat spéter als im Jahr 2004. Hingegen ist die Umstellung im Herbst sehr
dghnlich zum Vorjahr. Wenn auch die dynamische Umstellung im Wind nicht immer genau
gleich und zum selben Zeitpunkt ablauft, so korreliert die Umstellung in der Temperatur
jedes Jahr gut mit der Nullwindlinie im Zonalwind.

4.4 Diskussion

In diesem Kapitel wurden die Ergebnisse der Lidar-Messungen bei Nacht von der Tro-
posphére bis in die untere Thermosphére dargestellt. Diese Messungen erfolgten zum grofiten
Teil im Rahmen dieser Arbeit. Insgesamt kamen dabei mehr als 2000 Messstunden zusam-
men. Die Einmaligkeit dieser Messungen liegt in der Kombination von K- und RMR-Lidar,
was die Abdeckung dieses groflen Hohenbereichs erlaubt. Weltweit gibt es eine Reihe von
Lidarinstrumenten, aber diese Kombination wird nur in Kiihlungsborn betrieben [Alpers
et al., 2004]. Da nur sehr wenige andere einzelne Messungen [Dao et al., 1995; Sica et al.,
2000] einen &hnlich grofien Hohenbereich abdecken wie der hier behandelte, sind mit diesen



46 KAPITEL 4. JAHRESGANG DER MITTLEREN TEMPERATUREN

Datensétzen keine Vergleiche auf Basis des Jahresgangs moglich. In der weiteren Diskus-
sion erfolgen Vergleiche mit anderen Lidarmessungen, die nur Teile des hier vorgestellten
Hohenbereichs umfassen. Im wesentlichen werden Ergebnisse aus mittleren Breiten herange-
zogen. Dabei sind vor allem die Ergebnisse der zwei Rayleigh-Lidars in Frankreich an den
Observatorien Haute-Provence (44° N, 6° O) und Biscarosse (44° N, 1° W) mit ihren langen
Zeitreihen interessant [z.B. Hauchecorne et al., 1991], wie auch die Metallresonanz-Lidars in
den USA aus Urbana, Illinois (40° N, 88° W) und aus Fort Collins, Colorado (41° N, 105° W)
| Yu und She, 1995; States und Gardner, 2000).

Beim Vergleich mit anderen Lidarmessungen gilt zu bedenken, dass die Messungen iiber
Kiihlungsborn ausschlieBlich bei Nacht stattfinden. Wie von States und Gardner [2000] be-
schrieben, verhindert dies die Entfernung von allen Gezeiten-Anteilen aus den mittleren
Temperaturprofilen. Damit ist z.B. die Bestimmung der Mesopausentemperatur problema-
tisch. Deshalb wird angestrebt, neben dem schon tageslichtfahigen K-Lidar auch die Tages-
lichtfahigkeit fiir das RMR-Lidar zu erreichen [Holste, 2007]. Fiir die weitere Wellenanalyse
bedeutet es, dass die Variabilitdt ausschlieilich auf kiirzeren Zeitskalen bestimmbar ist.

Die Ergebnisse der harmonischen Analyse des Jahresgangs lassen sich gut mit anderen
Lidarstationen in mittleren Breiten vergleichen. Dabei wird auf einen Vergleich der Absolut-
temperaturen verzichtet, da diese sich sehr stark mit Breite &ndern und die zum Vergleich
zur Verfiigung stehenden Messungen 10° und mehr siidlicher liegen. In der Mesopausenregion
stellt sich im Vergleich mit den Messungen aus den USA heraus, dass die Ergebnisse fiir die
jahrliche Variation sehr gut iibereinstimmen [Yu und She, 1995; She und von Zahn, 1998,;
States und Gardner, 2000]. Alle Datensétze zeigen den innerhalb weniger Kilometer ablau-
fenden Phasensprung mit der maximalen Amplitude im Sommer in 105 km zum Winter in
85 km und den Hohen darunter. Letzteres zeigt sich in einem sehr stark ausgepriagten Som-
merminimum in der Temperatur um 85 km. Die Amplitude des jédhrlichen Anteils nimmt mit
der Breite wie erwartet zu [vgl. She und von Zahn, 1998]. In der halbjahrlichen Variation ist
die Ubereinstimmung nicht ganz so gut. In den anderen Datensiitzen ist die Amplitude der
halbjahrlichen Variation zwischen 85 und 105 km wesentlich geringer und die Phasenlage
vor allem zwischen 90 - 100 km um einige Monate verschoben. Da die halbjahrliche Variati-
on, wie in Abschnitt gezeigt, vor allem die Ausprigung des Sommerminimums in der
Temperatur bestimmt, sind Unterschiede nicht weiter verwunderlich, da hier die mehr als
10° siidlichere Lage der Stationen in den USA erhebliche Unterschiede in der Mesopausen-
struktur zur Folge haben [She und von Zahn, 1998].

Fiir Hohen unterhalb von 85 km ist die Ubereinstimmung mit den Ergebnissen fiir die
franzosischen Lidarstationen fiir jahrliche und halbjéhrliche Variation sehr gut [Hauchecor-
ne et al., 1991]. Dabei zeigen sich minimale Variationen in der Temperatur zwischen 60 und
70 km, wo wiederum der Phasensprung der jahrlichen Variation von einem Sommerminimum
in der sommerlichen Mesopausenregion zu einem Sommermaximum in der Stratopausenre-
gion stattfindet. In der Stratopausenregion zeigt sich in den Daten der franzosischen Station
kein ausgeprigtes zweites Maximum im Winter, was darauf hindeutet, dass dort der Ein-
fluss stratosphérischer Erwidrmungen eine kleinere Rolle spielt. Dies ist auf den geringeren
Einfluss des Polarwirbels durch die siidlichere Lage dieser Lidarstationen zuriick zu fiithren.
Unterhalb von 30 km gibt es keine Vergleichsmoglichkeiten, da Rotations-Raman-Messungen
in Frankreich nicht routineméflig vorgenommen werden und nicht veroffentlicht sind. Es ist
darauf hinzuweisen, dass die Rayleigh-Messungen am oberen Rand sehr unsicher sind, da der
Einfluss der Starttemperatur auf die Temperatur-Bestimmung auf jeden Fall erst unterhalb
von 75 km vernachléssigt werden kann.

Weitere Temperaturdatensitze werden durch Satelliten- und Radiosonden-Messungen ge-



4.4. DISKUSSION 47

wonnen. Letztere sind auf die Troposphére und Stratosphére beschrankt und erlauben nur
eine begrenzte Zeitabdeckung. Der direkte Vergleich der Einzelmessungen mit lokal vor Ort
gestarteten Radiosonden und den Radiosonden des Deutschen Wetterdiensts gestartet von
Schleswig und Greifswald diente zur Uberpriifung der aus den Lidardaten gewonnenen Tem-
peraturen ([vgl. Alpers et al., 2004]). Dies wurde hier nicht im Detail gezeigt, ergab aber ins-
gesamt gute Ubereinstimmung, wie sich auch in den Vergleichen mit ECMWZF-Daten zeigt.
Da der Schwerpunkt der Arbeit nicht auf der Troposphére und unteren Stratosphére liegt,
wurde kein Vergleich auf Basis des Jahresgangs vorgenommen. Ein Vergleich mit den Daten
aus der Lindenberger Séule [z.B. Neisser et al., 2002] wére aber durchaus noch lohnenswert.

Im Gegensatz zu den lokalen Messungen der Radiosonden bieten Satelliten eine glo-
bale Abdeckung jedoch mit einer wesentlich schlechteren Hohenauflosung (Az >2 km)
und einer ungenaueren Temperaturbestimmung vor allem im Bereich der Mesopausenre-
gion (AT >5 K). Durch die seltenen Uberfliige an bestimmten Orten, d.h. die schlechte
Lokalzeitabdeckung, ist der direkte Vergleich mit einer Punktmessung wie den Lidarmes-
sungen auf Einzelfille beschrankt. Es muss eine gute zeitliche und rdumliche N&he zwischen
Lidarmessung und Satellitenmessung erreicht werden, da sonst die natiirliche Variabilitit
durch planetare Wellen, Gezeiten und Schwerewellen den Vergleich verfdlscht. Doch hat sich
auch herausgestellt, dass die Berechnung der Temperaturen aus Satellitendaten in der Me-
sopausenregion aufgrund von non-LTE-Effekten (non-Local Thermodynamic Equilibrium)
sehr kompliziert ist. Im Folgenden werden fir TIMED/SABER (Thermosphere Ionosphere
Mesosphere Energetics and Dynamics/Sounding of the Atmosphere using Broadband Emis-
sion Radiometery) und fiir ACE-FTS (Atmospheric Chemistry Experiment-Fourier Trans-
form Spectrometer) einige ausgewéhlte Vergleiche gezeigt. Bei TIMED /SABER, werden die
Temperaturen aus Limb-Messungen der COs-Emissionen bei Wellenldngen von 15 pm be-
rechnet [Mertens et al., 2001]. Die Hohenauflosung der Temperaturprofile liegt bei ca. 2 km.
Bei ACE/FTS werden zur Berechnung der
Temperaturen Sonnen-Okkulatationsmessun-
gen benutzt, indem die Absorption bei den
Wellenléngen von 2,2 bis 13,3 pm untersucht
wird [Boone et al., 2005]. Mit dieser Metho-
de wird dabei eine Hohenauflésung der Tem-
peraturprofile von 3—4 km erreicht.

In Abbildung sind fiir den 2. Ju-
i 2004 Lidar- und TIMED/SABER-Tem-
peraturen dargestellt [persinliche Mittei-
lung, Feofilov und Gerding, 2007]. Um die-
se Uhrzeit war eine NLC im Lidar-Signal
zu beobachten. Dies hat zur Konsequenz,
dass die Rayleigh-Riickstreuung linear in-
terpoliert werden muss, bevor die Tem-
peraturen berechnet werden konnen. De-
tails zu diesem Interpolationsverfahren fin-
den sich in Gerding et al. [2007a]. Es ist
deutlich zu erkennen, dass die Temperatu-

ren von TIMED/SABER bis 75 km gut
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Abbildung 4.13: Vergleich zwischen Lidar- und
TIMED/SABER-Temperaturen am 2. Juli 2004.
Die Messung von TIMED/SABER fand etwa
150 km nordostlich von der Lidarstation entfernt
statt. Der Bereich zwischen den gestrichelten Lini-
en stellt den Hohenbereich einer NLC dar, in die-
sem sind die Lidartemperaturen interpoliert (ge-
strichelter Teil der Kurve). Es werden zwei ver-

mit den Lidarmessungen iibereinstimmen.
Dariiber zeigt sich das schon aus fritheren
Vergleichen bekannte Problem, dass in den

schiedene Datenversionen von TIMED/SABER
gezeigt. Die griine Linie stellt die Frostpunkttem-
peratur dar. Weitere Details siche Text.
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TIMED/SABER-Daten die Mesopause um 2 bis 3 km zu niedrig ist [vgl. Kutepov et al.,
2006; Xu et al., 2006]. Dies fiihrt insgesamt im Vergleich zum Lidar zu niedrigeren Tempe-
raturen bei TIMED/SABER unterhalb der Mesopause und hoheren Temperaturen ober-
halb. Die Anwesenheit der NLC ist jedoch neben den vom Lidar gemessenen Tempe-
raturen ein weiteres Indiz dafiir, dass die mit dem Lidar gemessenen und im Vergleich
zum Satelliten hoheren Temperaturen vor allem unterhalb der NLC korrekt sein miissen.
Dies wird zusétzlich von der Frostpunkttemperatur (griine Linie) untermauert. Wéren die
TIMED/SABER-Temperaturen korrekt, so miisste sich die NLC bis hinunter in eine Hohe
von etwa 80 km oder sogar noch darunter erstrecken, was aber nicht der Fall ist. Denn dort
sind die TIMED /SABER-Temperaturen noch niedrig genug fiir die Existenz von Eisteilchen.
Die Temperaturen der neuere Datenversion 1.07 von TIMED/SABER (rote Linie), die die
non-LTE-Effekte des Vibrations-Vibrations-Austausches fiir die v, Quanten der COs-Isotope
einbeziehen [Kutepov et al., 2006], stellen zwar eine Verbesserung dar, sind aber immer noch
unterhalb der NLC zu niedrig. Allgemein ist die Mesopausenhohe in in den Daten v.1.07
immer noch um 1 bis 2 km zu niedrig [Kutepov et al., 2006].

Es gibt auch die ersten Vergleiche mit dem Satelliteninstrument ACE-FTS [Sica et al.,
2007]. In Abbildung ist ein Vergleich einer Einzelmessung zwischen Lidar und ACE-
FTS (v3.0) dargestellt. Abbildung4.14b| zeigt die Differenz von insgesamt 7 Lidarmessungen
und ACE-Profilen mit einer rdumlichen Distanz von maximal 500 km und einem zeitlichen
Abstand von maximal 2,5 h. Dabei sind die in der Einzelmessung zu findenden Ubereinstim-
mungen und Unterschiede charakteristisch fiir alle Vergleiche. Eine gute Ubereinstimmung
vom ACE-FTS-Temperaturen mit den Lidarmessungen ist bis etwa 80 km Hohe zu finden.
Die Abweichungen bis zu dieser Hohe sind nicht systematisch und kleiner als 5 K. Die-
se Unterschiede sind akzeptabel, vor allem wenn man bedenkt, dass die Messungen bis zu
500 km entfernt sind, die Profile horizontal gemittelt werden und einen durchschnittlichen
Zeitversatz von etwas weniger als 2 h haben. Der Zeitversatz kommt dadurch zustande,
dass die Satellitenmessungen als Sonnen-Okkultationsmessungen wahrend der Dédmmerung
stattfinden miissen, die Lidarmessungen hingegen die Dunkelheit brauchen. Oberhalb von
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Abbildung 4.14: Vergleich zwischen Lidar- und ACE-FTS-Temperaturen a) fiir ein Einzelprofil
am 24. Juli 2006 (Entfernung von Lidarstation und Satellit: ~100 km) und b) Unterschiede fiir
sieben Messungen aus den Jahren 2004 —2006. Die mittleren Unterschiede aller Vergleiche sind als
rote Linie dargestellt.
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85 km sind die ACE-FTS-Temperaturen jedoch im Mittel 10 K zu hoch. Ahnlich wie bei
TIMED/SABER sind auch bei ACE-FTS Probleme bei der Temperaturbestimmung in der
Mesopausenregion vorhanden. Als Ursachen werden Probleme in der Bestimmung des C'O,-
Mischungsverhéltnisses und der exakten geometrischen Hohe vermutet [Sica et al., 2007].

Auf einen Vergleich der Temperatur-Klimatologien fiir diese Satellitenmessungen ist hier
verzichtet worden. Zum einen sind fiir TIMED/SABER nur die &lteren und damit schlech-
teren Daten v.1.06 komplett verfiighar. Zum anderen liegen bis jetzt fir ACE/FTS keine
Klimatologien vor. Neben diesen beiden Instrumenten gibt es noch einige weitere satelliten-
getragene Temperatur-Messgeréte wie z.B. AMSU-A, MLS und CHAMP /RO, deren einzelne
Behandlung den Rahmen dieser Arbeit iibersteigen wiirde.

Zur Besonderheit der Erwédrmung in der Stratopausenregion und der dazu gehérigen
mesosphérischen Abkiihlungen gibt es eine Studie mit TIMED /SABER-Daten von Siskind
et al. [2005]. Diese konnte mit den hier vorgestellten lokalen Messungen soweit bestétigt
werden, dass sich eine Antikorrelationen zwischen warmer Stratopause und kiihlerer unterer
Mesosphére findet (max. Antikorrelation in 70 km Hohe). Dabei zeigen die hier vorgestellten
Lidarmessungen, dass die Abkiihlung etwa 30% der Erwéarmung erreicht, aber im Einzelfall
auch die durch den Satelliten gemessenen 80% durchaus erreicht werden. Die leicht positive
Korrelation zwischen Stratopause und oberer Mesosphére konnte nur fiir wenige Ereignisse
(4 von 13) gezeigt werden und ist im Mittel oberhalb von 85 km nicht zu sehen.

Diese Ergebnisse sind in guter Ubereinstimmung mit den Ergebnissen der Lidarmessun-
gen aus ALOMAR (Arctic Lidar Observatory for Middle Atmosphere Research, 69° N),
wobei iiber Kiihlungsborn die Stédrke der Erwérmungen in der Stratopausenregion und der
mesosphérischen Abkiihlungen im Mittel etwa 50% schwécher sind [Schdch, 2007]. Dies ist
durch die wesentlich nordlichere Lage von ALOMAR bedingt und der damit verbundenen
zentraleren Lage zum Polarwirbel und den somit wesentlich stiarker ausgeprégten strato-
sphéarischen Erwarmungen. Durch den grofleren Hohenbereich in Kiihlungsborn kann die
von Schdch [2007] vermutete Aussage bestitigt werden, dass die Erwéirmung in der obe-
ren Mesosphére nur in seltenen Féllen zu sehen ist. Beide Studien [Siskind et al., 2005;
Schéch, 2007] und die Ergebnisse dieser Arbeit machen deutlich, dass es sehr schwierig
ist von einer in Airglow-Messungen beobachteten mesosphérischen Abkiihlung Riickschliisse
auf die Erwdrmung in der Stratopausenregion zu ziehen [z.B. Walterscheid et al., 2000].
In anderen Airglow-Messungen konnte diese Korrelation zwischen den Temperaturen der
Stratopausenregion bei stratosphérischen Erwdrmungen und denen in Hohe der OH-Schicht
(~89 km) nicht gezeigt werden [Sigernes et al., 2003; Cho et al., 2004]. Dies kann damit
zusammenhéngen, dass die Hohe der Airglow-Messungen oberhalb der maximalen Antikor-
relation liegt. Zusammenfassend ldsst sich sagen, dass der Korrelationsgrad sehr stark vom
Einzelfall abhéingig ist, da die stratosphérischen Erwidrmungen im zeitlichen Verlauf und in
der Hohenstruktur sehr unterschiedlich sind.

Insgesamt ldsst sich unter Beriicksichtigung der Tatsache, dass es sich um lokale Mes-
sungen handelt und auch nur die stiarksten stratosphérischen Erwérmungen in der Analyse
beriicksichtigt wurden, schlussfolgern, dass eine starke Erwédrmung an der Stratopause immer
mit einer mesosphérischen Abkiihlung verbunden ist. Dies bedeutet fiir den Mechanismus
der Entstehung der SSW, dass nur eine Theorie wie die von Matsuno [1971], die die me-
sosphérischen Abkiihlungen als Teil der SSW einschlieft, mit den Beobachtungen vereinbar
ist. Abschliefend l&dsst sich sagen, dass die hier vorgestellte Studie lokal gemessener strato-
sphérischer Erwarmungen den grofien Vorteil eines Lidar-Datensatzes von der Troposphére
bis in die Thermosphére demonstriert. Sie bieten noch ein grofies Potential fiir weitere Stu-
dien, z.B. zur Variabilitdt der Temperatur wie in den folgenden Kapiteln dargestellt.



Kapitel 5

Fallstudien zur
Schwerewellenauswertung

Nach der Préasentation der mittleren Temperatur im vorangegangen Kapitel geht es in die-
sem Kapitel um die Variabilitdt der Temperatur in einer Nacht aufgrund von Wellen. Wie
schon erlautert sind diese Wellen, seien es nun planetare Wellen, Gezeiten oder Schwerewel-
len, wichtig fiir viele Prozesse in der Atmosphére. Im ersten Teil des Kapitels werden anhand
eines Einzelfalls die Analysetechniken vorgestellt. Im zweiten Teil wird anhand dreier auf-
einander folgender Messungen die Unterschiedlichkeit der Wellenstrukturen diskutiert. Im
dritten Teil wird der Winter 2005/2006 néher analysiert, der aufgrund einer stratosphéri-
schen Erwédrmung und der damit verbundenen besonderen dynamischen Situationen in der
Stratosphére Studien zur Schwerewellenausbreitung ermoglicht.

5.1 Vorstellung der Analysetechniken

Anhand der Messung in der Nacht vom 12. auf den 13. November 2003, die auch schon
in der Veroffentlichung von Rauthe et al. [2006] dargestellt wurde, werden nun die auch
im weiteren benutzten Analysetechniken dargestellt und deren Einschrankungen diskutiert.

Zur Vereinfachung wurden im Folgenden die Messnéchte nur mit dem Datum der zweiten
Nachthalfte bezeichnet, hier also mit dem 13.11.2003.

5.1.1 Temperaturen und ihre Fluktuationen

Nach den im Kapitel 4 beschriebenen Nachtmitteln der Temperatur kommt es bei der Unter-
suchung von Wellen auf die zeitliche Verédnderung der Temperaturen wéihrend einer Nacht an.
In Abbildung 5.1a ist der Zeitverlauf der Absoluttemperaturen am 13.11.2003 in Abhéngig-
keit von der Hohe dargestellt. Die Temperaturen wurden, wie sonst auch standardméfig,
mit einer Integrationszeit von einer Stunde und einer Viertelstunde Verschiebung berechnet.
Die Temperaturen am 13.11.2003 zeigen in der Troposphére und Stratosphére nur kleine
Verénderungen im Laufe der Nacht. In der Mesosphére sind hingegen einzelne Wellenstruk-
turen zu erkennen, z.B. ein Warmluftbereich mit abwérts gerichteter Phasengeschwindigkeit
zwischen 80 und 65 km von Beginn der Messung bis etwa 3:00 UT. In der oberen Me-
sosphére sind noch weitere Wellenstrukturen zu sehen. Um diese Strukturen besser erkennen
zu konnen, wird im ersten Schritt das Nachtmittelprofil abgezogen. So ergeben sich die in
Abbildung 5.1b| dargestellten Temperaturabweichungen. Damit sind auch Wellenstrukturen
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Abbildung 5.1: Zeitverlauf der Messung am 12./13. November 2003: a) Absoluttemperaturen und
b) Temperaturabweichungen vom Nachtmittelprofil. Die gepunkteten Linien stellen die Uberginge
zwischen den verschiedenen Messmethoden dar. In den Temperaturabweichungen sind zusétzlich
noch die vertikalen Phasengeschwindigkeiten mit gestrichelten Linien angedeutet.

mit wesentlich kleineren Amplituden von wenigen Kelvin sichtbar, die in der Stratosphére
typisch sind.

Bei der Bestimmung der Abweichungen fiir Zeitreihen mit begrenzter Dauer ergibt sich die
Frage, was genau der Hintergrund und was die durch Wellen verursachten Variationen sind.
Neben der hier gewahlten Benutzung des Nachtmittelprofils als Hintergrund gibt es auch die
Moglichkeit diesen Hintergrund durch stiickweise Anpassung von Polynomen [z.B. Hirota,
@] oder angepasste Splines [z.B. Blum et al., ‘2003] zu bestimmen. Ein Vergleich verschie-
dener Alternativen zur Mittelwertbestimmung ist am Beispiel relativer Dichteprofile durch
Mitchell et al. ﬁ1990] veroffentlicht worden. Die hier gewdhlte Methode des Nachtmittelab-
zugs bietet den Vorteil, dass zu jeder Zeit die spektralen Eigenschaften der Abweichungen
genau bekannt sind. Dies bedeutet, dass die Messdauer die Begrenzung vorgibt, alle Wellen
mit lingeren Perioden tragen zum Hintergrund bei und sind in spektralen Analysen nicht
aufzulosen. Diese Informationen sind wichtig beim Vergleich von verschiedenen Messungen.
Es ist also eindeutig, dass bei reinen Nachtmessungen (3—14 h) alle Temperaturédnderun-
gen aufgrund von planetaren Wellen wie z.B. der 2- oder 5-Tage-Welle und aufgrund von
ganz- und halbtégigen Gezeiten nicht erfasst werden. Benutzt man hingegen Alternativime-
thoden wie eine stiickweise Anpassung eines Polynoms oder angepasste Splines, so ist es sehr
schwierig zu kontrollieren, welche Teile des Spektrums im Hintergrund verbleiben und welche
nicht. So ist z.B. nicht klar, ob die volle Amplitude der Wellen mit Perioden kleiner als die
Messzeit erfasst wird. Auflerdem haben die frei wiahlbaren Parameter, wie z.B. der Grad des
gewihlten Polynoms oder die Anzahl der festgelegten Punkte im Spline auf die Bestimmung
von Hintergrund und Welle einen erheblichen Einfluss.

In den Temperaturabweichungen vom Nachtmittel am 13.11.2003 sind klare, kohérente
Wellenstrukturen zu sehen (Abb. [5.1b). Dies ist auch in den iibrigen Messungen durchaus
typisch, aber in der Klarheit von Nacht zu Nacht doch unterschiedlich (vgl. Abschnitt 5.2).
Als gestrichelte Linien sind die vertikalen Phasengeschwindigkeiten (c, ) eingezeichnet. Sie
liegen in diesem Fall zwischen —0,25 und —0,75 m/s und zeigen in der Mesosphére grofiere
Absolutwerte als in der Stratosphére. Dabei ist darauf hinzuweisen, dass die Phasengeschwin-
digkeiten und auch die spéter noch diskutierten Perioden relativ zu unserer Station gemes-
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sen werden und aufgrund des Dopplerverschiebung von den intrinsischen Werten abweichen
konnen.

Eine weitere Auffélligkeit in Abbil- 110 g
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Ben nur Temperaturen mit einer statisti-

schen Unsicherheit von weniger als 10 K Abbildung 5.2: Profile der Abweichungen vom
Nachtmittel am 12./13. November 2003. Die ro-

te Linie stellt die mittlere statistische Unsicher-
heit der Messung dar. Die hellblaue Linie zeigt
die mittleren Temperaturfluktuationen. Mit der
griinen Linie ist ein exponentielles Wachstum von
~ exp(z/2H,) mit H,=7 km eingezeichnet.

ein. Aufgrund des um ~ 10* kleineren
Riickstreusignals bei der Rotations-Raman-
Streuung im Vergleich zum elastischen Ray-
leighsignal sind die Fehler der Rotations-
Raman-Temperaturen grundsétzlich grofer
als die der Rayleigh-Temperaturen. Noch
dazu kommt, dass durch die Abnahme des Signals mit 1/z* die statistischen Unsicherheit in
der Messung zwischen 10 und 20 km rapide ansteigt und sie damit grofler als die in diesen
Hohen beobachtete Temperaturabweichung (|AT'|) wird. Oberhalb von etwa 20 km sind die
statistischen Unsicherheiten der Messungen mit Ausnahme des Bereichs 38 —45 km, in dem
beide etwa gleich grof sind, iiberall kleiner als die mittleren Temperaturvariationen. In diesen
beiden Bereichen (z < 20 km und z=38—45 km) ist eine genaue Bestimmung der Amplituden
nicht moglich, so dass dieser Bereich bei einem Teil der spéiteren Analysen ausgeschlossen
wird.

Analysiert man den Anstieg der Amplitude genauer, so ist klar zu sehen, dass sie mit
wenigen Ausnahmen langsamer ansteigen als bei Abnahme der Luftdichte und gleichzeiti-
ger Erhaltung des Impulsflusses zu erwarten ist (vgl. griine Linie mit den Fluktuationen).
Die Amplitude einer sich vertikal ungestort ausbreitenden und ungeséttigten Schwerewelle
wéchst mit ~ exp(z/2H,) [Fritts und Alexzander, 2003], das heifit z.B. von 0,5 K bei 20 km
auf 9 K bzw. 36 K in 60 bzw. 80 km an, wobei H,=7 km die Dichteskalenhthe ist. Es ist
klar, dass dies sehr vereinfachte Annahmen sind, da Anderungen im Temperaturgradienten
(Brunt-Vaisila-Frequenz), in den Hintergrundwinden und Séttigungseffekte der Wellen nicht
berticksichtigt werden. Neben dem schwicheren Anstieg der Amplituden in den Messdaten
ist zu sehen, dass dieser Anstieg der Amplituden mit der Héhe nicht monoton ist, sondern in
einigen Hohen starke Einbriiche beobachtet werden. Diese Einbriiche werden im Folgenden
als ,Knoten“ bezeichnet. In der Messung vom 13.11.2003 sind solche Knoten bei 57, 84 und
93 km zu sehen. Dariiber hinaus sind auch vor allem in der Mesosphére Hohenbereiche mit
nahezu konstanten Temperaturfluktuationen zu finden. Dies entspricht dann der Vorstellung
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Abbildung 5.3: Quadrat der Brunt-Viisild-Frequenz (N?) als Ma8 fiir die statische Stabilitit am
12./13. November 2003 a) Zeitverlauf b) Anzahl der statischen Instabilitéten in den Einzelprofilen
am 12./13. November 2003. Es wird unterschieden zwischen Profilen mit N? < 0s~2(schwarz) und
N2 <107*s72 (rot). Unterhalb von 50 km wurden die Zahlen nicht berechnet.

nach Lindzen ﬂ1981‘], dass Wellen gerade so weit brechen, dass sie das Brechungskriterium
nicht mehr verletzen und dariiber mit mehr oder weniger konstanter Amplitude sich nach
oben weiter ausbreiten. Ein dhnliches Verhalten der Temperaturfluktuationen mit Knoten
und Bereichen mit konstanter Amplitude wurde auch von Liibken und von Zahn ﬁ1991] in
Raketenmessungen in polaren Breiten gezeigt.

Ursache fiir diese Knoten koénnen starke Filterung von Wellen, sowie konvektive und
dynamische Instabilitédten sein. Alle drei Prozesse fithren durch eine Reduzierung der Anzahl
der Wellen aufgrund von Filterung oder durch eine Reduzierung der Amplituden aufgrund
von Brechung zu insgesamt kleineren Fluktuationen in den dariiber liegenden Héhen. Eine
weitere Ursache liegt moglicherweise in der begrenzten Dauer der Messung, vor allem im
Sommer. Bei relativ kurzen Messungen kann es sein, dass nur ein Teil der Welle erfasst wird
und so die Amplitude unterschéitzt wird.

Konvektive Instabilitdten konnen direkt mit den Lidarmessungen untersucht werden.
Dazu wird das Quadrat der Brunt-Viiséld-Frequenz (N?) nach Gleichung (2.3) berechnet.
Das Ergebnis fiir die Messung vom 13.11.2003 ist in Abbildung5.3aldargestellt. Die statische
Stabilitat ist in der Stratosphére sehr hoch, hingegen gibt es Regionen in der Mesosphére
mit sehr kleinem oder sogar negativem N?. Um nun ein Ma$ fiir die statische Instabilitit
iiber die gesamte Nacht zu bekommen, wird in jeder Hohe die Anzahl der Profile bestimmt
fiir die N2<0s™2 bzw. N2 <10 *s72 erfiillt ist. Genau genommen reprisentieren kleine
positive N2 schon stabile Bedingungen. Jedoch sind konvektive Instabilititen nur fiir wenige
Minuten zu erwarten [z.B. Sica und Thorsley‘, ‘1996‘; Sherman und She‘, ‘2006‘]. Aufgrund
der langen Integrationszeit von einer Stunde werden konvektive Instabilitdten eliminiert.
Deshalb werden im Folgenden schon kleine positive Werte von N2 als Indikatoren fiir statische
Instabilititen angenommen, als Grenze wurde 10~*s~2 gewéhlt.

In Abbildung [5.3b ist fiir alle Hohen oberhalb von 50 km die Anzahl N2 <0s~2 bzw.
N?% <107*s72 dargestellt. Da eine genaue Amplitudenbestimmung in der Troposphiére nicht
moglich ist, wird dieser Hohenbereich im Weiteren nicht betrachtet. Genauso wird die Stra-
tosphére nicht analysiert, da sie mit ihrem positiven Temperaturgradienten im Allgemeinen
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statisch stabil ist. Vergleicht man nun die Hohe der Knoten (siehe Abb. [5.2) mit denen
der statischen Instabilitdten, so zeigt sich, dass die beiden oberen Knoten (bei etwa 84 und
93 km) gut mit statischen Instabilitdten zusammen passen. Der Knoten in 57 km ist nicht
durch statische Instabilitdten zu erkldren, eventuell liegen dynamische Instabilitdten oder
Filterung vor. Da die Messung vom 13.11.2003 etwa 13 h lang ist, sollte die Problematik der
Messdauer hier keine entscheidende Rolle spielen. Fiir besonders effektive Filterung lassen
sich im Windfeld aus ECMWF-Daten keine Anzeichen finden (nicht dargestellt). Es scheint
darauf hinaus zulaufen, dass die Ursache des Knotens in einer dynamischen Instabilitéit liegt.
Insgesamt hat sich bei der Untersuchung der Knoten herausgestellt, dass etwa 50 % davon
mit statischen Instabilitdten in Verbindung zu bringen sind.

5.1.2 Spektrale Analysen

Neben den Amplituden sind auch die Perioden und vertikalen Wellenléngen von Interesse.
Diese sind durch spektrale Analyse der Temperaturabweichungen zu bestimmen. Dafiir ist
sowohl die Fourier-Transformation als auch die Wavelet-Analyse geeignet. Fiir Details zu den
Analysemethoden sei auf einschldgige Literatur verwiesen [z.B. Foufoula-Georgiou und Ku-
mar, 1994; von Storch und Zwiers, 1999]. Die Methode der Wavelet-Analyse hat den Vorteil,
dass eine rdumliche Information iiber die Hohe, in der die vertikalen Wellenldngen auftreten,
erhalten bleibt und nicht wie bei der Fourier-Transformation verloren geht. Dies gilt auch
fiir die zeitliche Information iiber das Auftreten der Perioden. Der Nachteil liegt in den sehr
groflen Randeffekten, d.h. die Ungenauigkeit in der Amplitude und der Lokalisierung nimmt
zu den Réandern sehr schnell zu [Torrence und Compo, 1998]. Die Fourier-Transformation,
wie auch die hier angewendete FFT (Fast-Fourier-Transformation), gilt dagegen als rela-
tiv robuste Methode [Brigham, 1995|. Fiir beide Analysemethoden gilt, dass die vertikale
Auflésung der Daten sowie der Hohenbereich der Messung den erfassbaren Wellenldngen-
bereich beschrinkt (Samplingtheorem). Dasselbe gilt auch in Bezug auf die Zeit fir die
Perioden. Beide Transformationen finden im Frequenzraum statt. Das heifit, dass bei der
Riicktransformation die Auflosung der Analysen zu ldngeren vertikalen Wellenldngen bzw.
Perioden hin abnimmt. Zur Wavelet-Analyse sei noch angemerkt, dass Morlet-Wavelets der
5. Ordnung benutzt werden, mit denen Oszillationen gut erfasst werden kénnen. Daher sind
diese fiir geophysikalische Anwendungen gut geeignet [Foufoula-Georgiou und Kumar, 1994].

Bei den Perioden ist eine zusétzliche Schwierigkeit, dass der Anstieg der Amplituden mit
der Hohe dafiir sorgt, dass die Zusammenfassung der Ergebnisse aus verschiedenen Héhen nur
sehr eingeschrankt moglich ist. Deshalb werden fiir das Beispiel vom 13.11.2003 nur einzelne
Hohen betrachtet. Fiir 57 und 89 km (Hohen mit besonders kleiner statistischer Unsicher-
heit) werden jeweils die Ergebnisse fiir die FFT und die Wavelet-Analysen gezeigt. Diese
Ergebnisse sind charakteristisch fiir die untere und obere Mesosphére am 13.11.2003. Bei
den FFT-Ergebnissen zeigt sich in Abbildung|5.4 eindeutig in beiden Hohen ein 8-stiindiger
Anteil als dominierende Periode. Auch in einer 13-stiindigen Messung ist diese Periode eine
der langsten, die sich auflésen lédsst. Dariiber hinaus sind in beiden Hohen auch kiirzere Peri-
oden zu sehen. Ein weiteres Maximum im Frequenzspektrum liegt jeweils bei ca. 3 Stunden.
Die Auflosung der FFT ist sehr grob. Mit der FFT ist der Nachweis von Wellenstrukturen,
die nur einen Teil der Nacht existieren, nicht moglich. Dies ist mit der Wavelet-Analyse besser
moglich. Wegen der groflen Randeffekte sind die Ergebnisse nur fiir Perioden interpretierbar,
die hochstens der halben Messzeit entsprechen (vgl. nicht-schraffierte Fliche in Abb. 5.5).
In beiden Hohen ist nur andeutungsweise zu sehen, dass ein mehr als 7-stiindiger Anteil vor-
handen zu sein scheint. Weiterhin ist es durch die Zeitauflosung der Spektren méglich viele
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Abbildung 5.4: FFT der Perioden am 12./13. November 2003: a) in 57 km Hohe und b) in 89 km
Hohe. Die Leistungsdichte-Spektren sind nach dem Parseval-Theorem normiert.

verschiedene Anteile mit nennenswerten Amplituden von Perioden kleiner als 6 Stunden zu
finden: 4 und 2 h bzw. 3 h in 57 bzw. 89 km. In den Abbildungen sind dabei die lokalen
Maxima (Kreuze) zu jedem Zeitpunkt so bestimmt, dass zwischen den verschiedenen Peri-
oden die Amplitude um mindestens 10% eingebrochen ist. So werden bis zu drei verschiedene
Perioden pro Zeitschritt detektiert. Selbst im Winter bei relativ langen Nachtmessungen ist
es nur schwer moglich, die offensichtlich dominierenden Perioden zu bestimmen. Im Som-
mer sind bei 3—5 h keine Aussagen zu den Perioden moglich. Um insgesamt fiir Perioden
von Schwerewellen und Gezeiten ein aussagekriftiges Bild zu erhalten, sind Messungen von
24 Stunden und mehr notwendig [vgl. ‘Fricke—Begemann und Hoffner, ‘2005]. Dafiir ist die
Tageslichtfahigkeit notwendig, die fiir das K-Lidar schon existiert und das RMR-Lidar gerade
entwickelt wird |Holste, %7%]

Da sich die Perioden mit der Zeit dndern, kann davon ausgegangen werden, dass dies
bei den vertikalen Wellenldngen mit der Hohe auch der Fall ist. Deshalb wird im Weite-
ren auf eine Betrachtung der FFT verzichtet und es werden ausschliefilich Ergebnisse der
Wavelet-Analyse gezeigt. Bei den Spektren der vertikalen Wellenldngen bietet sich zudem
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Abbildung 5.5: Wavelet-Analyse der Perioden am 12./13. November 2003: a) in 57 km Hohe und
b) in 89 km Hohe. Die Kreuze zeigen die lokalen Maxima in jeder Hohe an. Im schraffierten Bereich
ist die Analyse durch Randeffekte beeinflusst. Weitere Details im Text.
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an, die Ergebnisse der Einzelprofile iiber die ganze Nacht zu mitteln (vgl. Abb. [5.6a), um
Informationen zusammen zu fassen. Der grofle abgedeckte Hohenbereich von etwa 100 km
erlaubt es, auch vertikale Wellenldngen von mehr als 20 km iiber einen grofien Héhenberei-
chen zu detektieren. Dies ist fiir Lidars nahezu einmalig und eine groffe Einschrankung der
Ergebnisse bei Messungen mit nur einem Lidar [vgl. Gardner und Taylor, 1998]. Die Maxima
im Amplitudenspektrum werden wie bei den Perioden bestimmt.

Fiir den gesamten Hohenbe- 100
reich sind am 13.11.2003 Wellen Ampl. [K]
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Halbwertsbreite noch mehr Eigen- vertikale Wellenlange [km]
schaften zu untersuchen, wurden

die nachfolgenden Berechnungen Abbildung 5.6: Ergebnisse der Wavelet-Analyse der verti-
durchgefiihrt. Von einer kiinstli- kalen Wellenléinge am 12./13. November 2003: a) Nachtmit-
chen Einzelwelle sind die Ampli- tel des Amplitudenspektrums. Die Kreuze zeigen die lokalen
tude und auch die vertikale Wel- Maxima in jeder Hohe an. Im schraffierten Bereich ist die
lenldnge genau bekannt, ist die Be- Analyse durch Randeffekte beeinflusst. b) Leistungsspek-
stimmung der Halbwertsbreite im trum bei 50 km. Die Punkte markieren die lokalen Maxima.
Leistungsspektrum moglich. Aus Die schraffierte Fliche stellt jeweils den Bereich dar, der zur
der Berechnung verschiedener Ein- Berechnung der Varianz des Maximums beitragt.

zelwellen mit unterschiedlichen vertikalen Wellenléngen (A,) ergibt sich, dass die Halbwerts-
breite in guter Ndherung £ 0,2 \, entspricht. Dieses Ergebnis bestétigt sich auch bei der
Einfiihrung eines exponentiellen Anstiegs der Amplitude. Neben der Halbwertsbreite und
dem Einfluss der exponentiell ansteigenden Amplitude mit der Hohe wurde anhand von
kiinstlichen Spektren auch der Einfluss verrauschter Daten studiert. Dabei wurde ein weifes
Rauschen angenommen, das typischerweise dem Rauschen in geophysikalischen Daten ent-
spricht [vgl. z.B. Torrence und Compo, 1998]. Es hat sich herausgestellt, dass der durch
verrauschte Daten entstehende Untergrund in seinem Anteil an der Gesamtvarianz ver-
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nachlissigt werden kann. In Abbildung ist das Leistungsspektrum vom 13.11.2003 in
50 km Hohe gezeigt. Der schraffierte Bereich zeigt die Breite der dominierenden Moden im
Leistungsspektrum an. Sie erkliaren etwa 63% der Gesamtvarianz. Im Hohenbereich zwischen
40—-60 km erkldren im Mittel die jeweils drei stérksten Maxima im allgemeinen zwischen 45
und 65% der gesamten Varianz ﬁRauth@ et al.‘, ‘2006].

5.2 Messungen in drei aufeinander folgenden Néchten

Um die Unterschiedlichkeit der Wellenstrukturen von Nacht zu Nacht zu demonstrieren,
werden in diesem Abschnitt drei aufeinander folgende Messungen im Oktober 2005 beschrie-
ben. Neben den Nachtmessungen von 1-105 km waren auch tagsiiber Messungen mit dem
K-Lidar zwischen etwa 85 km und 95 km moglich. Dabei musste aufgrund des wesentlich
schwiécheren Signals die zeitliche Auflosung auf 2 Stunden Integration mit halber Stunde
Verschiebung reduziert werden. Sonst ist in der Mittagszeit bei hochstem Sonnenstand und
bei Dunst keine Temperaturberechnung maoglich.

5.2.1 Temperaturfluktuationen

In Abbildung 5.7/ sind die Temperaturabweichungen vom Nachtmittel zwischen dem 5.10.
und dem 8.10.2005 dargestellt. Dabei sind die Daten mit der normalen zeitlichen Auflésung
von einer Stunde Integration und einer Viertelstunde Verschiebung berechnet. Beim Ver-
gleich der Wellenstrukturen in den drei Néchten fallt auf, dass die letzte Nacht wesentlich
unstrukturiertere Temperaturvariationen zeigt als die zwei Néachte davor. Gleichzeitig sind
in dieser Nacht auch die Amplituden der Wellen etwa 25% kleiner als die der ersten Nacht.
Die Amplituden der mittleren Nacht liegen zwischen denen der beiden anderen Néchte.
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Abbildung 5.7: Temperaturabweichungen von den jeweiligen Nachtmittel-Profilen fiir drei Mes-
sungen vom 5. —8. Oktober 2006. Tagsiiber gibt es nur Messungen des K-Lidars (nicht dargestellt).

5.2.2 Spektrale Analysen

Um diese Unterschiedlichkeit der Wellen besser zu erfassen, wurden spektrale Analysen fiir
vertikale Wellenléngen und Perioden berechnet. Nédhere Erlduterungen zur Methodik fin-
den sich in Abschnitt 5.1.2. Die vertikalen Wellenlédngen sind als Nachtmittel der Wavelet-
Amplituden-Spektren in Abbildung 5.8/ gezeigt. Dabei wurden nur Temperaturprofile ge-
nutzt, die durchgingig von der Troposphére bis in 100 km Hohe reichen. Besonders fallen
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Abbildung 5.8: Nachtmittel der Wavelet-Spektren der vertikalen Wellenldngen vom 5. —8.10.2006.
Die Kreuze zeigen die lokalen Maxima in jeder Hohe an. Im schraffierten Bereich ist die Analyse

durch Randeffekte beeinflusst.

die kleinen Amplituden in der letzten Nacht auf. In dieser Nacht sind neben einer dominieren-
den vertikalen Wellenldnge von etwa 25 km nur Maxima bei vertikalen Wellenldngen kleiner
als 13 km zu finden, wobei diese nicht mehr iiber den kompletten auflésbaren Hohenbereich
in Erscheinung treten. Im Gegensatz dazu gibt es in der ersten Nacht zwei dominierende Mo-
den iiber den kompletten Hohenbe-
reich mit etwa 13 km und 30 km.
Aufler ein paar sehr schwachen
Maxima in 10-50 km ist damit
das Spektrum der vertikalen Wel-
lenléngen in der Mesosphére we-
sentlich deutlicher durch Maxima Ey
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mit sowohl Strukturen der ersten
als auch der letzten Nacht wieder.
Schon in den Analysen zu den
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rioden méglich. In Abbildung 5.9 Abbildung 5.9: Messungen des K-Lidars vom 5.—
ist sowohl die durchgéngige Zeitrei- 8.10.2006 in 90 km Hohe mit zwei Stunden Integration und
he der Temperaturabweichungen in einer halben Stunde Verschiebung. a) Zeitreihe der Tempe-
90 km dargestellt als auch die dazu- raturabweichungen vom Mittel, b) Wavelet-Analyse der Pe-
gehorige Wavelet-Analyse der Peri- rioden. Im schraffierten Bereich ist die Analyse durch Rand-
oden. Es ist nochmal darauf hinzu- effekte beeinflusst. Beachte die nicht-lineare y-Achse in der

weisen, dass im Gegensatz zu den Abbildung 5.9b.
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Nachtmessungen (in Abb. die Zeitauflosung von einer auf zwei Stunden reduziert ist, um
in der Mittagszeit bei sehr hohem solarem Untergrund eine Temperaturberechnung méglich
zu machen. Schon in der Zeitreihe fallen die langerperiodischen, etwa halbtéagigen Strukturen
auf. Die Wavelet-Analyse ergibt, dass in den ersten zwei Tagen und Néchten eine 12-stiindi-
ge Variation mit einer Amplitude von 10—14 K klar dominiert. Diese verschwindet in der
letzten Nacht. Kleinere Perioden (2—6 h) treten immer wieder auf, doch halten sie sich nicht
iiber mehr als 3 Stunden der Messung. Die Amplituden dieser kurzzeitigen Variationen liegen
bei etwa 6 K, konnen aber auch Maximalwerte von etwa 10 K erreichen. Die Kombination
der Ergebnisse der Perioden mit denen der vertikalen Wellenldngen ist schwierig. Doch es
ist anzunehmen, dass die vertikalen Wellenldngen von 30—-35 km zur 12-stiindigen Gezeit
gehoren [vgl. Forbes, 1995], da diese nur in den ersten zwei Néachten auftreten.

Insgesamt lésst sich schlussfolgern, dass bei einem Fehlen der Gezeit die Wellenstrukturen
chaotischer erscheinen, wie es sich bei einer anderen ldngeren Messungen mit dem K-Lidar
auch schon angedeutet hat [Fricke-Begemann und Hoffner, 2005]. Noch dazu ist ein Drittel
bis die Hélfte der iibliche Variation der Temperaturen durch Gezeiten verursacht. Eine in
mittleren Breiten iibliche Amplitude bei Messungen von Gezeiten liegt bei 5—10 K [Shepherd
und Fricke-Begemann, 2004; Fricke-Begemann und Héffner, 2005]. Damit sind Gezeiten
nicht zu vernachléssigen. Da aber neben der schon erreichten Tageslichtfahigkeit des K-
Lidars auch die des RMR-Lidars notwendig ist, um Gezeiten in allen Hohen zu bestimmen,
ist eine detaillierte Analyse zu Gezeiten mit dem vorliegenden Datensatz nicht moglich.
Jedoch koénnen durch geeignete Methoden wie z.B. zeitliche Beschrénkung der Messung bei
der Auswertung der Amplituden Schwerewellen isoliert analysiert werden.

5.2.3 Transmissionsrechnung

In diesem Abschnitt wird die Ursache fiir die reduzierten Amplituden in der dritten Nacht
nédher zu untersucht. Sie liegt moglicherweise in der Filterung der Wellen. Diese kann mit
den ECMWF-Wind-Daten ndher untersucht werden. Wie schon in Abschnitt 2.3.3/erlautert,
werden Wellen an einem so genannten kritischen Niveau gefiltert, das bei A\, — 0 erreicht
wird. Unter Vernachlédssigung des Coriolisparameters ergibt sich mit der vereinfachten Dis-
persionsrelation (Gl. 2.15)):

& =w— ki — 0. (5.1)

Weiterhin wird angenommen, dass m? nicht negativ wird, d.h. die Wellen propagieren nur
aufwérts. Die Wellen konnen sich nur nach oben ausbreiten, wenn

il (5.2)

Co Gy
Ist diese Beziehung zwischen Wind und Phasengeschwindigkeit fiir eine Welle nicht erfiillt,
wird sie gefiltert. Unter Annahme eines Schwerewellenspektrums (Verteilung von ¢, und ¢,
in den Wellen) lisst sich die Transmission durch die Stratosphére berechnen. Da das Spek-
trum fiir den konkreten Fall unbekannt ist, werden isotrop und homogen verteilte Phasen-
geschwindigkeiten angenommen mit einem maximalen Betrag (¢, = /c2 + ¢2) von 100 m/s.
Da zunéchst die Transmission in der Stratosphére von Interesse ist und die genauen Anre-
gungshohen der einzelnen Schwerewellen in der Troposphére nicht bekannt sind, wird die
Transmission erst oberhalb von 10 km berechnet. Fiir jede einzelne Welle wird mit Hilfe des
ECMWF-Windes die Gleichung (5.2) iiberpriift. Alle Wellen, die die Bedingung nicht mehr
erfiillen, werden aus dem Spektrum entfernt. Die Anzahl der nicht gefilterten Wellen wird in
Prozent ausgerechnet.
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Abbildung 5.10: Darstellung der Wind und Transmissionsverhé&ltnisse in den Néchten vom 5. —
8.10.2006. a) Zonal- und Meridionalwind aus ECMWF-Daten um 0 UT. b) Berechnete Transmission
eines gegebenen Wellenspektrums. Weitere Details im Text.

In Abbildung 5.10a/ sind Zonal- und Meridionalwind aus ECMWEF-Daten um 0 UT fiir
alle drei Néachte gezeigt. Der Zonalwind ist fiir alle Nachte sehr dhnlich. Der Meridionalwind
hingegen zeigt in der dritten Nacht bis 20 km Hohe deutliche Unterschiede und erreicht bis
zu 10 m/s in der Troposphére und unteren Stratosphére. In den anderen beiden Néchten ist
der Meridionalwind geringer und hat teilweise sogar die entgegengesetzte Richtung.

Damit ergibt sich eine unterschiedliche Filterung der Wellen. Die Resultate der Trans-
missionsrechnung fiir alle drei Ndchte sind in Abbildung |5.10b| zusammengestellt. Es ist die
Abnahme der Transmission iiber die drei Néchte hinweg in allen Hohen zu sehen. Dabei fin-
den sich von Nacht zu Nacht immer geringere Transmissionswerte. Dies ist in guter Uberein-
stimmung mit der Abnahme der Amplituden iiber die drei Nédchte hinweg. Diese Ergebnisse
der Transmissionsrechnung sind dabei insoweit unabhéngig von der Wahl des maximalen
Phasengeschwindigkeit, dass die Relationen zwischen den Néchten erhalten bleiben, da die
Unterschied zwischen den Néchten vor allem in den Meridionalwinden bei geringen Wind-
geschwindigkeiten (<15 m/s) liegen. In Kombination mit den anderen Ergebnissen ist zu
vermuten, dass die Filterung der 12-stiindigen Gezeit in der letzten Nacht stattfindet. Denn
in 90 km ist sie nicht mehr nachzuweisen. Damit sind die Amplituden wesentlich reduziert
und die Wellenstrukturen wirken weniger geordnet.

5.3 Winter 2005/2006

Als Letztes wird in diesem Kapitel eine Anwendung der bereits vorgestellten Methoden ge-
zeigt, um die Messungen im Winter 2005/2006 ndher zu analysieren. Diese unterscheiden
sich bei der Betrachtung der Temperaturprofile und der Schwerewellenaktivitéit von anderen
Messungen. Zum einen gibt es im Januar 2006 im Nachtmittel einen sehr grofien Tempera-
turunterschied zwischen Strato- und Mesopause (bis zu 140 K). Zum anderen gibt es mehrere
Messungen im Januar 2006, deren Temperaturfluktuationen eher dem typischen Sommer- als
dem Winterzustand &hneln (vgl. Abschnitt [6.1), d.h. vor allem in der unteren Mesosphére
sind die Fluktuationen bis zu einem Drittel kleiner als in den iibrigen Messungen im Winter.
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5.3.1 Die stratosphirische Situation im Winter 2005 /2006

Um zuerst einen Uberblick des Winters 2005/2006 zu bekommen, wird in diesem Abschnitt
kurz die stratosphérische Situation und Besonderheit dieses Winters in der Arktis beschrie-
ben. Dabei wird im wesentlichen auf einen WMO-Bericht zuriickgegriffen [IWMO, 2006].

Zu Beginn des Winters 2005/2006 entwickelte sich ein starker und kalter polarer Wir-
bel in der Arktis. In der zweiten Hélfte des Novembers wurde die weitere Verstirkung des
Polarnacht-Jets von einigen Storungen unterbrochen. Ein so genanntes ,Canadian War-
ming“-Ereignis trat um den 25. November auf. Dabei wanderte das verstiarkte Aleutenhoch
in der Stratosphédre nach Kanada und es gab eine positive Temperaturdifferenz zwischen
90° N und 60° N in 100 hPa.

Bis in die erste Hélfte des Januars wurden in der unteren Stratosphére so niedrige
Temperaturen erreicht, dass PSC-Bildung (Polar Stratospheric Cloud) iiber Salpetersiure-
Trihydrat (NAT-Teilchen) moglich war. Teilweise wurden sogar Wassereisbildungstempe-
raturen erreicht. Ab Mitte Dezember wurde der polare Wirbel immer wieder gestort und
dadurch abgeschwicht. In der ersten Januarhélfte setzte sich die Umkehrung des zonalen
Windes und damit Ostwind von der oberen in die untere Stratosphére durch. Wie schon in
Abschnitt 2.5] gezeigt, war ab dem 21. Januar das ,,major warming“-Kriterium erfiillt (siehe
Abb.[2.4). Bis zum 1. Februar verschob sich das Zentrum des polaren Wirbels in der unteren
Stratosphére siidostwarts nach 60° N, 50° O . Zeitweise gab es ein weiteres Wirbel-Zentrum
erst {iber dem Ochotskischen Meer und spéter iiber der Hudson Bay. Die Besonderheit dieser
stratosphérischen Erwarmung lag in der Tatsache, dass die Ostwinde etwa vier Wochen in
der Stratosphére vorherrschten (in anderen Jahren normalerweise nur etwa 2 Wochen) und
damit eine extrem lange Storung der Zirkulation vorlag. Nach dieser starken Erwédrmung
reetablierte sich Anfang Méarz ein schwacher polarer Wirbel iiber der européischen Arktis.
Er blieb aber bis zum Ende des Winters schwach und 16ste sich gegen Ende April auf.

Insgesamt hat sich herausgestellt, dass der Winter 2005/2006 am Nordpol in 30 hPa im
Vergleich zu anderen Wintern im Mittel einer der wérmsten seit 1948 war, obwohl er so kalt
begonnen hatte.

5.3.2 Ergebnisse der Lidarmessungen

In diesem Abschnitt werden nun

die Lidarmessungen am IAP aus Tabelle 5.1: Messzeiten und Messdauer im Januar 2006

dem Winter 2005/2006 vorgestellt, Messnacht | Messzeit [UT] | Messdauer [h]
wobei der Schwerpunkt der Aus- 78779712006 | 16:07 06:32 14,25
wertung auf den Messungen im Ja- 79771012006 | 16:13~ 04:40 12,5
nuar 2006 liegt, weil dieser Monat 14./15.1.2006 16:05—03:38 11,5
eine relativ gute Abdeckung mit 75 /7612006 | 16:0705:13 13,0
8 Messungen mit jeweils mehr als 775 77779006 | 16:14 06:24 14,25
3 h Dauer aufweist. Im November 22./23.1.2006 16:14_02:.11 10,0
und Dezember gab es nur 3 Mes- 75375979006 T 16.2622:23 5.75
sungen von mehr als 3 h, so dass 979899006 T 1645 04:22 115

nur stark eingeschréinkte Aussagen
gewonnen werden koénnen. Eine Ubersicht zu den Messungen im Januar 2006 findet sich in
Tabelle

Wie schon oben angedeutet, zeichnet sich der Januar durch eine besondere Tempe-
raturstruktur in Stratosphire und Mesosphéire aus. In Abbildung [5.11] sind die mittleren
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Temperaturprofile dargestellt. Dabei definieren alle Messungen auflerhalb des Januars 2006
(19 Néchte) den durchschnittlichen Winterzustand (Einzelprofile in grau und Mittelwert in
griin). Weitere Ergebnisse zu Messungen in den iibrigen Wintern werden im Kapitel [6/ dar-
gestellt. Zusétzlich finden sich in der Abbildung die ersten sechs der acht Messungen im
Januar 2006 als Einzelprofile in schwarz und ihr Mittelwert in rot. In blau sind die beiden
Messungen Ende Januar dargestellt. Diese wurden nicht zu den iibrigen gruppiert, da sie re-
lativ kurz sind (24.1.) bzw. einer ganz ande-

ren Situation in der Stratosphére entspre- _ ; ; ; ]
chen (28.1.). Es ist anzumerken, dass die R e 9 2AT 2008 (8) T
Variabilitdt der mittleren Temperaturprofile 90 F i NN 006.(2)
im Winter grundsétzlich sehr hoch ist und 80 ' :
es insgesamt relativ wenige Messungen gibt.

10 g (RARASAASAN LALRA LRALS AR RALRY

100 [ %

Das hat zur Folge, dass die im Nachfolgen- = op A NS : ]
den dargestellten Unterschiede im statisti- = 60 frorris P S N =
schen Sinne einer Verteilung nicht signifi- § BO fori s S D N E

kant sind, d.h. sie unterscheiden sich um we- 4L : :
niger als eine Standardabweichung (o). Da 20 R
im Folgenden aber nur die Fehler der Mit- S N
telwerte von Interesse sind (= -% mit N 20 proeie e QY

VN _ : . ]
Anzahl der Messungen), ergeben sich fol- 10 oo SRR PNy g
gende signifikante Unterschiede: In der un- ) S — R e S
teren Stratosphére sind die Temperaturen 150 170

im Januar 2006 niedriger als im Standard-
winter (ca. 10 K in 20 km), was sehr gut in
Ubereinstimmung mit den Temperaturbeob-
achtungen in polaren Breiten und mit dem
erhohten Auftreten von PSC im Vergleich zu
den Vorjahren ist [WMO, 2006]. Im Gegen-
satz dazu sind die Stratopausentemperatu-
ren im Durchschnitt sehr hoch. Am 9.1.2006
gab es mit mehr als 300 K im Nachtmittel
die wéarmste winterliche Stratopause seit Be-

Temperatur [K]

Abbildung 5.11: Vergleich der mittlere Tempe-
raturprofile von Messungen im Januar 2006 mit
den tibrigen Messungen im Winter. Einzelprofile
sind in schwarz (9.1.-23.1.), hellblau (24.1. und
28.1.) und grau (Messungen im Winter vor 2006)
dargestellt. Die Anzahl der Messungen ist in der
Legende vermerkt. Zusétzlich sind noch die Mit-
telwerte der Messungen vom 9.1.—-23.1. (rot) und
der in allen anderen Winter (griin) eingezeichnet.

ginn unserer Messungen im Jahr 2002. Auflerdem liegt die mittlere Stratopausenhéhe mit
etwa 42 km um 6 km tiefer als bei den iibrigen Messungen. Dies ist typisch fiir strato-
sphérische Erwarmungen genauso wie die Abkiihlung in der Mesosphére (vgl. Abschnitt
und[4.3.1). Die Abkiihlung findet hier zwischen 60 und 80 km statt. Zwischen 80 und 100 km
sind die Profile sehr dhnlich und liegen im Mittel aufeinander. Dariiber erkennt man fiir die
ersten sechs Messungen im Januar 2006 die um etwa 3 km hoher gelegene und im Vergleich
zu den iibrigen Wintermessungen um etwa 5 K kéltere Mesopause. In der Mesopausenregion
zeigt sich auch der grofite Unterschied zu den zwei letzten Messungen im Januar 2006. Dabei
ist die im Mittel hohere Temperatur an der Mesopause am 24.1. moglicherweise ein Artefakt
durch die relativ kurze Messung (nur knapp 6 h). Am 28.1. ist sie wohl geophysikalisch be-
dingt und wird im Folgenden noch diskutiert werden (etwa 200 K an der Mesopause in ca.
100 km).

Die besondere geophysikalische Situation spiegelt sich nicht nur in den Absoluttempera-
turen wieder, sondern auch in den mittleren Temperaturfluktuationen pro Nacht (vgl. blaue
Linie in Abb. 5.2). Dabei wurden die Messungen auf maximal 5 h beschrinkt und mit ei-
nem Hanning-Filter iiber =5 km gegléttet. Ersteres gewéhrleistet die Vergleichbarkeit der
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Abbildung 5.12: Temperaturfluktuationen aus 5 h Messungen ermittelt: a) Verschiedene Mit-
telwerte und Standardabweichungen fiir unterschiedliche Zeitrdume im Winter (vgl. Legende). b)
Darstellung der Einzelprofile fiir einen Teil der Messungen im Januar 2006 (Einzelprofile: schwarz,
Mittelwert: rot) und der Messungen in den iibrigen Wintern (Einzelprofile: grau, Mittelwert: griin).
Die restlichen Messungen im Januar 2006 sind einzeln in hellblau gezeigt. Die Anzahl der jeweiligen
Messungen ist in Klammern vermerkt.

unterschiedlich langen Messungen. Letzteres sorgt dafiir, dass die wichtigen Strukturen zu
betont werden und verhindert damit die zu starke Auspréagung von ,,Knoten“ im Nachtmittel
(weitere Details in Abschnitt[6.1). Um die Temperaturfluktuationen im Januar 2006 detail-
liert darzulegen, wurden zwei verschiedene Darstellungen gewéhlt. Zum einen werden die
mittleren Fluktuationen aus bestimmten Zeitrdumen im Winter berechnet. Diese sind mit
den dazugehorigen Standardabweichungen in Abbildung|5.12al gezeigt. Zum anderen werden
Einzelmessungen présentiert, die Besonderheiten im Vergleich zum ,,Standardwinter® zeigen
(Abb.5.12b). Mit den mittleren Temperaturfluktuationen aus verschiedenen Zeitraumen im
Winter ist sehr gut zu erkennen, dass alle Datensétze bis 50 km gut {ibereinstimmen. Wie
schon bei den Temperaturen sind die dariiber auftretenden Unterschiede im statistischen
Sinne nicht signifikant. Trotzdem fallt ins Auge, dass im Januar 2006 besonders kleine Tem-
peraturfluktuationen zwischen 50 und 70 km auftreten. Die grofiten Unterschiede zum ,,Stan-
dardwinter” sind zu sehen, wenn man sich auf die fiinf Messungen zwischen dem 15.1 und
dem 24.1. beschrankt. Dies lésst sich auch anhand der Einzelmessungen in Abbildung5.12b
nachvollziehen. Bis auf die Nacht vom 17.1., in der die Temperaturfluktuationen zwischen
50 und 60 km grof sind, zeigen alle Einzelmessungen (schwarze Linien) wesentlich kleinere
Werte als das Mittel der iibrigen Winter (griine Linie). Wie spéter in den Abschnitten
und (8.1 gezeigt wird, haben diese Art von Temperaturfluktuationen mit relativ geringen und
gleich bleibenden Werten von 5080 km grofie Ahnlichkeiten mit den Profilen der Tempe-
raturfluktuationen im Sommer. Fiir diese relativ kleinen Temperaturfluktuationen kommen
verschiedene Ursachen in Frage: konvektive bzw. dynamische Instabilitdten, unterschiedliche
Windfilterung der Wellen oder Unterschiede in der Quelle der Schwerewellen.

Die statischen Instabilitdten lassen sich wie in Abschnitt [5.1.1] gezeigt untersuchen. Da-
bei sind die Beispiele in Abbildung 5.13| reprisentativ fiir die Messungen mit den etwas
grofleren Temperaturfluktuationen am Anfang des Monats (9.1.) und den kleineren Mitte
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Abbildung 5.13: Anzahl der statischen Instabilitdten in den Einzelprofilen fiir zwei Messungen:
a) 8./9.1.2006 und b) 14./15.1.2006. Es wird unterschieden zwischen Instabilititen mit N? < 0s~2
(schwarz) und N2 <10~%s72 (rot). Unterhalb von 50 km wurden die Zahlen nicht berechnet.

Januar (15.1.). Zum Beginn des Januars zeigen sich Instabilitéiten iiber einen grofien Bereich
der Mesosphére (Beispiel siehe Abb. [5.13a). Vom 15.1.-24.1. hingegen sind diese Instabi-
litdten fast ausschliefllich auf den Bereich oberhalb von 80 km beschriankt (Beispiel siche
Abb. 5.13b). In Einzelfillen (nicht gezeigt) gibt es unterhalb von 60 km schwache Instabi-
litdten (N? < 10~*s72). Zwischen 60 und 80 km liegen nicht einmal schwache Instabilitéiten
vor. Dies entspricht dann wie auch die Fluktuationen eher einer Sommersituation in der
Atmosphére. Damit konnen statische Instabilitéiten als Ursache fiir die kleinen Amplituden
ausgeschlossen werden. Es kann sogar angenommen werden, dass durch die geringen Tem-
peraturfluktuationen die Anzahl der statischen Instabilitdten reduziert wird, da Wellen mit
kleinen Amplituden den Hintergrund-Temperaturgradienten nicht so stark beeinflussen und
somit dieser nicht mehr iiberadiabatisch werden kann.

Die anderen oben aufgefiihrten Ursachen sind mit den Lidardaten allein nicht zu kléren.
Es ist das Heranziehen weiterer Datensétze notwendig. Zum einen ist der Einfluss des Win-
des auf die Amplituden zu kldren und zum anderen sind auch die lokalen Messungen in
einen Zusammenhang mit der groBraumigen Zirkulationsdnderung (vgl. Abschnitt [5.3.1) zu
bringen. Dies erfolgt im néchsten Abschnitt mit Hilfe von ECMWF-Daten. Dabei liegt der
Schwerpunkt der Betrachtungen in der Stratosphére und unteren Mesosphére, da diese in
den Temperaturfluktuationen die grofiten Unterschiede zu den iibrigen Wintermessungen
zeigen.

5.3.3 Analyse der meteorologischen Situation

Wie in Abschnitt 5.3.1 beschrieben, hat sich die Zirkulation in der Stratosphire im Janu-
ar 2006 sehr verandert. In Abbildung sind die Karten der potentiellen Vorticity auf der
600 K-Fléache der potentiellen Temperatur fiir 6 von 8 Messnéchten gezeigt. Diese Fléche liegt
in etwa 26 km Hohe und damit in der mittleren Stratosphére. Es wurden ECMWEF-Daten
benutzt. Der Rand des polaren Wirbels ist als stiarkster Gradient in der potentiellen Vorticity
definiert [z.B. Karpetchko et al., 1005]. Wie zu sehen ist, dndert sich die Lage des polaren
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Abbildung 5.14: Potentielle Vorticity [PVU = 107K m?/kgs] auf der 600 K Isentropen
(~26 km) aus ECMWF-Daten fir 00 UT in den Nichten: a) 9.1., b) 15.1., ¢) 17.1., d) 23.1.,
e) 24.1. und f) 28.1.2006. Das rote Kreuz zeigt den Lidarstandort Kiithlungsborn.
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Abbildung 5.15: Wind im Januar 2006 aus operationellen ECMWF-Daten um 00 UT: a) Zonal-
wind und b) Meridionalwind. Fiir den 14.1. liegen keine Daten vor.

Wirbels iiber diesen Monat sehr stark. Zu Begin des Monats (9.1.) liegt der polare Wirbel
leicht Richtung Nordeuropa verschoben, aber Kiihlungsborn ist noch eindeutig auflerhalb
des Wirbels. Bis zum 15.1. hat sich der Wirbel kaum nach Siiden ausgebreitet, hat sich aber
wesentlich in die Breite ausgedehnt bis in den Nordatlantik. Bis zum 17.1. dringt er auch
weiter nach Siiden vor. Wie in Abschnitt erldutert, beginnt am 21.1. eine starke strato-
sphérische Erwarmung. Am 23.1. wie auch 24.1. ist der Wirbel trotzdem noch vorhanden, ist
aber nicht mehr der Breite nach gestreckt, sondern eher von Nordwest nach Siidost zwischen
Gronland und Nordeuropa. Damit liegt zu diesem Zeitpunkt Kiihlungsborn im Wirbel. Am
28.1. ist der Wirbel zerbrochen. Ein Rest liegt iiber Mitteleuropa und Russland und damit
siidlich von Kiihlungsborn.

Diese sehr unterschiedlichen Lagen des Wirbels spiegeln sich auch in den lokalen Wind-
feldern iiber Kiihlungsborn wider. Zur Untersuchung des Windes werden die operationellen
ECMWF-Daten um 0 UT am néchsten Gitterpunkt zu Kiihlungsborn benutzt. Damit kann
das Windfeld bis etwa 60 km analysiert werden. Wie in Abbildung [5.15al zu sehen ist der
Zonalwind in der Stratosphére im Januar 2006 hoch variabel. Gibt es Anfang des Monats
zwischen 40 und 60 km noch positiven Zonalwind mit mehr als 100 m/s, schwicht er sich
ab dem 8.1. stark ab und dreht sich zeitweise sogar in einen Ostwind um (11.1.—13.1. und
21.1.-23.1.). Auffillig ist auBerdem ein Hohenbereich mit negativem Zonalwind in der Stra-
tosphére (~20-35 km) ab dem 23.1. bis zum Ende des Monats. An der Tropopause sind die
Unterschiede kleiner, trotzdem kann festgehalten werden, dass der Jet in seiner Stérke un-
terschiedlich ausgeprigt ist. Auch beim Meridionalwind (Abb.[5.15b) finden sich die grofiten
Unterschiede oberhalb von 30 km, dort gibt es sowohl Zeiten mit stark positiven Meridional-
winden (>50 m/s) am Anfang und in der Mitte des Monats als auch Zeiten mit negativen
Meridionalwinden (< —20 m/s) Mitte und Ende des Monats. Aulerdem fallen auch negative
Meridionalwinde, also Nordwind, zwischen 10 und 20 km vom 18.1.-25.1. ins Auge.

Diese sehr unterschiedlichen Windfelder lassen vermuten, dass die Filterung von Wel-
len sehr unterschiedlich ausfillt. Fiir alle Messungen im Januar 2006 wurde, wie in Ab-
schnitt [5.2.3 néher erlautert, die Transmission berechnet. Es wird wieder eine Quellenhéhe
von 10 km angenommen und ein isotropes Wellenspektrum mit ¢, <100 m/s. Die Ergebnis-
se sind in Abbildung 5.16 dargestellt. Dabei wurde die Einteilung in die drei verschiedenen
Gruppen anhand der unterschiedlichen Lage des Polarwirbels vorgenommen. Zwischen den
drei Gruppen gibt es sehr starke Unterschiede in der Transmission. Am Ende des Monats
ist die Filterungswirkung besonders hoch (Abb. [5.16¢). Im Gegensatz dazu ist zu Beginn
und Mitte Januar 2006 die Transmission vor allem oberhalb von 30 km wesentlich hcher
(Abb. [5.16a und 5.16b). Dabei werden auch unterschiedliche Teile des Spektrums gefiltert,




5.3. WINTER 2005/2006 67
707 T T T T T 707 T T T T 707 T T T T
1a) 09.01.2006 [ 1b) 15.01.2006 | 10 23.01.2006 |
60 10.01.2006 [ 60 16.01.2006 [ 60 24.01.2006 [
] r ] 17.01.2006 [ ] 28.01.2006 [

IS4
2

N
2

109

0:

20]

107

O:

20]

107

0:

507 B 507 B
E 40] E 40] ©E 40 i
2 ] 2 ] 2 ]
5 301 L5 30] L5 30] B
I 1 I ] I ]

T T T T T T T T T I
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100
Transmission [%]

T T T T T T T T T I
0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100
Transmission [%]

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100
Transmission [%]
Abbildung 5.16: Berechnete Transmission eines gegebenen Wellenspektrums im realen Windfeld

aus ECMWF-Daten in den Messnéchten im Januar 2006: a) 9.1. und 10.1., b) 15.1., 16.1. und 17.1.,
sowie ¢) 23.1., 24.1. und 28.1. zwischen 10 und 60 km

wie in Abbildung [5.17] zu sehen ist. Die positive x- bzw. y-Richtung der Phasengeschwin-
digkeit entspricht einer Ausbreitung nach Osten bzw. Norden. Die gezeigten Spektren der
bei 50 km iibrig gebliebenen Wellen sind fiir die in Abbildung gebildeten Gruppen
reprasentativ. Wie schon bei der Transmission sind sich die Spektren Anfang und Mitte Ja-
nuar relativ &hnlich. Die ostwérts laufenden Wellen, was gleichbedeutend mit positiven ¢, ist,
werden fast komplett herausgefiltert. Langsam nordwestwérts laufende Wellen werden auch
geblockt. Hingegen werden Ende Januar (Abb.[5.17¢c) alle Wellen mit ¢, <30 m/s gefiltert,
egal aus welcher Richtung sie kommen. Damit bleiben in 50 km nur etwa 30 % aller Wellen
iibrig, im Gegensatz zu 40—-50 % bei den Messungen am Anfang und zur Mitte des Monats.
Es ist anzumerken, dass eine Verdnderung der maximal zugelassenen Phasengeschwindigkei-
ten in den Transmissionsrechnungen keine grofien Unterschieden in den relativen Ergebnissen
bringt, d.h. die Absolutwerte in der Transmission verdndern sich zwar, aber die Relationen
zwischen den verschiedenen Néchten bleibt erhalten. Kombiniert man die Ergebnisse der
Temperaturfluktuationen (vgl. Abb.[5.12b) mit den gerade vorgestellten Transmissionsrech-
nungen so ergibt sich, dass die groflen Fluktuationen und die hohe Transmission Anfang
Januar (9.1.-10.1.) sehr gut zusammenpassen, genauso wie die kleinen Fluktuationen Ende
Januar (23.1.-24.1.). Die Transmissionsrechnungen Mitte Januar (15.1.-17.1.) und am 28.1.
passen hingegen nicht zu den Temperaturfluktuationen, denn im ersten der beiden Zeitraume
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Abbildung 5.17: Drei Beispiele der in 50 km Ho6he verbleibenden Wellen aus einer isotropen
Quelle bei 10 km im Januar 2006: a) 10.1., b) 16.1. und c¢) 23.1.
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sind die beobachten Fluktuationen klein und die Transmission hoch. Im zweiten Zeitraum
ist es genau umgekehrt.

Da bei der Betrachtung der Transmission die Quelle nicht betrachtet wird, ist sie eine
mogliche Ursache fiir die entstandene Diskrepanz zwischen Fluktuationen und Transmissio-
nen sein. Es ist davon auszugehen, dass bei der Lage von Kiihlungsborn an der Ostseekiiste
Orographie als Quelle von Schwerewellen eine geringere Rolle spielt. Im Winter ist zu ver-
muten, dass das Windfeld mit seinen Jets, Scherungen und Imbalancen einen wesentlichen
Teil der Schwerewellen generiert.

Zu diesem Zweck ist ein Blick auf ? 40%
das horizontale Windfeld in der Tro- 515 30 5'
posphére hilfreich, welches in Abbil- = 208
dung [5.18] im Detail dargestellt ist. % %
Unter der Annahme, dass Wellen mit Ts 07
grofferen Amplituden generiert werden, 0 &

wenn starke Horizontalwinde vorherr- .8 12 16 20. 24. 28

schen, ergeben sich folgende Beobach- Januar 2006

tungen: In der oberen Troposphére fin- Abbildung 5.18: Horizontalwind in der Troposphére
den sich in den Zeitrdumen 5.1.-9.1., im Januar 2006 aus ECMWZF-Daten genommen
19.1.-20.1. und am 27.1. starke Horizontalwinde (> 35 m/s). Zwischen dem 13.1 und dem
18.1. herrschen hingegen schwache Horizontalwinde vor. Es deutet sich also an, dass Mitte Ja-
nuar ein schwacher Jet fiir weniger Schwerewellen sorgt, so dass die Temperaturfluktuationen
deshalb klein sind und Ende Januar (28.1.) ein starker Jet zu grofen Temperaturfluktuatio-
nen fiihrt.

5.3.4 Zusammenfassung der Ergebnisse und Diskussion

Wie schon in fritheren Studien zu stratosphérischen Erwdrmungen gezeigt wurde, kann die
Auswirkung solcher Ereignisse auf die Temperatur und deren Fluktuationen je nach Lage zum
polaren Wirbel sehr unterschiedlich ausfallen. In einer Fallstudie mit Lidardaten bei 80° N
von | Whiteway und Carswell ﬂ1994] ist beobachtet worden, dass wéhrend einer stratosphéri-
schen Erwarmung eine Abnahme der Schwerewellenaktivitdt im Hohenbereich 2555 km zu
sehen war. In Studien von Whiteway et al. n199’ﬁ] und Duck et al. [2001] wurde eine starke
Abhéngigkeit der Schwerewellenaktivitéit von der Lage zum Polarwirbel und dessen Zustand
dargelegt. In einer Studie von ‘ Venkat Ratnam et alj W2004J] zeigt sich in Satellitendaten im
Gegensatz zur Studie mit den Lidardaten ﬁWhiteway und Carswell‘, ‘1994l] hingegen eine
Erhohung der Schwerewellenaktivitét in 20 bis 30 km vor allem am Rand des polaren Wir-
bels wéhrend des ,,major warming“ Ereignisses im Jahr 2002 auf der Siidhemisphére. Diese
widerspriichlichen Ergebnissen hédngen moglicherweise mit den in beiden Hemisphéren un-
terschiedlichen Auspridgungen der stratosphérischen Erwérmungen zusammen. Dowdy et al.
W] haben festgestellt, dass der Zonalwind auf der Stidhemisphére wiahrend des , major
warming® Ereignisses im Jahr 2002 wesentlich schwécher war. Ein solche Abschwéchung des
Zonalwindes ist auf der Nordhemisphére bei dhnlichen Ereignissen nicht festzustellen.

Fasst man nun alle Resultate fiir den Januar 2006 im Bezug auf die Lidarstation Kiithlungs-
born in mittleren Breiten zusammen, so ergibt sich folgendes Bild: Es liegt eine ungewohn-
liche Temperaturstruktur mit sehr niedrigeren Temperaturen in der unteren Stratosphire
und mit einer starken Erwarmung an der Stratopause vor, die mit etwa 42 km Hohe noch
dazu ungewohnlich niedrig ist (vgl. Zusammenfassung in Tab. [5.2). Diese entsteht durch
Verdnderungen des Polarwirbels und damit einhergehenden ,,minor und ,, major warming"-
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Ereignissen. Weil diese Ereignisse lokal sehr unterschiedlich ausfallen, fiithrt dies am 9.1. {iber
Kiihlungsborn zu einer Nachtmitteltemperatur von mehr als 300 K in 42 km Hohe. Die An-
tikorrelation in der Temperatur zwischen Stratopause und unterer Stratosphére wurde auch
schon z.B. von Whiteway und Carswell [1994] gesehen. Mit den stratosphérischen Erwérmun-
gen gehen auch die bekannten mesosphérischen Abkiihlungen zwischen 60 und 80 km einher
| Labitzke, 1972b; Holton, 1983; Siskind et al., 2005], die von unseren Daten sehr gut bestétigt
werden (vgl. Abb.5.11). Zusétzlich stellt sich ab Mitte Januar noch eine ungewohnlich kalte
(<170 K) und tiberdurchschnittlich hohe Mesopause ein. Das Nachtmittel der Temperatur
in 105 km zeigt eine geringere Temperatur als im Mittel der anderen Winter. Dies ist gleich-
bedeutend mit einer Ndherung an Sommerbedingungen. Dies heifit, dass die {ibliche adiaba-
tische Heizung abgeschwécht ist. Denn die westwiéirts laufenden Wellen werden gefiltert und
die ostwéirts laufenden konne sich bis in die Mesosphére ausbreiten, da die stratosphérische
Erwérmung eine Windumkehr mit sich bringt (vgl. auch ECMWF-Winde in Abb. [5.15).
AuBlerdem liegt die Mesopause etwas hoher, d.h. es zeigt sich ein besonderer Zustand in der
Energiebilanz. Die Absinkbewegung iiber dem Winterpol ist geringer als {iblich. Die dann
wieder sehr warme Mesopause Ende Januar (typisch fiir polare Breiten) héngt wiederum
damit zusammen, dass der polare Wirbel in der Zwischenzeit zusammengebrochen ist und
seine Reste siidlich von Kiihlungsborn liegen.

Die geringen Temperaturfluktuationen zwischen 50 und 80 km im Zeitraum 15.-24.1.
sind die zweite Besonderheit im Januar 2006 (vgl. Tab.5.2). Dies entspricht genau den Zei-
ten, in denen sich die Lidarstation am Rand oder innerhalb des Polarwirbels befunden hat.
Davor lag sie eindeutig auflerhalb und danach war der Polarwirbel zerbrochen. Anhand der
Temperaturen konnten statische Instabilitdten als Ursache ausgeschlossen werden. Es wurde
sogar gezeigt, dass die geringen Temperaturfluktuationen dafiir sorgen, dass weniger stati-
sche Instabilitdten auftreten. Die Ursache ist also im Wind zu suchen. Es wurde bereits die
Bedeutung des Windfelds fiir die mittleren Temperaturen beschrieben. In den Abbildun-

Tabelle 5.2: Zusammenfassung der Ergebnisse im Januar 2006 im Bezug auf die Temperaturen
und deren Variabilitdt. Dabei wurden folgende Abkiirzungen verwendet: wS = warme Stratopause
(>280 K), nS = normale Stratopause (< 280 K), kM = kalte Mesopause (<170 K), wM = warme
Mesopause (> 185 K), hM = hohe Mesopausenhthe (> 103 km), nM = normale Mesopausenhshe
(ca. 100 km), WA = Winteramplituden (ca. 3,5 K in 65 km), SA = Sommeramplituden (ca. 2 K in
65 km), SSA = sehr kleine Sommeramplituden (ca. 1,5 K in 65 km), nT = normale Transmission
(ca. 45% in 50 km), gT = grofie Transmission (> 50% in 50 km), kT = kleine Transmission (< 30%
in 50 km). Die Angaben zur Quelle beziehen sich auf die Stérke des Horizontalwindes in der Tro-
popausenhohe. Die Hauptursache fiir die beobachteten Temperaturfluktuationen ist fett gedruckt.

Nacht Wind/ Strato-/ Am- Trans- | Quelle
Polarwirbel (Pw) Mesopause | plitude | mission | (Wind)
9.— Zonalwind etwas abgeschwécht wS WA nT normal
10.1. Pw nérdlich von Kiihlungsborn kM+hM
15.— Zonalwind sehr schwach wS SA gT schwach
17.1. | Kiithlungsborn am Rand des Pws kM+hM
23.1. Zonalwind sehr schwach nS SSA kT normal
Kiihlungsborn unter dem Pw kM+hM
24.1. Zonalwind sehr schwach nS SSA kT normal
Kiihlungsborn unter dem Pw wM+nM
28.1. Zonalwind sehr schwach nS WA kT stark
Pw zerbrochen wM+nM
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gen ist zu sehen, dass der Wind sich in beiden horizontalen Komponenten im Januar
im Laufe der stratosphérischen Erwarmungen stark veréndert. Die damit zu erwartende un-
terschiedliche Transmission wurde schon von Lindzen [1981] prognostiziert und von Holton
11983] und Dunkerton und Butchart [1984] néher theoretisch untersucht.

Bei den hier durchgefiihrten einfachen Transmissionsrechnungen stellt sich heraus, dass
die geringen Transmissionen am 23.1. und 24.1. sehr gut mit den dort auftretenden gerin-
gen Fluktuationen zusammenpassen. Genauso wie am 9.1. und 10.1. die hohe Transmission
gut mit den beobachten grofien Fluktuationen zusammenpasst. Hingegen lésst sich nicht er-
klaren, warum in der Mitte des Monats die Fluktuationen dhnlich klein sind und sie am 28.1.
wieder die normale Stirke im Winter erreichen. Dies ist im Widerspruch zu den Ergebnissen
der Transmissionsrechnungen. Diese Diskrepanz kann mehrere Ursachen haben. Zum einen
sind die spektrale Eigenschaften und die Stérke der Schwerewellenquelle unbekannt und zum
anderen weifl man, dass die Wellen in der oberen Mesosphére nicht nur das iiber Kiithlungs-
born vorherrschende Windfeld ,,gesehen“ haben, sondern sich schrég bis in die Mesosphére
ausgebreitet haben. Doch weitere Analysen mit einem Windfeld aus einem Umkreis von etwa
500 km zeigen keine groflen Unterschiede zu den hier gezeigten Ergebnissen. Weitergehende
Aussagen lieflen sich nur anhand von Raytracing-Rechnungen erzielen, die aber iiber den
Rahmen dieser Arbeit hinaus gehen. Als Ursache fiir die kleineren Temperaturfluktuationen
bleibt also noch die Quelle. Diese ist anhand der Lidarmessungen nicht zu untersuchen, denn
gerade fiir die Mesosphaére liegt die Anregung wohl mehrere hundert Kilometer entfernt. Da-
mit ist davon auszugehen, dass selbst wahrend die Station innerhalb des polaren Wirbels
liegt noch geniigend Wellen von auflerhalb des Wirbels in der Mesosphére vorkommen.

Die Gleichheit der Amplituden in den verschiedenen Messungen bis etwa 50 km Hohe
(Abb. 5.12a) suggeriert eine dhnliche Quellstéirke iiber den gesamten Januar 2006. Betrach-
tet man jedoch das Windfeld so féllt auf, dass Mitte Januar (15.1.—17.1.) schwache Winde
in der unteren Troposphére vorherrschten, wahrend Ende Januar starke Winde beobachtet
wurden (28.1.). Dies kann eine mogliche Ursache fiir unterschiedliche Amplituden oberhalb
von 50 km sein. Denn der Wind filtert unterschiedliche Teile des Spektrums (siehe Abb.[5.17).
Da das Wachstum der Amplituden dieser verschiedenen Teile des Spektrums unterschiedlich
ausfallen kann, scheint die Quelle an diesen Tagen die wichtigere Rolle fiir die Temperatur-
fluktuationen zu spielen. Im Gegensatz dazu scheint am 23.1. und 24.1. die Transmission
durch die Atmosphére so gering, dass ein wesentlich kleinerer Teil der Wellen als sonst in die
Mesosphére vordringen kann. In Tabelle 5.2 sind die Ergebnisse der Analysen nochmals im
Uberblick zusammengestellt. Die als dominierend ausgemachte Ursache fiir die Stirke der
beobachteten Temperaturfluktuationen ist jeweils fett gedruckt.

Wie gerade erlauterte wurde, zeigt sich, dass die SSW im Januar 2006 nicht nur einen
grofien Einfluss auf die Temperaturen hat (warme Stratopause und Abkiihlung in der Me-
sosphire), sondern zu geringeren Temperaturfluktuationen, d.h. einer verminderten Schwe-
rewellenaktivitat, fithrt. Dies wurde zum ersten Mal in mittleren Breiten gezeigt und ist in
Ubereinstimmung mit Ergebnisse aus polare Breiten | Whiteway und Carswell, 1994]. Bestéti-
gung der Ergebnisse aus dem Januar 2006 finden sich zudem in den Analysen von Radar-
daten [Hoffmann et al., 2007]. Dabei hat sich herausgestellt, dass widhrend der SSW im
Januar 2006 und der dabei auftretenden mesosphéarischen Abkiithlung die Schwerewellenak-
tivitdt und die turbulente Energiedissipationsrate in der MLT-Region (Mesosphere/Lower
Thermosphere) vermindert ist. Nach der stratosphérischen Erwarmung waren aufgrund des
Wetters leider keine Lidarmessungen moglich. Studien von Siskind et al. [2007] und Manney
et al. [2007] haben gezeigt, dass die Weiterentwicklung der Temperaturen nach der strato-
sphérischen Erwarmung Anfang Februar eine ungewohnlich hohe Stratopause in etwa 75 km
nach sich zieht.



Kapitel 6

Vergleich der
Schwerewellencharakteristika
zwischen Winter und Sommer

Bei der Untersuchung aller Messungen hat sich herausgestellt, dass auffillige Unterschiede
zwischen den Schwerewellenamplituden im Winter und im Sommer existieren. Deshalb wer-
den in dem nun folgenden Kapitel die Winter-Sommer-Unterschiede und -Gemeinsamkeiten
ndher untersucht. Diese Ergebnisse wurden teilweise auch schon in der Verdffentlichung
von Rauthe et al. [2006] vorgestellt. Die Neuerungen gegeniiber dieser Veroffentlichung beste-
hen zum einen in der deutlichen Erweiterung des betrachteten Datensatzes und zum anderen
in einer Ergénzung der Analysen.

Der im Folgenden betrachtete Datensatz umfasst insgesamt 56 Sommernéchte aus den
Monaten Juni und Juli und 19 Winternéchte aus den Monaten November, Dezember und Ja-
nuar. Dabei wurden alle Messungen bis einschliefilich Sommer 2006 mit mehr als 3 Stunden
Dauer einbezogen, mit Ausnahme der Messungen im Januar 2006. Diese sind, wie in Ab-
schnitt 5.3/ schon dargestellt, nicht reprisentativ. Die Auswahl der Monate erfolgte anhand
der Ergebnisse der Temperatur- und Schwerewellenauswertung. Im Sommer hat sich gezeigt,
dass nur im Juni und Juli die extrem niedrigen Mesopausentemperaturen herrschen und dass
sich in der Temperaturstruktur im Mai und August schon Ubergangszustinde einstellen (vgl.
Abb.4.3). Die Monate Oktober und Februar sind im Gegensatz zu den Monaten November
bis Januar nur zeitweise von typischen Situationen mit ausgepriagtem polaren Wirbel und
entsprechend verédnderter Ausbreitung von Schwerewellen dominiert. Da dies wieder nicht fiir
den kompletten Monat gilt, werden Oktober und Februar als Ubergangsmonate eingestuft
(vgl. Abb. D.2). Insgesamt ist die Abdeckung an Messungen witterungsbedingt im Sommer
wesentlich besser als im Winter.

6.1 Variabilitdt der Temperaturfluktuationen

Der auffélligste Unterschied zwischen Winter- und Sommer-Messungen besteht in der Starke
der Temperaturfluktuationen. Da es sich um reine Nachtmessungen handelt, sind im Winter
sind die Messungen bis zu 15 Stunden lang, im Sommer sind nur Messungen von 3 -5 Stun-
den Dauer moglich. Aufgrund der Kiirze der Messungen im Sommer sind Fluktuationen
mit Perioden von mehr als 5 h nicht mehr erfassbar. Deshalb kénnten die beobachteten
Unterschied allein auf der unterschiedlichen Messdauer beruhen.

71
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Um einen direkten Vergleich

der Winter- und SommerTem- Tabelle 6.1: Mittlere Fluktuationen in verschiedenen Hohen-

. 7"~ bereichen fiir zwei Beispiele im Winter und eines im Som-
peraturﬂuktuathnen “u ermogli- o (jeweils 2003). Die Werte in den Klammern sind die ent-
chen, werden die Winterdaten sprechenden Fluktuationen bei einer Auswertung, die auf die
kiinstlich auf die Sommerlénge 71nge der Sommermessung (3,5 h) beschrinkt ist. Die Tabelle
reduziert. An einem Beispiel ist st Rauthe et al. [2006] entnommen.

dies fiir Messungen aus 2003 in

Tabelle 6.1 gezeigt [vgl. Rauthe |AT| [K]

et al., 2006]. Es wurde nur je Hohe [km] 11./12. Nov 12./13. Nov 13./14. Juni
ein 3,5 h langer Ausschnitt aus 20-30 1.0 (0.7) 0.8 (0.4) 0.3
den beiden Winter-Messungen 3040 1.6 (1.1) 1.3 (0.8) 1.3
(12.11. und 13.11.) betrachtet. Es ~ 40-50 2.8 (2.3) 4.4 (2.3) 1.2

ist klar zu sehen, dass die 3,5 h-  50-60 4.6 (2.3) 5.2 (2.7) 0.8
Daten geringere Temperaturfluk- 6070 4.0 (3.5) 5.9 (4.5) 14
tuationen haben (Werte in Klam- ~ 70-80 5.3 (4.3) 8.9 (4.1) 3.3
mern) als die kompletten Mes-  80-90 5.6 (4.1) 6.1 (5.4) 2.5
sungen. Der Vergleich mit der 90-100 7.0 (5.2) 6.2 (5.5) 5.4

Sommermessung zeigt dennoch,
dass die Amplituden im Winter bei gleicher Messlidnge wie im Sommer trotzdem zwischen
20 und 90 km um das 1,5 bis 2,5fache groBler sind. Der Unterschied in den Temperatur-
fluktuationen ist also zum grofiten Teil auf geophysikalische Griinde zuriickzufiihren. Eine
detaillierte Analyse erfolgt in Abschnitt

Fiir die nun folgenden Analysen wurden alle Datensétze auf einen Ausschnitt von 3—5 h
beschrinkt, damit die Vergleichbarkeit gegeben ist. Dies hat zur Konsequenz, dass alle lénger
andauernden Arten von Temperaturfluktuationen im mittleren Profil verbleiben und damit
Gezeiten in unserem Vergleich keine Rolle spielen.

6.1.1 Hohenverlauf der Temperaturfluktuationen

In Abbildung/6.1 sind nun fiir die 19 Winter- und 56 Sommernéchte die mittleren Fluktuatio-
nen der Einzelnéchte dargestellt (vgl. blaue Linie in Abb.[5.2). Neben dem saisonalen Mittel
(rote Linie) sind auch die Standardabweichungen (rote Balken) gezeigt. Die Hohenprofile
sind mit einem Hanning-Filter von + 5 km geglattet, um die grofleren, allgemeinen Struk-
turen zu betonen. Auflerdem wurde der Hohenbereich unterhalb von 20 km und zwischen
38 und 45 km aus der Analyse ausgeklammert, da hier die statistische Unsicherheit in der
Messung in der Groflenordnung der beobachteten Fluktuationen liegt und somit eine exak-
te Bestimmung der Amplituden nicht mdoglich ist (s.a. Abschnitt [5.1.1). Im Hohenbereich
3845 km wurden die mittleren Profile und die Standardabweichung fiir spatere Analysen
linear interpoliert. In Abbildung zeigt sich, dass die mittleren Temperaturfluktuationen
in beiden Jahreszeiten mit der Hohe ansteigen und im Winter generell gréfler sind als im
Sommer. Beispielsweise sind in der Mesosphére Fluktuationen von 3 bzw. 5 K in 60 bzw.
80 km im Winter zu finden wéhrend sie im Sommer nur 1 bzw. 3 K betragen. Im Winter-
Sommer-Vergleich fallen zwei Dinge besonders auf: 1) Die Temperaturfluktuationen variieren
im Sommer insgesamt weniger von Nacht zu Nacht als im Winter. 2) Oberhalb von 80 km
steigen die Amplituden im Sommer stark an, darunter ist der Anstieg insgesamt sehr klein im
Vergleich zum Winter. Die Messungen im Winter haben zeigen eine viel hhere Variabilitét
als die Messungen aus dem Sommer. Diese wiirde vor allem zwischen 50 und 70 km sogar
noch grofler sein, wiirde man den Januar 2006 in die Analyse einbeziehen. Ein Vergleich mit
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Abbildung 6.1: Mittlere Temperaturfluktuationen aller Messungen a) im Winter (19 Néchte) und
b) im Sommer (56 Nichte). Die roten Linen stellen das Mittel aller Néchte dar und die Balken die
entsprechenden Standardabweichungen. Die griinen Linien beschreiben ein exponentielles Wachs-
tum mit ~ exp(2/2H,) bei konstantem H,=7 km. Als Anfangsamplitude A wird der Mittelwert
der Messung in 20 bzw. 50 km benutzt. Zwischen 38 und 45 km sind die Daten interpoliert (Details
siehe Text).

den Werten in Tabelle 6.1/ demonstriert, dass die dort ausgewéhlten Néchte eine typische
Schwerewellenaktivitat fiir die jeweilige Saison zeigen.

Die Temperaturfluktuationen steigen in beiden Jahreszeiten mit der Hohe an und errei-
chen in Einzelféllen etwa 14 K in der Mesopausenregion (vgl. Abb.[6.1)). In der Stratosphére
betrégt die Skalenhche des Amplitudenwachstums im Sommer und Winter etwa 18 —22 km
(=2HE), was wesentlich grofier ist als bei ungestorter Schwerewellenausbreitung zu erwarten
(2H,=14 km). Dieses im Vergleich zur ungestorten Ausbreitung geringere Amplitudenwachs-
tum wurde auch in anderen Studien gefunden [s. a. Smith et al., 1987; Wilson et al., 1991b].

Fiir eine qualitative Erfassung des Verhaltens der Temperaturfluktuationen mit der Hohe
wurde eine weitergehende Analyse der Daten aus Abbildung vorgenommen. Es werden
Hohen mit reduzierter Skalenhohe identifiziert, d.h. in welchen Hohen das Wachstum nicht
dem theoretisch erwarteten entspricht. Dabei wird wie folgt vorgegangen: Jeden Kilometer
wird eine Exponentialfunktion A - exp(z/2H,) berechnet, wobei A die mittlere Fluktuation in
dieser Hohe und H,=7 km die Dichteskalenhohe ist. (Es ist anzumerken, dass die wesentlichen
Resultate nicht stark von der Wahl von H,=7 £ 2 km abhéngen.) Nun wird ausgerechnet, in
welcher Hohe diese Exponentialfunktion groflere Werte annimmt als die mittlere Fluktuation
plus deren Standardabweichung. Dies ist dann eine so genannte Dampfungsschicht. Es wird
davon ausgegangen, dass in dieser Schicht bzw. darunter ein wesentlicher Teil an Wellenener-
gie dissipiert, also an die Hintergrundatmosphére abgegeben wird. Das heifit treten gehéuft
Déampfungsschichten in einer Hohe auf, findet in dieser Hohe bzw. darunter Dédmpfung von
Wellen aufgrund von Filterung und/oder Brechung statt. Die Stirke der Wellenddmpfung
kann nur indirekt und nicht quantitativ abgeleitet werden. Z&hlt man nun in jeder Héhe, wie
oft solche Dampfungsschichten vorkommen, so erhilt man das in Abbildung 6.2 dargestellte
Ergebnis. Im Winter und Sommer findet sich eine grofle Anzahl von Dampfungsschichten
oberhalb von 45 km. Im Winter zeigt sich oberhalb von 48 km fast kontinuierlich Dampfung.
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Abbildung 6.2: Hohenverteilung der Dampfungsschichten bei einer konstanten Exponentialhohe
H,=T7 km a) im Winter (19 Néchte) und b) im Sommer (56 Néchte). Weitere Details siche Text.

Im Gegensatz dazu gibt es im Sommer Regionen (20 —40 km und 7387 km) mit nur geringer
Déampfung, also anndhernd ungestorter Wellenausbreitung. In der Sommermesopausenregi-
on treten hingegen vermehrt Brechereignisse auf. Die geringe Anzahl von Brechereignisse
unterhalb der Mesopause und die vermehrte im Bereich der Mesopause zeigen sich auch in
direkten Messungen von Turbulenz [Libken, 1997].

Fiir die vermehrte Anzahl an Dampfungsschichten in der Stratopausenregion gibt es
zwei mogliche Griinde: 1) Die sich &ndernde statische Stabilitét an der Stratopause bedeu-
tet abnehmenden Werte von N? und damit auch ein geringeres Amplitudenwachstum (vgl.
Gl.2.21)), was sich in einer erhohten Anzahl von Dampfungsschichten widerspiegelt. 2) Auf-
grund von Windumkehr und Stratosphéren-Jet kommt es zu verstérkter Filterung. Fiir die
Sommermesopause ist die Interpretation eindeutig. Dort befindet sich ein Bereich mit starker
Anderung der statischen Stabilitét aufgrund des sich drastisch &ndernden Temperaturgra-
dienten. In der Theorie erwartet man, dass dort Schwerewellen in die Sattigung kommen,
wo sich statischen Stabilitdt drastisch dndert. Das heifit die Wellen werden in diesen Region
instabil und neigen so zu vermehrter Brechung. Dies fiithrt damit zur Dissipation von Wellen-
energie in diesem Hohenbereich [VanZandt und Fritts, 1989]. Noch dazu findet in ungefihr
dieser Hohe eine Windumkehr im Zonalwind statt (vgl. Abb. 2.3), was zu einer verstirkten
Filterung von Wellen fiihrt. Im Winter ist eine solche Windumkehr auch vorhanden. Diese ist
aber nur andeutungsweise in einer leicht erhohten Anzahl der Dampfungsschichten wieder-
zufinden. Dies héngt moglicherweise mit der hoheren Variabilitdt in der Winteratmosphére
zusamimen.

Als Erweiterung der Analyse der Dampfungsschichten, kann diese auch mit einer va-
riablen Dichteskalenhéhe H, durchgefithrt werden, die aus den Messdaten berechnet wird.

zo 2H,(z)
nen Exponentialfunktionen bestimmen, aus denenpdann wie bei konstanter Skalenhéhe die
Déampfungsschichten berechnet werden. Das Ergebnis fiir Winter und Sommer ist in Abbil-
dung 6.3 dargestellt. Die grundlegenden Ergebnisse bleiben erhalten wie z.B. das vermehrte
Brechen an der Stratopause in beiden Jahreszeiten. Die Ergebnisse im Sommer in der Me-
sosphére sind weniger eindeutig, da schon kleine Schwankungen in H, (aus dem Nachtmittel

Mit der Berechnung des Integrals A - exp ( J : L) lassen sich dann wieder die einzel-
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Abbildung 6.3: Hohenverteilung der Ddmpfungsschichten mit aus den Daten berechnetem H,,,
d.h. H, &ndert sich mit der Hohe a) im Winter (19 Néchte) und b) im Sommer (56 Néchte). Weitere
Details siehe Text.

berechnet) groBe Auswirkungen auf die Exponentialfunktion haben. Die vermehrte Anzahl
an Brechereignissen an der Mesopause im Sommer ist auf zwei Bereiche aufgeteilt (etwas
unterhalb und wie zuvor etwas oberhalb der Mesopause), was moglicherweise daran liegt,
dass beide oben erwdhnten Ursachen eine Rolle spielen und sich nicht exakt in der gleichen
Hohe abspielen. Diese Ergebnisse zeigen deutlich, dass bestimmte bevorzugte Regionen der
Wellendéampfung bestimmt werden konnen, aber mit dieser Methode keine quantitativen
Aussagen moglich sind. Die Démpfungsschichten sind im Winter und Sommer unterschied-
lich verteilt, wie schon das verschiedene Wachstum der Temperaturfluktuationen mit der
Hohe erwarten lie8 (vgl. Abb.[6.1).

6.1.2 Winter-Sommer-Verhiltnis der Temperaturfluktuationen

Es stellt sich natiirlich die Frage, was die oben beschriebenen unterschiedlichen Temperatur-
fluktuationen im Sommer und Winter hervorruft. In Abbildung ist als dicke blaue Linie
das Verhéltnis der mittleren Temperaturfluktuationen in beiden Jahreszeiten dargestellt.
Wie schon zuvor in den Fallbeispielen gezeigt, ist das Winter-Sommer-Verhéltnis iiber den
kompletten Hohenbereich (20 —-100 km) grofer als 1 und erreicht maximal Werte von 2,5. Der
bei Rauthe et al. [2006] noch vorhandene Einbruch des Verhéltnisses bei etwa 65 km scheint
somit eine Eigenschaft des begrenzten Datensatzes zu sein und hat keine geophysikalischen
Griinde. Wie schon durch Eckermann [1995] und Alexander [1998] gezeigt wurde, sind als
Ursachen fiir die Winter-Sommer-Verhéltnisse in der Amplitude neben der sicherlich mit der
Jahreszeit unterschiedlichen Filterung der Wellen durch den Wind nach Gleichung (2.22) vor
allem das Hintergrundtemperaturprofil sowie die Dichte relevant. Diese kénnen direkt mit
den Lidarmessungen untersucht werden, in dem eine vereinfachten Gleichung der ungeséttig-
ten, linearen Schwerewellentheorie benutzt wird [vgl. Eckermann, 1995]:

T'(z) x To(2) - N(2)*? - E(2) = To(2) - N(2)*? - exp (/Z 21;;(2’)) . (6.1)
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Dabei sind T"(z) die Temperaturfluktuationen, T, die Hintergrundtemperatur, N die Brunt-

dz
zo 2H,(z)

abnehmenden Luftdichte. Wie schon bei Eckermann [1995] beschrieben vernachléssigt die-
se Néherung die Windfilterung, die Sattigung von Wellen und mégliche Unterschiede in
den Schwerewellenquellen. Letzt genannte Ursache spielt jedoch laut Eckermann [1995] und
Alexander [1998] auch keine entscheidende Rolle fiir den Winter-Sommer-Unterschied. Die
Winter-Sommer-Verhéltnisse der Terme aus Gleichung (6.1) sind in Abbildung 6.4/ zu sehen,
dabei stellen die diinnen Linien die Einzelterme dar und die dicke, rote Linie das theoretisch
erwartete Verhéltnis von 77(z). Es sei betont, dass zur Berechnung die aktuell gemesse-
nen Temperaturprofile verwendet werden und keine Referenzatmosphéren oder empirische
Modellen in diese Analyse eingehen, was eine besser mit der realen Atmosphére iibereinstim-
mende Analyse als bei Eckermann [1995] moglich macht.

Viiséld-Frequenz und E(z) = exp( ) der Anstieg der Amplituden aufgrund der

7

Insgesamt findet sich eine gute Ubereinstim-
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nicht exakt widerspiegeln kénnen. Die vollstandi-
ge Polarisationsrelation hédngt z.B. von den Hin-
tergrundfeldern im Wind und deren Filterungs-
wirkung auf Wellen ab. Zudem werden die Wellen
in einigen Hohen geddmpft. Wie im Abschnitt
zuvor gezeigt, ist dies in den beiden Jahreszei-

Abbildung 6.4: Verhiltnis der mittle-
ren Temperaturfluktuationen von Winter zu
Sommer: Die blaue Linie stellt die Beobach-
tung dar, die rote Linie (7"(z)) das Verhélt-
nis, das nach einer vereinfachten Theorie be-
obachtet wird. Die zu T’(z) beitragenden

Faktoren sind mit den diinnen Linien dar-
gestellt. Einzelheiten siehe Text.

ten durchaus unterschiedlich (siehe Abb.[6.2) und
passt gut zu den Unterschieden zwischen beob-
achtetem und durch die vereinfachte Theorie vorhergesagtem Winter-Sommer-Verhéltnis.
In der Stratopausenregion (40—-60 km) findet im Sommer mehr Filterung und Dampfung
statt als im Winter, was zu einem groéferen beobachteten Verhéltnis um 55 km fithrt als
theoretisch vorhergesagt. Dariiber in der Mesosphére (70-80 km) findet man in den Damp-
fungsschichten genau umgekehrte Verhiltnisse vor und fithrt damit zu einer Uberschitzung
des theoretischen Verhiltnisses im Vergleich zum beobachteten. An der Mesopause findet
hingegen im Sommer stark erhohte Brechung und Filterung statt (siehe Abb. und somit
ist das theoretisch nach Gleichung (6.1) erwartete Verhéltnis viel kleiner als das beobachtete.
Hinzu kommt, dass in diesem Hohenbereich die Sattigung von Wellen eine erhebliche Rolle
spielt.

Zusammenfassend ergibt sich somit, dass der Winter-Sommer-Unterschied in der wesent-
lichen Struktur durch den Unterschied in den Hintergrundfeldern von Dichte und Temperatur
zu erklédren ist. Die Abweichungen zwischen Theorie und Beobachtung sind in guter Uber-
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einstimmung mit den Ergebnissen der Dampfungsschichten. Die Quelle scheint wie bei den
fritheren Studien keine herausragenden Einfluss auf die Winter-Sommer-Unterschiede der
Temperaturfluktuationen zu haben [s.a. Eckermann, 1995; Alezander, 1998].

6.2 Vertikale Wellenlingen

Neben den gerade behandelten Temperaturfluktuationen ist mit den hier vorgestellten Li-
darmessungen die Bestimmung dominierender vertikaler Wellenldngen moglich (Details siehe
Kap.[5). Aufgrund des groflen Hohenbereichs der Messungen kann der relevante Bereich an
vertikalen Wellenldngen (A, = 5-50 km) vollsténdig erfasst werden. In diesem Abschnitt wird
zum einen die Verteilung der vertikalen Wellenldngen in einem ausgesuchten Héhenbereich
analysiert und zum anderen die Haufigkeit bestimmter vertikaler Wellenléngen mit der Hohe
untersucht.

6.2.1 Spektrum der vertikalen Wellenléingen

Fiir den Winter-Sommer-Vergleich wurde der Hohenbereich 40-60 km ausgewéhlt, da in
diesem die meisten vertikalen Wellenldngen bestimmt werden konnen. Es werden die mittle-
ren Wavelet-Spektren jeder Nacht benutzt (vgl. Abschnitt [5.1.2). Mit Hilfe dieser mittleren
Spektren werden die dominierenden vertikalen Wellenldngen bestimmt. Wie anhand des Fall-
beispiels gezeigt, konnen 45-65% der beobachteten Fluktuationen durch die drei stirksten
Moden erkléart werden. Die Verteilung der dominierenden vertikalen Wellenldngen im Héhen-
bereich 40 —60 km ist in Abbildung|6.5/dargestellt, dabei entspricht die Haufigkeit der prozen-
tualen Anteil an der Gesamtzahl der bestimmten dominierende Wellenldngen. Zur besseren
Ubersicht wurden die vertikalen Wellenlingen in 2 km-Intervallen zusammengefasst. Sowohl
im Winter als auch im Sommer ergibt sich ein breites Spektrum von vertikalen Wellenléngen.
In beiden Jahreszeiten sind kleinere vertikale Wellenldngen (< 22 km) haufiger vorhanden als
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Abbildung 6.5: Verteilung der dominierenden vertikalen Wellenléingen im Hohenbereich 40 bis
60 km a) im Winter (19 Néachte) und b) im Sommer (56 Nichte). Bis zu drei Wellenldngen werden
in einer Hohe bestimmt. Der schraffierte Bereich ist durch die Messung nicht vollstéindig auflésbar.
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groflere. Diese kiirzeren Wellenléngen sind typisch fiir Triagheitsschwerewellen, die ldngeren
konnen sowohl Schwerewellen als auch Gezeiten als Ursache haben. Fiir den migrierenden
Anteil der 24-stiindigen Gezeit (Welle 1) ist eine typische vertikale Wellenldnge etwa 25 km
im Meridionalwind [Grieger, personliche Mitteilung, 2007]. Aufféllig ist der Einbruch in der
Verteilung bei etwa 22 km im Winter zu sehen. In dieser Jahreszeit ist die Messstatistik
immer noch relativ schlecht. Bei der Analyse nur mit einem Teil des Datensatzes [Rauthe
et al., \M] ist dieser Einbruch auch im Sommer vorhanden. Der erweiterte Datensatz zeigt
diesen Einbruch im Sommer jedoch nicht mehr. Es ist also anzunehmen, dass die Ursache
fiir den Einbruch eher in der kleinen Anzahl an Messungen liegt als in geophysikalischen
Ursachen. Instrumentelle Griinde oder ein Analyse-Effekt konnen ausgeschlossen werden.

6.2.2 Hohenverteilung der vertikalen Wellenldngen

Neben dem Spektrum der vertikalen Wellenléngen in einem bestimmten Hohenbereich las-
sen sich auch Hohenverteilungen der vertikalen Wellenldngen bestimmen. Dies ist fiir die
im Spektrum haufiger auftretenden kurzen vertikalen Wellenldngen (A, <20 km) besonders
gut durchfithrbar, da Randeffekte der Analysemethode nur in einem kleinen Hohenbereich
auftreten. In Abbildung[6.6] sind fiir Winter und Sommer die Hohenverteilungen der domi-
nierenden vertikalen Wellenldngen zwischen A\, =5 km und A\, =20 km zu sehen. Es ist also
dargestellt, wie hdufig diese vertikalen Wellenldngen in jeder Hohe zwischen 0 und 100 km
vorkommt. Dabei entspricht die Hiaufigkeit dem prozentualen Anteil der Gesamtzahl an de-
tektierten dominierenden Wellenléngen. Zur besseren Ubersicht wurden 2 km-Hoéheninter-
valle betrachtet. In den schraffierten Bereichen ist eine Interpretation der Ergebnisse nicht
moglich, da hier die Anzahl der detektierbaren Wellen durch Randeffekte bei der Wavelet-
Analyse reduziert ist. Denn durch die Randeffekte konnen z.B. bei 19 km und 81 km vertikale
Wellenlédngen von 20 km nicht sicher bestimmt werden. Nur zwischen 20 und 80 km kénnen
alle vertikalen Wellenldngen mit A, =5-20 km aufgelost werden. Es ist zu sehen, dass die
Hohenverteilungen in beiden Jahreszeiten unterschiedlich sind. Auffillig ist ein Bereich in
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Abbildung 6.6: Hohenverteilung der dominierenden vertikalen Wellenléngen von 5 bis 20 km
a) im Winter (19 Néchte) und b) im Sommer (56 Néchte). Die schraffierten Bereiche sind durch
Randeffekte beeinflusst.
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der Mesosphére (60—80 km), in der im Sommer eine fast konstante Anzahl von kurzen ver-
tikalen Wellenléngen vorhanden ist, im Winter die Anzahl mit der Hohe deutlich abnimmt.
Dies passt gut zu den Ergebnissen der Ddmpfungsschichten (vgl. Abb.[6.2), in denen sich
gezeigt hat, dass in diesem Hohenbereich im Sommer wesentlich weniger Wellenfilterung
und -brechen stattfindet als im Winter. Die starke Dampfung an der Stratopause sieht man
in der Hohenverteilung hingegen nicht. Dies kann daran liegen, dass dort das Brechen der
dominierende Prozess ist. Im Gegensatz zur Filterung verschwindet die Wellen also nicht
komplett. Das heifit, dass mehr Dampfungsschichten in der Stratopausenregion auftreten
(vgl. Abb.[6.2)), aber die Zahl der Wellen mehr oder weniger gleich bleibt, so dass die Hohen-
verteilung der vertikalen Wellenldngen nicht beeinflusst ist (vgl. Abb.[6.6). Es ist aber auch
nicht auszuschliefen, dass auch Filterung stattfindet. Moglicherweise spielt sich die Reduzie-
rung in der Anzahl der Wellen bei lingeren vertikalen Wellenlédnge ab. Dies lasst sich anhand
des vorliegenden Datensatzes nicht iiberpriifen, da der Wellenldngenbereich 2040 km nur
im Hohenbereich 40 -60 km vollstéindig erfasst wird.

6.3 Weitere Anmerkungen

Neben den gerade analysierten vertikalen Wellenldngen und Amplituden gibt es noch weitere
Parameter, die direkt aus den Messungen bestimmt werden kénnen: der Betrag der vertikalen
Phasengeschwindigkeit und die Periode. Letztere sind im Sommer aufgrund der Kiirze der
Nachtmessungen (3-5 h) nur in einem kleinen Bereich (max. 1-5 h) bestimmbar. Fiir
einen Winter-Sommer-Vergleich ergeben sich deshalb keine belastbaren Aussagen. Einzelne
Berechnungen von Perioden finden sich in Kapitel 5. Die vertikale Phasengeschwindigkeit
(¢,») liegt zwischen —0,25 m/s und —1,9 m/s (= —0.09 km/h bis —0.68 km/h), wobei
es sich hier nicht um die intrinsische Phasengeschwindigkeit handelt. Diese kann von einem
bodengebundenen Beobachtung nicht erfasst werden.

Wie sich schon bei den Beispielen in Kapitel |5 gezeigt hat, ist der Betrag dieser Grofie
(|cg,2|) in der Mesosphére immer grofer als in der Stratosphére. Im Winter-Sommer-Vergleich
zeigt sich, dass es im Sommer etwas grofere |c, .| gibt als im Winter. Dies gilt vor allem in
der Mesosphére [Rauthe et al., 2006]. Beide Beobachtungen lassen sich anhand der statischen
Stabilitét erkldren. Aus der Dispersionsrelation (vgl. Gl.[2.16) ldsst sich unter der Annahme
einer mit der Hohe konstanten Wellenperiode herleiten [Fritts und Alexander, 2003, siehe
Ubersichtsartikel zu Schwerewellen von], dass

Cpr X Ay o 1/N. (6.2)

Da in der Stratosphére die Brunt-Vaiisdla-Frequenz N grofler ist als in der Mesosphére,
ergeben sich kleineren vertikalen Wellenldngen und Phasengeschwindigkeiten in der Stra-
tosphére. Im saisonalen Vergleich ist der absolute Temperaturgradient in der Sommerme-
sosphére grofler als im Winter. Dies fithrt zu kleineren Brunt-Viisald-Frequenzen und damit
grofferen Phasengeschwindigkeiten. Auch die Abhéngigkeit der vertikalen Wellenléinge von
der Hohe findet sich in den Messungen, d.h. die dominierenden vertikale Wellenléngen sind
in der Stratosphére kleiner als in als in der Mesosphiére ist (vgl. Abb. und Details siehe
Abschnitt 8.3).

6.4 Diskussion

Ein Vergleich der hier beschriebenen Ergebnisse mit anderen Arbeiten ist nur eingeschrénkt
moglich, da das beobachtete Spektrum von Wellen sehr stark von der jeweils verwende-
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te Messmethoden abhingig ist. Um die Problematik der Vergleichbarkeit zu verdeutlichen,
ist fiir eine Auswahl an Instrumenten die abgedeckten Wertebereiche von Perioden, verti-
kalen und horizontalen Wellenldngen in Abbildung dargestellt. Hierbei sind die ange-
gebenen Werte nur grobe Schitzungen und konnen durch unterschiedliche Messdauer und
den tatséchlich abgedeckten Hohenbereich variieren. Die der Darstellung zugrunde liegenden
Werte finden sich auch in Tabelle 6.2, wobei fiir die meisten Instrumente einer der Parame-
ter {iber eine einfache Dispersionsrelation abgeschétzt werden musste, alle anderen wurden
aus der Literatur entnommen (Details siche Tab.[6.2)). Ein paar Vor- und Nachteile der ver-
schiedenen Methoden sind im Folgenden kurz erlédutert: Das Lidar (schwarzer Bereich) hat
einen hohe vertikale Auflosung, jedoch ist es durch die notwendige Integration der Rohdaten
nicht moéglich, Wellenperioden kleiner als eine Stunde aufzulésen. Eine noch etwas bessere
Hohenauflosung ist mit Radiosonden zu erreichen (roter Bereich), mit denen aber nur Mes-
sungen in der Troposphére und unteren Stratosphére moglich sind. Mit dem Airglow-Imager
(oranger Bereich) und dem Satelliteninstrument SABER (rosa Bereich) werden durch die we-
sentlich kiirzeren Integrationszeiten zeitliche Auflosungen im Minutenbereich moglich. Die
Problematik der Airglow-Imager liegt vor allem darin, dass sie nur in einem Hohenbereich
messen und dieser auch noch mit der Jahreszeit und der Breite variiert [vgl. z.B. Baker und
Stair Jr., \M] Die Unterschiedlichkeit der verschiedenen Satelliteninstrumente ist schon
beim Vergleich der Schwerewellenspektren von SABER und CRISTA (Cryogenic Infrared
Spectrometers and Telescopes for the Atmosphere) zu sehen (vgl. blauen mit rosa Bereich).
Aussagen iiber die Messbereiche zu einer Vielzahl weiterer Satelliteninstrumente finden sich
in Wu et al. [2006].

Neben der Schwierigkeit beim Vergleich mit anderen Messinstrumenten gibt es aufler-
dem so gut wie keine Lidarmessungen, die einen solch groflen Hohenbereich umfassen. Des
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Abbildung 6.7: Schematische Ubersicht der durch verschiedene Instrumente abgedeckten Teile
des Wellenspektrums in Abhéingigkeit von Periode, horizontaler und vertikaler Wellenlédnge. Weitere
Einzelheiten siche Legende und Tabelle [6.2.
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Tabelle 6.2: Vergleich der verschiedenen Messinstrumente fiir Schwerewellen. Es sind der abge-
deckte Hohenbereich z und abgedeckte Bereich von vertikalen und horizontalen Wellenléngen (A,
und \p,), sowie von Perioden (P) aufgefiithrt. Dabei wurde zur Abschétzung der fehlenden Parame-
ter die folgende Gleichung benutzt: P = :\\_ZPBV, wobei fiir Pgy = 5 min angenommen wird. Diese
abgeschitzten Werte sind kursiv dargestellt.

Instrument z Az An P Referenz
[km] [km] [km] [min]

Lidar (54°N) 1-105 | 5-50 | 10-7.500 | 60—-750 | diese Arbeit

SABER 20-100 | 5-30 >100 >15 Krebsbach und Preus-
se [2007]

CRISTA 20-80 | 3-25 | 300-800 | 60-1300 | Preusse et al. [2000]

Airglow-Imager | 83—-95 | 10—100 1-600 5-300 Gardner und Taylor
[1998]

Radiosonden 0-30 0,1-8 >200 >120 Vincent und Alexan-
der [2000]

meteorologische | 40-80 | 2-20 >200 > 60 Hirota und Niki [1985]

Raketen und | Alezander [1998]

Weiteren gibt es weltweit nur wenige Lidarstationen und davon liegt wiederum nur ein Teil
in mittleren Breiten (s.a Abschnitt [4.4). Fiir den unteren Bereich stehen fiir den Vergleich
der saisonalen Variation der Schwerewellenaktivitit RMR-Lidarmessungen aus Siidfrank-
reich (Haute-Provence, 44° N, 6° O, und Biscarosse, 44° N, 1° W), aus Wales (Aberystwyth,
52°N, 4°O) und aus Kanada (Toronto, 44° N, 80° W) zur Verfiigung | Wilson et al., 1991b;
Mitchell et al., 1991; Whiteway und Carswell, 1995]. Fiir die Mesopausenregion werden die
Messungen aus den USA (Urbana, 40° N, 88° W) von Gardner und Voelz [1987] mit einem
Natrium-Lidar benutzt.

Die hier bestimmten vertikalen Phasengeschwindigkeiten sind mit —0,25 m/s bis —1,9 m/s
dhnlich zu denen anderer Lidarmessungen (—0,1 m/s bis —2 m/s) [Gardner und Voelz, 1987;
Wilson et al., 1991a]. Auflerdem stimmen auch die saisonale und vertikale Abhéngigkeit iibe-
rein. Fiir die vertikalen Wellenléngen eriibrigt sich ein Vergleich, da durch den Messbereich
von 1-105 km in Kiihlungsborn ein wesentlich groflerer Wertebereich von vertikalen Wel-
lenldngen als bei allen anderen Lidars erfasst wird. Es hat sich gezeigt, dass die kiirzeren
vertikalen Wellenldngen (), <22 km) zwar hiufiger sind als die ldngeren, solche lingeren
vertikalen Wellenldngen aber trotzdem fast in jeder Nacht auftreten.

Die Absolutwerte der Temperaturfluktuationen liegen bei den verschiedenen Lidarmes-
sungen etwa in der gleichen Groflenordnung [Gardner und Voelz, 1987; Wilson et al., 1991b].
Einer genauerer Vergleich ist aufgrund der leicht unterschiedlichen Standorte und Auswer-
temethoden (z.B. Mittelwertbestimmung, Beriicksichtigung der Messdauer) nicht sinnvoll.
Dies gilt erst recht fiir die Raketenmessungen und Satellitenmessungen, die durch ihre an-
dere Messmethode oder zeitliche Auflosung unterschiedliche Bereiche des Schwerewellen-
spektrums erfassen. Bei einem Sommer-Winter-Vergleich der Amplituden sind diese in der
Stratosphére und unteren Mesosphére im Winter zwei- bis dreimal grofler als im Sommer
| Wilson et al., 1991b; Mitchell et al., 1991; Whiteway und Carswell, 1995]. In der oberen
Mesosphére wird der Unterschied kleiner als 1,5 [vgl. Gardner und Voelz, 1987]. Da es sich in
diesen Lidarstudien ebenfalls um reine Nachtmessungen handelt, d.h. die Wintermessungen
wesentlich langer sind, ist davon auszugehen, dass bei Betrachtung iiber die gleiche Mess-
dauer die maximalen Winter-Sommer-Unterschiede etwas kleiner werden. Das hier gefundene
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maximale Winter-Sommer-Verhiltnis von etwa 2,5 ist also in Ubereinstimmung mit anderen
Messungen. Diese Winter-Sommer-Verhéltnisse finden sich auch in Satellitenmessungen und
in Raketendaten in mittleren Breiten bestétigt ﬂHz‘mta‘, 1984; Eckermann et al., 1995; Tsuda
et al., ‘2000‘; Preusse et al., ‘2006].

Eine Bestéatigung des Hohenverlaufs der Temperaturfluktuationen findet sich auch in
Modelllaufen mit dem KMCM (Kiihlungsborn Mechanistic general Circulation Model), in
denen die mittel- und niederfrequenten Schwerewellen explizit gerechnet werden |Becker und
Fritts, ‘2006‘]. Die horizontale Auflésung entspricht dabei T120, was etwa 1° auf dem Léngen-
kreis entspricht. Vertikal gibt es 190 Schichten vom Boden bis in die untere Thermosphéire
(etwa 120 km). In Abbildung sind in einem Breiten-Hohen-Schnitt fiir Januar die Tem-
peraturfluktuationen dargestellt. Dabei sind in Abbildung [6.8a alle Wellen enthalten, d.h.
Schwerewellen und planetare Wellen. In Abbildung 6.8b| hingegen sind ausschlieflich die
Temperaturfluktuationen durch Wellen mit A\, <1500 km dargestellt. Dies entspricht also
dem Anteil der Schwerewellen an den Fluktuationen [Becker, persinliche Mitteilung, 2007].
Durch den Vergleich dieser beiden Abbildungen stellt sich heraus, dass im KMCM etwa ein
Drittel der Fluktuationen durch Schwerewellen verursacht wird. Der reine Schwerewellen-
anteil an den Temperaturfluktuationen im Modell ist sehr dhnlich zu den Messergebnissen
(vgl. Abb.[6.1). AuBerdem ist gut zu erkennen, dass im Winter der Anstieg viel gleichmé&Bi-
ger vonstatten geht. Im Sommer bleiben die Fluktuationen hingegen bis etwa 75 km sehr
klein (max. 5 K) und steigen erst in die Mesopausenregion massiv an. Dass nur ein Drittel
der Temperaturfluktuationen von Schwerewellen verursacht wird, ist vertraglich mit den Be-
obachtung, dass langerperiodische Wellen 20 —50% der Amplitude in der Mesopausenregion
bestimmen (vgl. Abschnitt[5.2.2). Fiir weitere Untersuchungen, z.B. zum Einfluss der Quelle,
miissten die Auswertemethoden zu der Modell- und Messdaten angeglichen werden.

Die Ursache fiir dieses Winter-Sommer-Verhéltnisse ist vielschichtig. Die grobe Héhen-
struktur findet sich bei der Kombination aus Exponentialterm und Brunt-Viiséla-Frequenz
wieder (vgl. Gl.[6.1), wie es in Eckermann ﬁ1995] fiir 60 km Hohe auch gezeigt wurde. Bei
Alezander ﬁ1998] hat sich auch herausgestellt, dass der Exponentialterm das saisonale Ver-
halten in mittleren und polaren Breiten dominiert und die Winde vor allem zur interannualen
Variation beitrégt. Durch die Betrachtung des gesamten Hohenbereichs von 20 bis 100 km
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[M] 1njesadwa) 1ap Bunydlemgepiepuels

60S 308 EQ 30N
Sommer Breite Winter

60S 308 EQ 30N 60N
Sommer Breite Winter

Abbildung 6.8: Breiten-Hohen-Schnitt der Temperaturfluktuationen (hier als Standardabwei-
chung von der Temperatur [K]) im KMCM fiir Januar a) alle Wellen mit A, > 350 km b) nur Wellen
mit 350 km < A, <1500 km [Becker, persionliche Mitteilung, 2007]. Es sind die unterschiedlichen
Farbbalken zu beachten. Die weify gestrichelten Linien entsprechen der Breite fiir Kiihlungsborn.
Weitere Details sind im Text zu finden.
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zeigen sich jedoch auch eindeutige Abweichungen von diesen sehr vereinfachten theoretisch
zu erwartenden Werten. Auch die urspriinglich sehr gute Ubereinstimmung zwischen 60 und
80 km im kleineren Datensatz [Rauthe et al., 2006] ist im erweiterten Datensatz nur um
65 und um 84 km zu finden. Neben dem sehr schwer quantifizierbaren Einfluss der unter-
schiedlichen Windfilterung auf die saisonal unterschiedlichen Temperaturfluktuationen, ist
auch eine offene Frage, ob die Quelle in den Jahreszeiten unterschiedlich ist. Es ist bekannt,
dass einige Arten der Schwerewellenerzeugung so gut wie ausschliellich in einer bestimmten
Jahreszeit vorkommen, z.B. findet die Bildung von Schwerewellen durch brechende Rossby-
wellen fast ausschlielich im Winter statt [z.B. Zilicke und Peters, 2006]. Aufierdem sorgen
die unterschiedlichen Winde im Bereich der Troposphére und und Stratosphére in Sommer
und Winter (vgl. Abb. 2.3), auch dafiir, dass Wellen mit unterschiedlichen Ausbreitungs-
richtungen in beiden Jahreszeiten bevorzugt generiert werden. Um die Frage nach der jah-
reszeitlichen Abhéngigkeit der Schwerewellen-Quelle zu kliaren, miissten die Quellregionen
und damit Quelltypen genauer bestimmt werden. Dies wére z.B. anhand von Raytracing
moglich. Da dies aber ein eigenes sehr komplexes Thema ist, kann es im Rahmen dieser
Arbeit nicht weiter behandelt werden. Ein geringer Einfluss der Quelle auf die beobachteten
Winter-Sommer-Unterschiede in den Temperaturfluktuationen ist zu vermuten. Denn von
Alezander [1998] wurde gezeigt, dass die Winter-Sommer-Unterschiede auch ohne Variation
in der Quelle entstehen.

In diesem Zusammenhang stellt sich auch die Frage, wie repriasentativ unsere auf wol-
kenfreies Wetter angewiesenen Messungen sind. Es lasst sich spekulieren, dass dadurch keine
Messungen von Schwerewellenaktivitéiten, die fiir Schlechtwetterbedingungen wie z.B. durch-
ziehende Frontensysteme typisch sind, stattfinden. Dies erscheint jedoch recht unwahrschein-
lich, da Schwerewellen, die in der Stratosphéire und Mesosphére beobachteten werden, sich
seit ihrer Entstehung oft schon einige hundert Kilometer horizontal durch die Atmosphére
bewegt haben. Dies wurde durch verschiedene Raytracing-Studien gezeigt [z.B. Dunkerton
und Butchart, 1984; Eckermann, 1992]. Somit ist zu erwarten, dass zumindestens ein Teil mit
Frontensystemen gekoppelten Schwerewellenaktivitdt in unsere Messungen eingeht. Ein po-
tentieller Wettereinfluss dndert die Ergebnisse zu den Winter-Sommer-Unterschieden nicht,
da die nicht erfassten Schlechtwetterbedingungen fiir alle Jahreszeiten gelten. In den Wind-
feldern von ECMWEF ist eine Bevorzugung bestimmter meteorologischer Situationen zudem
nicht zu erkennen (vgl. Abb. 8.4).

Wie oben schon diskutiert, hat sich anhand der Beobachtungen herausgestellt, dass die
Dichte- und Temperaturhintergrundfelder die jahrliche Variation der Temperaturfluktuatio-
nen prégen, sie aber nicht vollstéandig erkldren. Zur weiteren Erklarung der Winter-Sommer-
Unterschiede sind die beobachtete Filterung und Dampfung herangezogen worden, die auch
jahreszeitliche Unterschiede aufweist (s. Abschnitt[6.1.1 und [6.1.2). Bei der Wellenfilterung
sind zudem saisonal unterschiedliche Teile des Wellenspektrums betroffen [Lindzen, 1981].
Grundlage fiir die Uberlegung bildet der Zonalwind (vgl. Abb. 2.3). Die Unterschiede im
Wind zwischen Sommer und Winter sind sehr klar zu erkennen. Geht man nun von Wel-
len mit Phasengeschwindigkeiten zwischen —50 und 450 m/s aus, so wird im Winter durch
den vorherrschenden positiven Zonalwind alles bis +50 m/s in der Stratosphére gefiltert. Im
Sommer dagegen wird neben allen Wellen mit negativen Phasengeschwindigkeiten auch alle
mit 0—10 m/s aufgrund des positiven Zonalwindes in der Troposphére und unteren Strato-
sphére gefiltert. Im Sommer wird also bis 90 km stérker gefiltert als im Winter. Die konkrete
Auswirkung auf die Temperaturfluktuationen ist damit aber noch nicht gekléart. Aulerdem
spielt neben dem Zonal- auch der Meridionalwind eine Rolle bei der Filterung. Diese bei-
den Aspekte werden im néchsten Kapitel mit Hilfe einer linearen Schwerewellen-Simulation
néher beleuchtet.



Kapitel 7

Simulation zur
Schwerewellenausbreitung

Im Rahmen dieser Arbeit wurde eine Simulation zur Schwerewellenausbreitung herangezo-
gen, um die beobachteten Wellenstrukturen in den Temperaturmessungen der Lidars besser
zu verstehen und durch die detaillierten Kenntnisse iiber Wellen und Hintergrundfelder die
Messungen weitergehend zu interpretieren. Denn wie sich im letzten Kapitel herausgestellt
hat, ist die Betrachtung der Temperatur allein nicht ausreichend, um die Ergebnisse zu den
Schwerewellen umfassend zu analysieren und zu verstehen. Es wurde eine Simulation zur
Uberlagerung von Wellen benutzt, die wihrend des EU-Projektes SOBER. (SOnic Boom
European Research programme) entwickelt wurde [Berger, personliche Mitteilung, 2007]. In
diesem Kapitel werden nun die Simulation und die daraus gewonnen Erkenntnisse vorgestellt.

7.1 Grundziige der Schwerewellen-Simulation

Die Idee der linearen Schwerewellen-Simulation beruht darauf, eine grofie Anzahl Wellen zu
benutzen. Im Normalfall sind es in dieser Arbeit immer 1000 Wellen, die in einer Quellenhéhe
von etwa 14 km eingesetzt werden. Dabei werden die Parameter der Quelle im physika-
lisch sinnvollen Rahmen mdglichst allgemein gewéhlt. Dazu werden teilweise gleich verteil-
ten Zufallszahlen benutzt. Dann breiten sich diese Wellen in einer Hintergrund-Atmosphére
aus. Dazu wurden klimatologische Felder (po, po, uo, vo, wo, Ty) aus dem COMMA /TAP
(Cologne Model of the Middle Atmosphere at the IAP) entnommen [Berger und von Zahn,
1999, 2002; von Zahn und Berger, 2003]. Dies hat den Vorteil gegeniiber der Kombination
verschiedener Datensétze, dass die Hintergrundfelder physikalisch konsistent sind. Alle Wel-
len, die in einer Hohe zu einem bestimmten Zeitpunkt existieren, werden iiberlagert. Die
daraus resultierenden Temperatur-Fluktuationen sind direkt mit den Lidarmessungen ver-
gleichbar. Eine detailliertere Beschreibung dieser Simulation wird in Anhang C.1/ gegeben,
dort finden sich die entsprechenden Erlduterungen zur Quelle, zu den benutzten Formeln
aus der linearen Schwerewellentheorie und zur Vorgehensweise bei Filterung, Reflektion und
Brechung.

Hier werden im Weiteren nur einige wichtige Grundlagen der Simulation erldutert. Dabei
wird nur auf die Winter- und die Sommersaison eingegangen, da sich diese bei der Analyse der
gemessenen Temperatur-Fluktuationen (vgl. Kap./6) als besonders interessant herausgestellt
haben.
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7.1.1 Quelle
Uber die Quelle fiir die Simulation der Schwerewellen finden sich in Anhang genauere

Angaben. Hier wird nur auf einiges kurz hingewiesen. Da ein Teil der Parameter tiber Zufalls-
zahlen bestimmt wird, muss dafiir gesorgt werden, dass nur Wellen gewahlt werden, die im
physikalischen Sinne existieren konnen, d.h. jede der Wellen verletzt keine der Gleichungen
aus der linearen Schwerewellentheorie bei den vorgegebenen Hintergrundfeldern.

Als Beispiel ist in Abbildung (7.1 die Verteilung der Phasengeschwindigkeiten in x- und
y-Richtung im Winter und Sommer dargestellt. Dabei beinhalten beide Figuren Information
zur Quellenhohe (14 km) und zu den verbleibenden Wellen in 70 km. Jeder Punkte steht fur
eine Wellen, die in der Quellenhche ausgesucht wurden. Durch die unterschiedlichen Hinter-
grundfelder im Winter und Sommer sind die Wellen in der Quelle nicht v6llig identisch. Vor
allem der unterschiedliche Zonalwind, der im Sommer in der Troposphére/unteren Strato-
sphére nur schwach positiv (v <10 m/s) ist im Vergleich zum Winter (u <25 m/s), sind
im Sommer Wellen mit kleineren c, zugelassen als im Winter. Bewegen sich die Wellen nun
nach oben, so werden ein Teil gefiltert und ein Teil reflektiert. Alle Wellen, die unterhalb von
70 km bereits reflektiert wurden, sind als rote Punkte dargestellt und alle, die gefiltert wur-
den, als blaue Punkte. Die in 70 km verbleibenden Wellen sind schwarz gekennzeichnet. Es
ist gut zu erkennen, dass Reflektion eine untergeordnete Rolle spielt und die Filterungswir-
kung der Atmosphére in beiden Jahreszeiten sehr unterschiedlich ist. Im Winter bleiben fast
ausschliellich die westwirts laufenden Wellen {ibrig, im Sommer sind es eher die ostwérts
laufenden.

Ein weiterer wichtiger Aspekt ist die Bestimmung der Amplituden in der Quellenhohe.
Dabei wird, wie in Anhang |C.1.2 genauer beschrieben, auf beobachtete Leistungsspektral-
dichten zuriickgegriffen [Allen und Vincent, 1995]. Wie im Anhang in Abbildung |C.2 zu
sehen ist, folgt der gesittigte Teil des Spektrums in der Simulation dem bekannten m~3-
Gesetz wahrend die Steigung im ungeséttigten Teil proportional zu m ist. Die Normierung
der Amplituden in der Quelle auf eine jahreszeitlich konstante kinetische Energie hat zur
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Abbildung 7.1: Verteilung der Phasengeschwindigkeiten in x- und y-Richtung aller 1000 Wellen
in der Quellenhohe bei 14 km (alle Punkte) und in 70 km (nur schwarze Punkte) fiir a) Winter
und b) Sommer. Die mit blauen (roten) Punkten dargestellten Wellen wurden durch Filterung
(Reflektion) zwischen 14 und 70 km aus der Simulation entfernt.
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Konsequenz, dass sich in Quellenhohe ein Faktor von 1,5 im Winter-Sommer-Verhéltnis der
Temperaturfluktuationen aus den Polarisationsrelationen ergibt (vgl. Anhang|C.1.3).

Nach der Wahl der Quelle, die genauso wie die Hintergrundfelder konstant iiber die
24 Stunden der Simulation gehalten wird, breiten sich die Wellen mit der Héhe und der Zeit
aus. Dabei miissen zuvor Filterung und Brechen beriicksichtigt werden, wie im folgenden
Abschnitt nédher erlautert wird.

7.1.2 Filterung und Brechung
Nicht alle 1000 Wellen konnen in allen 110
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einen groflen Hohenbereich (40—80 km) et- Abbildung 7.2: Hohenprofil der Anzahl der Wel-
wa 150 Wellen weniger als im Winter. Dass len in der Simulation fiir Winter (blaue Punkte)
dabei das Spektrum der Wellen in den Jah- bzw. Sommer (rote Punkte).

reszeiten sehr unterschiedlich ist, wurde bereits in Abbildung 7.1 gezeigt. Schon in der Quel-
lenhthe bei etwa 14 km ist die Verteilung der Phasen in x- und y-Richtung unterschiedlich.
Noch auffalliger ist der Unterschied in 70 km Hohe. Durch den starken Westwind im Winter
in der Stratosphédre und unteren Mesosphére erreichen allein sich westwérts ausbreitende
Wellen eine Héhe von 70 km. Im Sommer herrscht hingegen ein nicht ganz so starkes Ost-
windregime, weshalb andere Teile des Spektrums gefiltert werden.

Neben der Filterung hat auch das Brechen von Wellen Einfluss auf die Amplitude der
Wellen. Dieses Brechen geschieht an konvektiven bzw. dynamischen Instabilitdten (Details
siche Anhang [C.1.3). Dabei ist es noch wichtig zu erwidhnen, dass Wellen innerhalb des
Simulations-Programms sowohl bei der Filterung als auch beim Brechen nach der Grofle
der vertikalen Wellenldnge sortiert werden. Das heift, dass Wellen mit kleineren vertika-
len Wellenldngen als Hintergrund neben dem ungestérten Hintergrundfeld auch alle Wellen
mit groferen vertikalen Wellenldngen ,,sehen. Diese Felder werden zur Berechnung von Fil-
terung und Brechung genutzt. Zum Schluss wird auch die Uberlagerung aller Wellen auf
Instabilitédten iiberpriift.

Nachdem alle Filterungen und Brechungen in Abhéngigkeit von Hohe und Zeit berechnet
wurden, konnen die resultierenden Wellen héhen- und zeitabhéngig iiberlagert werden. Dar-
aus lassen sich dann Wellenstrukturen berechnen, die mit den Lidarbeobachtungen verglichen
werden.
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7.1.3 Wellenstrukturen

Nach Addition von Hintergrundfeld und Wellenstorungen, erhélt man die zeitlich variie-
renden Temperaturprofile. Nach Mittelwertbildung iiber 24 h wird dieser wie bei den Lidar-
Messungen abgezogen, um die Anderungen zu erfassen. Fiir die simulierten Temperaturfelder
lassen sich diese wie die Messungen (sieche Abb.[5.1b und [5.7) in einen Zeit-Hohen-Schnitt
darstellen. In Abbildung 7.3 sind fiir das Winter- und Sommer-Beispiel die Temperaturfluk-
tuationen dargestellt. Dabei wurde die gleiche Zeit- und Héhenauflosung wie beim Lidar
verwendet (15 min und 1 km). Auffallend ist, dass klare Wellenstrukturen entstehen, die im
Winter eine gréflere Amplitude als im Sommer haben. Eine ausfiihrliche Diskussion dieser
Winter-Sommer-Unterschiede ist in Abschnitt 7.3/ zu finden. Die Klarheit der Wellenstruk-
turen ist iiberraschend, vor allem wenn man bedenkt, dass bis 80 km mindestens 100 Wel-
len (bei niedrigeren Hohen auch wesentlich mehr) dieses Bild erzeugen. Um den Effekt der
Uberlagerung besser verstehen zu kénnen, wurde eine Studie zur Uberlagerung von Wellen
ohne Einbeziehung geophysikalischer Randbedingungen durchgefiihrt. Details dazu sind in
Anhang|C.2/zu finden. Zusammenfassend lisst sich sagen, dass die entstehenden klaren Wel-
lenstrukturen das Resultat der Uberlagerung von Sinusfunktionen ist. Daneben beeinflussen
die Filterungswirkung der Atmosphére und die zeitlicher wie auch vertikaler Auflésung der
Daten die Art der Eigenschaften der Wellenstruktur.

In der Simulation entstehen die klaren Wellenstrukturen durch eine Uberlagerung vieler
Wellen. Wenige Wellen in der Quellenhohe fithren in der Simulation zu chaotischem Verhal-
ten in den resultierenden Wellenstrukturen (nicht gezeigt). Spektrale Analysen der Simu-
lationsergebnisse weisen aber nur wenige (2—-3) dominierende Moden auf (siche Abb.[7.4).
Wie in den Beobachtungen nehmen die vertikalen Wellenldngen mit der Hohe tendenziell ab
(vgl. z.B. Abb.[5.6a). Da die mit dem Lidar beobachteten Wellenstrukturen und spektralen
Analysen im Winter und Sommer groBe Ahnlichkeiten mit den Ergebnissen aus Simulation
aufweisen, liegt es nahe, dass auch in den Messungen viele Wellen existieren. Trotzdem sind
nur 2—3 dominierende Moden in den spektralen Analysen der Beobachtungen und auch der
Simulation zu finden.

Daraus ergibt sich sofort die Frage, ob in der Simulation nur einige wenige Einzelwellen
mit groBen Amplituden die iibrigen Wellen dominieren oder alle Wellen #hnlich grofie Ampli-
tuden haben. Die Amplituden der noch existierenden Einzelwellen in Abhéngigkeit von deren
vertikalen Wellenléngen sind dazu in Abbildung 7.5/ fiir 40, 65 und 90 km dargestellt. Es ist
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Abbildung 7.3: Zeit-Hohen-Schnitt der Temperaturfluktuationen aus der Simulation fiir a) Win-
ter und b) Sommer. Die zeitliche und rdumliche Auflosung entspricht der Standardauflésung der
Lidarmessung (15 min und 1 km).
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Abbildung 7.4: 24 h-Mittel des Wavelet-Spektrums der vertikalen Wellenlédnge fiir a) Winter und
b) Sommer. Die Kreuze zeigen die lokalen Maxima in jeder Hohe an. Im schraffierten Bereich ist
die Analyse durch Randeffekte beeinflusst. Es sind die unterschiedlichen Farbbalken zu beachten.

zu erkennen, dass nicht nur einzelne Wellen mit besonders groflen Amplituden vorhanden
sind, die das Gesamtbild besonders stark prigen. Die klaren Wellenstrukturen sind also ein
Resultat der Uberlagerung. Auerdem haben die Einzelwellen tendenziell in Héhen oberhalb
von 40 km im Sommer kleineren Amplituden als im Winter (vgl. Mittelwerte als gestrichelte
Linien). Die Einzelamplituden zeigen somit das gleiche Verhalten wie die Uberlagerung aller
Wellen. Noch viel mehr féllt in Abbildung 7.5 auf, dass die vertikalen Wellenldngen im Win-
ter grofer sind als im Sommer (vgl. Mittelwerte als gestrichelte Linien). Dieses Ergebnis ist
in den Beobachtungen so nicht wiederzufinden (vgl. Abschnitt[6.2 und Abschnitt[8.3), ist je-
doch nach Gleichung (6.2) theoretisch zu erwarten. Dies kann damit zusammenhéngen, dass
in den Beobachtungen nicht die Einzelwellen sondern die Uberlagerung betrachtet wird oder
die Anzahl der Messungen im Winter eventuell einfach noch nicht gro8 genug ist und somit
der Effekt in der natiirlichen Variabilitéit verschwindet. Letzteres scheint wahrscheinlicher, da
wie oben erwdhnt auch in der Simulation sich in der Uberlagerung nur wenige dominierende
Moden ergeben, den Winter-Sommer-Unterschied in den vertikalen Wellenléngen zeigen (sie-
he Abb.[7.4). Das heiit die Wellenléngen der dominierenden Moden sind im Winter gréfere
als im Sommer. Dazu kommt noch, dass die vertikalen Wellenldngen kleiner als 5 km in den
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Abbildung 7.5: Verteilung der vertikalen Wellenldngen und Amplituden im Winter (blau) und
Sommer (rot) in a) 40 km, b) 65 km und c¢) 90 km Hohe. Die gestrichelten Linien entsprechen den
Mittelwerten.
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Messungen derzeit nicht in allen Hohen aufgelost werden.

Insgesamt lésst sich vermuten, dass auch die mit dem Lidar beobachteten Wellenstruktu-
ren nicht das Resultat einiger dominierender Einzelwellen ist, sondern aus der Uberlagerung
einer grofen Anzahl von Wellen entsteht. Dies bedeutet, dass die Eigenschaften (z.B. Ampli-
tude und vertikale Wellenlédnge) der dominierenden Moden nicht unbedingt real existierenden
Wellen entsprechen. Sie spiegeln jedoch sehr wohl z.B. das mittlere saisonale Verhalten wie-

der.

7.2 Sensitivitatsstudien

Nachdem in den vorangegangenen Abschnitten je ein Beispiel fiir Winter und Sommer gezeigt
wurde, wird in den zwei folgenden Unterabschnitten gezeigt, wie empfindlich diese Ergebnisse
auf Anderung der Hintergrundfelder und der mittels Zufallszahlen ausgewéihlten Parameter
in der Quelle reagieren. Um die Variabilitdt der Ergebnisse zu demonstrieren, wurden jeweils
fiir Sommer und Winter 16 verschiedene Hintergrundfelder entlang eines Breitenkreises und
16 Ensembles von Zufallszahlen untersucht. Diese exemplarischen Studien sind wichtig, um
die Ergebnisse besser einschitzen zu konnen und um den spéateren Vergleich mit Messungen
auf mehrere Simulationen auszudehnen.

7.2.1 Abhéangigkeit von den Hintergrundfeldern

Die Variation der Hintergrundfelder erfolgt durch die Benutzung unterschiedlicher geogra-
phischer Langen bei jeweils 52,5° N entsprechend den 16 Lidngen in COMMA /TAP (0°O,
22.5°0,..., 22,5° W). Hierbei entspricht 0°O der Lokalzeit 0 UT. Im Folgenden werden Er-
gebnisse fiir alle 16 Langen aus COMMA /IAP gezeigt. Die Hintergrundfelder unterscheiden
sich durch verschiedene Gezeitenzustande aufgrund der unterschiedlichen Lokalzeiten. In der
Temperatur sind diese Unterschiede nicht sehr grof}, d.h. die Standardabweichung betrigt im
Sommer maximal 3 K, im Winter bis zu 6 K. Im Wind hingegen sorgen die unterschiedlichen
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Abbildung 7.6: 16 verschiedene Hintergrundfelder der Simulation im Zonalwind a) fiir Winter
und b) fiir Sommer. Die rote Linie stellt den Mittelwert aller Laufe dar und die Balken die entspre-
chenden Standardabweichungen.
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Abbildung 7.7: 16 verschiedene Hintergrundfelder der Simulation im Meridionalwind a) fiir Win-
ter und b) fir Sommer. Die rote Linie stellt den Mittelwert aller Laufe dar und die Balken die

entsprechenden Standardabweichungen.

Gezeitenzusténde fiir eine weitaus deutlichere Variation und damit fiir eine unterschiedliche
Filterungswirkung. In Abbildung[7.6/und 7.7 sind fiir Meridional- und Zonalwind im Winter
und Sommer die Hintergrundfelder gezeigt. Die Variabilitdt in den Gezeiten ist im Winter
wesentlich grofler als im Sommer und im Meridionalwind grofler als im Zonalwind.

Da die Simulation im Weiteren dazu dient die Wellenaktivitat ndher zu untersuchen, sind
in Abbildung (7.8 die resultierenden mittleren Temperaturfluktuationen bei den 16 verschie-
denen Hintergrundfeldern dargestellt. Die hohere Variabilitdt der Winde im Winter spiegelt
sich direkt in den Temperaturfluktuationen wieder, vor allem oberhalb von etwa 80 km.
Auffallig ist ein Lauf im Winter, bei dem die Amplitude fast bei 0 K liegt. Untersucht man
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Abbildung 7.8: Mittlere Temperaturfluktuationen in der Simulation bei je 16 unterschiedlichen
Hintergrundfeldern im a) Winter und b) Sommer. Die rote Linie stellt den Mittelwert aller Laufe
dar und die Balken die entsprechenden Standardabweichungen.
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die entsprechenden Windfelder genauer, so ergibt sich, dass diese Realisierung die grofite Dif-
ferenz zwischen positivem und negativem Zonalwind aufweist und oberhalb von 80 km im
Meridionalwind grofie negative Werte erreicht werden (bis -40 m/s). Als direkte Konsequenz
ergibt sich, dass die Zahl der Wellen bei etwa 80 km mit weniger als 20 extrem niedrig ist
(nicht gezeigt) und folglich die resultierenden Temperaturfluktuationen klein sind. Weiter-
hin ist auch auffillig, dass die Amplituden im Sommer oberhalb von 80 km in allen Laufen
einbrechen. Dies ist mit starker Filterung aufgrund des positiv werdenden Zonalwindes zu
erklidren (vgl. Abb.[7.6b). Daraus ergibt sich dann auch die sehr kleine Anzahl an Wellen im
Sommer oberhalb von 85 km (Abb.[7.2). AuBerdem treten in diesen Hohen auch konvektive
und dynamische Instabilitéten auf (siche Abschnitt [7.3.2). Im Winter sind solche Einbriiche
der Fluktuationen nur in manchen Realisierungen der Simulation zu finden.

Insgesamt zeigt sich in der Simulation mit den 16 verschiedenen Hintergrundfeldern fiir
Winter und Sommer der starke Einfluss der Hintergrundvariablen, insbesondere des Windes,
auf die Temperaturfluktuationen und also auch auf deren Winter-Sommer-Verhéltnis. Hierbei
ist die Variabilitdt im Winter oberhalb von 60 km wesentlich stérker als im Sommer.

7.2.2 Abhéangigkeit von den Zufallszahlen

Wie nicht anders zu erwarten, spielt die Wahl der gleich verteilten Zufallszahlen keine ent-
scheidende Rolle bei der Auspragung der Temperaturfluktuationen (Details und Abbildung
sieche Anhang (C.1.4). Im Gegensatz dazu ist die Anzahl der Wellen von grofierer Bedeu-
tung. Eine starke Reduzierung der Wellenzahl in der Quellenhéhe sorgt dafiir, dass die
Wellenmuster sich auch stark in Abhéngigkeit vom jeweiligen Ensemble der Zufallszahlen
verdndern (nicht gezeigt). Dies hingt damit zusammen, dass man mit z.B. hundert Wellen
die vorgegebenen Parameterrdume fiir die Welleneigenschaften nicht mehr komplett ausfiillt
und die unterschiedlichen Zufallszahlen so verschiedene Wellenensemble generieren, dass die
resultierenden Wellenstrukturen sehr stark variieren.

7.3 Winter-Sommer-Vergleich

Wie sich schon bei den Beobachtungen herausgestellt hat, ist ein auffilliger Unterschied zwi-
schen Winter und Sommer die unterschiedliche Ausprigung der Temperaturfluktuationen.
Deren Ursache scheint, wie im Kapitel zuvor an den Beobachtungen gezeigt, nur teilweise an
unterschiedlichen Hintergrundzustinden der Temperatur und Dichte zu liegen. Mit der Simu-
lation ist es nun moglich weitere Faktoren, wie den Horizontalwind, genauer zu untersuchen.
Zudem sind die einzelnen Wellenparameter genau bekannt. Da sich in den vorangegangenen
Abschnitten herausgestellt hat, dass die Variation der Hintergrundfelder einen starken Ein-
fluss auf die Temperaturfluktuationen zeigt, werden im Folgenden immer alle 16 Laufe mit
unterschiedlichen Hintergrundfeldern der beiden Jahreszeiten betrachtet.

7.3.1 Verhiltnis der Amplituden

Wie schon in Kapitel |6 fiir die Beobachtungen wird im Folgenden das Winter-Sommer-
Verhéltnis der Temperaturfluktuationen aus der Simulation (Abb.[7.8) betrachtet. Durch die
Benutzung der jeweils 16 verschiedenen Hintergrundfelder sind insgesamt bei der Verhéltnis-
bildung 256 Kombinationen moglich, iiber die gemittelt wird. Das Ergebnis fiir die gesamte
Simulation ist in der tiirkisen Linie in Abbildung(7.9 dargestellt. Bis 80 km ist eine gute Uber-
einstimmung mit den Beobachtungen (blaue Line) zu finden. Dariiber sorgt der Einbruch
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der Fluktuationen im Sommer in der Simulation fiir eine zunehmende Differenz zwischen den
beiden Kurven (maximales Winter-Sommer-Verhéltnis von 6 in 80 km). Dies ist in den Be-
obachtungen nicht zu finden. Eine mogliche Erklarung konnte sein, dass oberhalb von 75 km
die in der Simulation angewendete lineare, ungeséittigte Schwerewellentheorie aufgrund von
Sattigung der Wellen nicht mehr giiltig ist. Ein weiterer Grund fiir die Unterschiede ist
moglicherweise, dass die Generierung von Schwerewellen in der Mesosphére in der Simulati-
on komplett fehlt. Die ansonsten gute Ubereinstimmung von Simulation und Beobachtung
unterhalb von 80 km zeigt andererseits auch, dass die Simulation im Groflen und Ganzen
realistisch und damit ein geeignetes Werkzeug fiir weitere Untersuchungen ist.

Zuerst wird die gleiche Analyse wie 110+

heiflt, dass Dichte- und Temperaturhinter-
grundfelder die grobe Struktur des Winter-
Sommer-Verhéltnisses widerspiegeln.

Wie schon oben erléutert, lassen sich wei-
tere Terme in der Simulation untersuchen.
Zum einen die Anzahl der Wellen und zum
anderen auch die Auswirkung der Filterung
auf die Wellenparameter. Die saisonal un-
terschiedliche Filterung schlégt sich schon in
der Anzahl der Wellen nieder (Abb.[7.2). Im
Sommer gibt es zwischen 25 und 80 km we-

bei den Beobachtungen (Abschnitt 6.1.2)
durchgefiihrt, um Einfluss von Temperatur- 100?
und Dichtehintergrundfeld auf die Fluk- g0
tuationen in der Simulation zu bestim-
men. Vergleicht man die drei Terme (Tem- 80?
peratur, Brunt-Viiséla-Frequenz und Ex- g 70—5
ponentialterm), so sind die resultierenden ‘g’ 3 :
Winter-Sommer-Verhiltnisse sehr #hnlich S 60_;
(vgl. Beobachtung: Abb. und Simulati- © 503 .
on: Abb. [7.9). Somit ergibt sich auch fiir
das Gesamtergebnis 7"(z) eine gute Uberein- 40'; e
stimmung zwischen den Berechnungen aus 304
Beobachtung und aus der Simulation. Das 20 5
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Abbildung 7.9: Verhéiltnis der mittleren Tem-
peraturfluktuationen von Winter zu Sommer: Die
blaue Linie stellt die Beobachtung dar und die
tiirkise die Simulation. Die rote Linie (77(z)) ist
das Verhiltnis, das nach einer vereinfachten Theo-
rie aus Dichte und Temperatur berechnet wird
(vgl. Abschnitt [6.1.2). Die zu T'(z) beitragen-
den Faktoren sind mit den diinnen Linien dar-
gestellt. Zusétzlich wird noch ein weiterer dyna-

niger Wellen als im Winter, was gut zu der
Vorstellung passt, dass die gesamten Tempe-
raturfluktuationen kleiner werden je weniger

mischer Term berechnet (orange diinne Linie).
Der Zusatzterm und 7”(z) ergeben T} (z) (Gl.[7.1,
schwarze Linie). Weitere Einzelheiten im Text.

Wellen vorhanden sind. Zudem werden bei der Filterung, wie in Abbildung 7.1 zu sehen
ist, unterschiedliche Teile des Spektrums gefiltert. Benutzt man nun die mit der WKB-
Approximation berechnete Gleichung (2.22) (rechter Teil) fir ungeddmpfte, lineare Schwe-
rewellen, so beinhaltet dieser gegeniiber Gleichung (6.1) noch zusétzlich einen Term mit der

intrinsischen Phasengeschwindigkeit ¢, = Uiﬂ Da es sich in der Simulation um eine Uber-
lagerung von vielen Wellen handelt, wird der Mittelwert dieser Phasengeschwindigkeiten

eingesetzt:

(7.1)
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Somit enthélt dieser Zusatzterm den Einfluss des Windes auf die intrinsischen Phasenge-
schwindigkeiten und damit einen weiteren Aspekt zur Filterung. Dieser Term ist als orange
Linie in Abbildung dargestellt. Es zeigt sich, dass dieser dynamische Term ein Winter-
Sommer-Verhéltnis liefert, das {iber einen grofien Bereich kleiner als eins (2075 km) oder
ungefihr eins oberhalb von 75 km ist. Die mit Gleichung (7.1) ermittelten Verhéltnisse der
Fluktuationen (77(z) als schwarze Linie) sind weiter von der gesamten Simulation und der
Beobachtung (blaue und tiirkise Linie) entfernt als 7" aus Gleichung (6.1). Dies deutet dar-
auf hin, dass die Anzahl der Wellen sowie das saisonal unterschiedliche Wellenbrechen eine
entscheidende Rolle spielt. Letztere wird im néchsten Abschnitt mit Hilfe der Simulation
néher beleuchtet.

7.3.2 Unterschiede in der Brechung

In der Simulation werden konvektive und dynamische Instabilitdten unterschieden. Wie in
Anhang C.1.3 erldutert wird eine Welle, wenn sie eines der Kriterien verletzt, so weit gebro-
chen, d.h. ihre Amplitude reduziert, dass sie dieses gerade nicht mehr erfiillt. Deshalb wird
im Folgenden nicht nur die Anzahl der Instabilitdten im Winter und Sommer verglichen,
sondern auch die Stédrke. Letztere ist natiirlich davon abhéngig, wie in der Simulation die
Brechung durchgefiihrt wird.

Wie schon bei den Fluktuationen wird wieder {iber die Ergebnisse aller 16 Hintergrund-
felder gemittelt. In Abbildung ist die mittlere Anzahl der Instabilititen pro Zeitschritt
in Abhéngigkeit von der Hohe dargestellt. Hier ist jeweils ein Vergleich von konvektiven bzw.
dynamischen Instabilitdten im Winter bzw. Sommer zu sehen. Es fillt auf, dass in beiden
Jahreszeiten wesentlich mehr konvektive als dynamische Instabilitdten auftreten (etwa drei-
mal mehr). In der Hohenverteilung zeigen sich starke Unterschiede zwischen Winter und
Sommer. Im Winter gibt es ein Maximum der konvektiven Instabilitdten bei ca. 75 km und
eines oberhalb von 90 km. Im Sommer gibt es hingegen nur das untere Maximum. Bei den
dynamischen Instabilitdten finden sich sehr dhnliche Strukturen wie bei den konvektiven.
Das Fehlen des zweiten Maximums im Sommer héngt wohl damit zusammen, dass durch die
niedrigere Mesopausenhohe im Sommer oberhalb von 90 km die statische Stabilitat in der
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Abbildung 7.10: Mittlere Anzahl der konvektiven und dynamischen Instabilitdten pro Zeitschritt
in der Simulation fiir a) Winter und b) Sommer aus je 16 Laufen mit verschiedenen Hintergrund-
feldern
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Abbildung 7.11: Mittlere Stirke der Brechung bei konvektiven und dynamischen Instabilitédten
fiir a) Winter und b) Sommer

Thermosphére so grof§ ist, dass die Instabilitdtskriterien nicht mehr verletzt werden.

Betrachtet man nun die Brechungsstéarke fiir beide Instabilitatstypen, so fallt auf, dass
die Stirke der Brechereignisse jahreszeitlich und je nach Instabilitédtstyp unterschiedlich ist.
In Abbildung 7.11 ist der prozentuale Anteil der dissipierten Amplitude als Mittel {iber al-
le Ereignisse dargestellt. Die dynamischen Instabilitdten sind im Mittel zwar seltener, aber
ihre Wirkung auf die Amplitude ist wesentlich stéirker (10% im Sommer bzw. 9% im Win-
ter im Mittel iiber den gesamten Hohenbereich und nahezu 50% in Einzelereignissen). Bei
konvektiven Instabilititen werden von der Wellenamplitude etwa 3% im Sommer bzw. 2%
im Winter dissipiert. Im Sommer wird also geringfiigig stéarker gebrochen. Betrachtet man
nun die Unterschiede mit der Hohe so fillt auf, dass der Hohenverlauf der konvektiven In-
stabilitdten in beiden Jahreszeiten dhnlich ist, mit den stirksten Brechereignissen oberhalb
von 85 km. Bei den dynamischen Instabilitdten ist das Bild wechselhafter. Unterhalb von
65 km und oberhalb von 90 km sind die Brechsereignisse bei dynamischen Instabilitdten im
Sommer starker als im Winter, dazwischen sind sie im Winter stéarker. Dies deckt sich auch
mit dem resultierenden Winter-Sommer-Verhéltnis: Die maximalen Unterschiede werden in
65 km Hohe erreicht, wenn man den oben schon diskutierten problematischen Hohenbereich
oberhalb von 80 km ausklammert.

7.4 Diskussion und Zusammenfassung

In diesem Kapitel konnte gezeigt werden, dass die lineare Schwerewellen-Simulation eine
Moglichkeit bietet, um die Beobachtungen besser zu interpretieren. Dabei muss aber immer
bedacht werden, dass in der Simulation Annahmen gemacht werden miissen, z.B. iiber die
Quelle oder die Beschreibung des Brechens. Auflerdem handelt es sich bei der zugrunde
gelegten Theorie um die lineare Theorie fiir ungeséttigte Schwerewellen, was die schon in
Kapitel 2] und dem Anhang vorgestellten Einschrankungen, wie z.B. hydrostatisches
Gleichgewicht und Boussinesque-Approximation, mit sich bringt. Alternativ wéren fiir die
néhere Charakterisierung der Schwerewellenquelle Raytracing-Rechnungen vorteilhaft [z.B.
Dunkerton und Butchart, 1984; ‘Eckermann‘, ‘1992]. Um das Verhalten von Wellen genau zu
untersuchen, sind Studien von Einzelwellen notwendig [z.B. ‘Achatz‘, ‘2005, ‘200#]. Der Vorteil
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der hier angewandten linearen Theorie liegt darin, dass mit geringem Rechenaufwand viele
Wellen benutzt und die Wechselwirkungen untereinander betrachtet werden kénnen.

Trotz der gerade erwihnten Einschrankungen sind die resultierenden Wellenstrukturen
weitgehend in guter Ubereinstimmung mit den Beobachtungen, d.h. die gemachten Annah-
men scheinen im Groflen und Ganzen realistisch zu sein. Aus der Simulation an sich und aus
dieser grundsétzlichen Ubereinstimmung zwischen Simulation und Beobachtung lassen sich
folgenden Ergebnisse ableiten:

e Die resultierenden Wellenstrukturen in der Simulation wie in der Beobachtung zeigen
nur 2—3 dominierende Moden, die aber nicht durch Einzelwellen mit besonders grofien
Amplituden erzeugt werden, sondern durch die konstruktive bzw. destruktive Uber-
lagerung aller Wellen: Das bedeutet, dass die dominierenden Moden, die auch in den
Beobachtungen zu finden sind, keine Eigenschaften einzelner Schwerewellen darstellen.
Es hat sich jedoch herausgestellt, dass sich z.B die saisonalen Unterschiede in den Ei-
genschaften der Einzelwellen auch in denen der dominierenden Moden wiederzufinden
sind.

° Auch die beobachteten Wellenstrukturen ergeben sich sehr wahrscheinlich aus der
Uberlagerung einer Vielzahl an Wellen.

e Etwa 100 Wellen in der Quelle ergeben stark vom Zufall abhéngige Wellenstrukturen
in der Simulation, bei den hier benutzten 1000 Wellen tritt dieses Problem nicht auf.

e Die Verdnderung der Hintergrundfelder hat iiber Filterung und Brechung einen we-
sentlichen Einfluss auf die Wellenstrukturen, die Verédnderung der Zufallszahlen, die
die Quelle bestimmen, hingegen nicht.

Ferner hat sich zum einen in der Simulation eindeutig eine jahreszeitliche Abhéngigkeit der
vertikalen Wellenldngen gezeigt. Obwohl sie auch theoretisch zu erwarten ist, ist sie nicht in
den Beobachtungen zu finden. Um zu priifen, ob diese realistisch ist, wiren weitere Beobach-
tungen vor allem im Winter notwendig sowie eine Auflosung aller vertikalen Wellenldngen
kleiner als 5 km. Zum anderen ergab sich fiir die Temperaturfluktuationen, dass der Ein-
fluss von Temperatur und Dichte dhnlich groff wie bei den Beobachtungen ist. Mit Hilfe der
Simulation zeigte sich weiterhin, dass Filterung und Brechen im Winter und Sommer un-
terschiedlich sind. Dabei gibt es sowohl Prozesse, die ein Winter-Sommer-Verhéltnis kleiner
als eins als auch grofer als eins produzieren. Zu ersteren gehort die Wirkung der Filterung
auf die Schwerewellenparameter (Zusatzterm in Gl.[7.1) und die Anzahl der Brechereignis-
se (Abb. 7.10). Zu letzteren z#éhlt die Anzahl der Wellen (Abb. [7.2) und die Stérke der
Brechereignisse (Abb. . Die unterschiedlichen Effekte von Filterung und Brechung fiir
das Winter-Sommer-Verhéltnis der Temperaturfluktuationen sind mit Hilfe der Simulation
differenziert gezeigt worden.

Fiir weitere Simulationen ist die Wahl der Quelle ein offener Punkt. Dazu wiren Ray-
tracing-Rechnungen zur genaueren Bestimmung der Quelleneigenschaften notwendig. Zur
Zeit induziert die Normierung der Amplituden (Konstanz der kinetischen Wellenenergie)
in der Quelle einen Winter-Sommer-Unterschied, der bei einem Faktor 1,5 liegt (Details
siche AnhangC.1.3). Ahnlich wie in der benutzten Schwerewellensimulation wurde in einer
Studie von Alezander [1998] jedoch gezeigt, dass die Winter-Sommer-Unterschiede in der
Amplitude auch ohne Variation in der Quelle entstehen. Daher ist es unwahrscheinlich, dass
die Quelle die Hauptursache fiir die beobachteten bzw. simulierten grofien Unterschiede der
Temperaturfluktuationen im Winter und Sommer in der Mesosphére ist.



Kapitel 8

Jahresgang der
Schwerewellencharakteristika

Nach den ausfiihrlichen Vergleichen und Analysen der Schwerewellenaktiviéit im Winter und
Sommer in den zwei vorangegangenen Kapiteln erfolgt in diesem eine Betrachtung der Schwe-
rewellenparameter im kompletten Jahr. Dies bedeutet, dass alle 236 Messungen mit einer
Mindestdauer von 3 h in die Analysen einflieen. Details zur Verteilung der Messungen iiber
die Monate und auf die verschiedenen Jahre sind in Tabelle B.2 zu finden. Fiir Winter wer-
den wie zuvor die Monate November, Dezember und Januar benutzt, fiir Sommer sind es
Juni und Juli. Fiir Frithjahr und Herbst verbleiben somit vier bzw. drei Monate zur Mitte-
lung. Neben den Temperaturfluktuationen und vertikalen Wellenléingen wird die potentielle
Energie betrachtet. Auflerdem wird die Windfilterung im Verlauf der Jahreszeiten anhand
der ECMWF-Daten néiher untersucht. Erginzende Abbildungen finden sich in Anhang D.1.

8.1 Temperaturfluktuationen und potentielle Energie

In diesem Abschnitt werden die Temperaturfluktuationen und die potentielle Energie pro
Masse in Abhéngigkeit von der Saison und der Hohe dargestellt. Dabei wird der Hohenbereich
von 25 bis 100 km betrachtet. Die potentielle Energie, auch Energiedichte genannt, wurde als
gebrauchliche zusétzliche Grofle gewéhlt, um weitere Vergleiche mit anderen Lidarmessungen
durchfithren zu kénnen [z.B. Wilson et al., 1991b].

Die Temperaturfluktuationen sind im Jahresgang in Abbildung 8.1 gezeigt. Dabei wurde
fiir die Berechnung der Fluktuationen wie beim Winter-Sommer-Vergleich eine Beschrankung
der Daten auf 3—5 h vorgenommen. Um ein durchgéngiges Bild zu erhalten, wurden die
236 Messungen iiber + 15 Tage und £ 2 km mit einem Hanning-Filter geglattet. Unterhalb
von 35 km und oberhalb von 95 km sind kaum saisonale Unterschiede zu sehen. Im Be-
reich dazwischen ist der bereits aus Kapitel 6] bekannte Unterschied zwischen Winter und
Sommer zu erkennen: Im Winter sind die Werte mehr als doppelt so hoch wie im Sommer.
Dagegen sind im Friihjahr und Herbst die Temperaturfluktuationen dhnlich und liegen mit
ihren Werten zwischen Winter und Sommer. Fiir eine bessere Vergleichbarkeit mit anderen
Messungen sind im Anhang auch der Jahresgang der potentiellen Energie pro Masse
und pro Volumen dargestellt. Sie zeigen ein dhnliches Verhalten im Verlauf des Jahres.

Die Monatsmittelwerte der Temperaturfluktuationen werden ebenfalls im Anhang D.1.2
dargestellt und néher diskutiert. Es hat sich herausgestellt, dass sich &hnlich wie bei den
Temperaturen (siehe Abschnitt[4.2.3), im Frithjahr und Herbst die Temperaturfluktuationen

96
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Abbildung 8.1: Jahresgang der Temperaturfluktuationen aller Messungen von 3—5 h zwischen
20 und 100 km mit einer Glattung mit Hanning-Filter von + 15 Tagen und 4+ 2 km

erst in der Mesosphére verdndern und erst anschliefend in der Stratosphére.

Neben den Temperaturfluktuationen ist die potentielle Energie pro Masse eine weite-
re gebrauchliche Groéfle zur Beschreibung der Schwerewellenaktivitdt. Sie wird nach Glei-
chung berechnet. Da diese Grofle einer sehr hohen Variabilitét iiber die Hohe und mit
der Saison unterliegt, werden im Folgenden nur gemittelte Werte benutzt.

In Abbildung [8.2a wurden die Daten jeder Einzelmessung iiber den Hohenbereich 55—
65 km mit einem Hanning-Filter gemittelt (schwarze Punkte). Aulerdem sind daraus noch
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Abbildung 8.2: Potentielle Energien pro Masse gemittelt iiber 10 km (Hanning-Filter). a) Ein-
zelhohe zwischen 55— 65 km: Die schwarzen Punkte stellen die Ergebnisse der einzelnen Messungen
dar. In rot sind die Monatsmittelwerte gezeigt. b) Verschiedene Hohenintervalle als Monatsmittel-
werte.
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Monatsmittel (rote Punkte und Linien) berechnet. Einzelmessungen zeigen trotz der ver-
tikalen Mittelung noch eine erhebliche Streuung von Messung zu Messung um etwa eine
Groflenordnung. Es ist aber wie in den Monatsmittelwerten ein Jahresgang mit Maximum
im Winter zu erkennen. Dabei sind die potentiellen Energien im Winter rund eine Gréflen-
ordnung grofler als im Sommer.

Betrachtet man nun Ergebnisse fiir verschiedene Hohenintervalle (Abb. [8.2b) so sieht
man den Anstieg der potentiellen Energiedichten. Dies ist aufgrund der mit der Hohe zu-
nehmenden Temperaturfluktuationen auch zu erwarten Sie wachsen zwischen 30 und 90 km
um zwei Groflenordnungen an. Die gréfiten saisonalen Unterschiede werden in etwa 60 km
Hohe beobachtet, sowohl dariiber als auch darunter werden die Unterschiede mehr oder we-
niger kontinuierlich kleiner. In den Hoéhen oberhalb von 65 km finden sich Hinweise auf einen
halbjahrlichen Anteil. Zieht man aber die Variabilitdt der Einzelwerte (Abb. [8.2a) mit in
Betracht, so geht dieser Anteil darin unter.

Um die saisonalen Unterschiede

noch weiter herauszuarbeiten, werden 100,5
mittlere Profile fiir die verschiedenen 901
Jahreszeiten berechnet (Abb.[8.3). Da-
bei wurde die potentielle Energie pro 80
Volumen benutzt, die den Vorteil hat, 1
dass sie hohenkonstant ist, wenn sich g 70
die Wellen ungeddmpft ausbreiten (vgl. = ] \
Abschnitt 2.34). Wie schon bei der & 607
Energie pro Masse zeigt sich dass, % 50E
dass im Winter im ganzen Hohenbe- 1
reich gréflere Werte in der potentiel- 401
len Energie pro Volumen vorherrschen 1 Winter (27)
als im Sommer. Die kleinsten saisona- 30 .
len Unterschiede finden sich um 35 km Sommer (56
_ 1 Herbst (87)
und oberhalb von 90 km. Friihjahr 20— — ——
und Herbst liegen zwischen diesen bei- 10 1073 1072 107"
den Extrema aus Winter und Sommer potentielle Energiedichte [J/m™]

und sind beide sehr dhnlich. Eine un-
geddmpfte Ausbreitung der Wellen fin-
det nur im Sommer und Herbst unter-
halb von 40 km statt, d.h. die potenti-
elle Energie pro Volumen ist anniéhernd hohenkonstant. Auflerdem zeigt sich im Sommer
zwischen 60 und 85 km die schwéchste Dampfung in der Mesosphére, die sich schon in der
Analyse der Temperaturfluktuationen in Abschnitt[6.1.1 gezeigt hat.

Abbildung 8.3: Potentielle Energien pro Volumen in
verschiedenen Jahreszeiten. Dabei wurden die Daten
jeweils iiber +5 km geglittet (Hanning-Filter).

8.2 Einfluss des Windes auf die Temperaturfluktuatio-
nen

Wie im Kapitel zuvor mit Hilfe der Simulation demonstriert wurde, ist die Filterungswir-
kung des Windes je nach Jahreszeit sehr unterschiedlich. Um diesen Effekt auf saisonaler
Basis weiter zu untersuchen, werden im Folgenden die ECMWF-Winde herangezogen. In
Abbildung 8.4] sind Saisonmittel von Zonal- und Meridionalwind dargestellt. Die durchgezo-
genen Linien sind Mittelwerte aus allen Néchten mit Lidar-Messung. Als gestrichelte Linie
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Abbildung 8.4: Saisonale Mittelwerte aus ECMWF-Daten um 0 UT fiir a) Zonal- und b) Meridio-
nalwind. Die durchgezogenen Linie sind die saisonalen Mittelwerte fiir alle Profile mit gleichzeitiger

Lidarmessung, die gestrichelten Linien die saisonalen Mittelwerte aller Ndchte der Jahre 2002 bis
2006.

ist der Mittelwert aller ECMWF-Daten um 0 UT der Jahre 2002 bis 2006 dargestellt. Der
Vergleich dieser Daten ermoglicht eine Aussage dariiber, ob die Messungen, die ja nur in kla-
ren Nachten stattfinden konnen, im mittleren Wind représentativ sind oder ob vielleicht nur
in speziellen Wetterlagen bzw. Windsituationen gemessen wurde. Der Zonalwind in beiden
Datensétzen ist sehr dhnlich, der Meridionalwind zeigt etwas groflere Unterschiede. Die insge-
samt gute Ubereinstimmung zwischen dem Mittel aller Néchte und dem aus den Messnéichten
lasst den Schluss zu, dass der Zonal- und Meridionalwind wéhrend der Messungen typisch
fiir den allgemeinen Zustand sind. Jahreszeitlich sind im Zonal- und Meridionalwind die
groften Unterschiede zwischen Winter und Sommer zu finden. In den Ubergangsjahreszeiten
ist Zonalwind um einiges schwécher. Der Meridionalwind ist insgesamt schwécher als der
Zonalwind und zeigt zudem die geringsten Werte im Friihjahr und Herbst.

Die jahreszeitlich unterschiedlichen Winde sorgen fiir unterschiedliche Filterung der Wel-
len. Fiir die nun folgende Analyse zum Zusammenhang der Temperaturfluktuationen mit
dem Wind wird von der Annahme ausgegangen: Je grofler die Differenz zwischen Windmaxi-
mum und -minimum in einem Profil ist, desto mehr Wellen werden gefiltert. Dies gilt sowohl
fiir den Zonal- als auch fiir den Meridionalwind. In Abbildung 8.5 ist nun diese Winddifferenz
aus dem Hohenbereich 055 km in jeder Messnacht gegen die Temperaturfluktuationen in
55 km aufgetragen. Um einen moglichst groflen Hohenbereich mit Filterung darunter ab-
zudecken, wurde eine Hohe in der unteren Mesosphére ausgewéhlt. Denn nur bis dorthin
gibt es ECMWEF-Daten. Die Wahl einer anderen Hohe verdndert die im Folgenden beschrie-
benen Ergebnisse nicht wesentlich. Es ist keine erkennbare Korrelation zwischen der Grofe
der Winddifferenz und den Temperaturfluktuationen zu sehen. Dies gilt fiir alle Jahreszeiten
und sowohl fiir Zonal- als auch fiir Meridionalwind. Es ist sogar auffillig, dass gerade fiir die
grofiten Temperaturfluktuationen auch im Wind die grofiten Unterschiede zu finden sind.
Die einfache Vorstellung, dass eine sehr grole Winddifferenz viel Wellenfilterung verursacht
und damit zu kleinen Temperaturfluktuationen fithren, nicht haltbar.

Vergleicht man die Jahreszeiten untereinander, so zeigt sich im Sommer die geringste Va-
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Abbildung 8.5: Zusammenhang zwischen maximaler Differenz der Windstédrken und Tempera-
turfluktuationen in 55 km fiir a) Zonal- und b) Meridionalwind. Die Winde wurden fiir 0 UT aus
ECMWF genommen. Die Jahreszeiten sind farblich gekennzeichnet.

riation in beiden Grofien. Im Winter ist die Variabilitdt am hochsten, wobei im Zonalwind
dies im Friihjahr und Herbst nicht viel geringer ist. Letzteres hangt wohl damit zusammen,
dass in diesen Zeiten die Windumstellung stattfindet und somit eine hohe Variabilitit des
Windes von Messung zu Messung im Wind iiblich sind. Noch dazu gibt es in diesen Uber-
gangsjahreszeiten bei den Temperaturfluktuationen sowohl noch typische Sommer- als auch
Winterzusténde.

Eine ebenfalls fehlenden Korrelation ist auch bei der Betrachtung der Transmission (Be-
rechnung vgl. Kap. 5) in Kombination mit den Temperaturfluktuationen zu finden (nicht
gezeigt). Die fehlende Korrelation zwischen den Grolen kann verschiedene Ursachen haben:
Zum einen ist unklar, ob alle Wellen bei ihrer Entstehung die gleiche Amplitude besitzen
und ob die Phasengeschwindigkeiten bzw. Ausbreitungsrichtung der Wellen nicht saisonal
und auch von Messung zu Messung unterschiedlich sind. Aulerdem wird bei der Analyse da-
von ausgegangen, dass sich das Windfeld weder rdumlich noch zeitlich &ndert. Wellen in der
Stratopausenregionen haben jedoch aufgrund ihrer von der Quelle aus zuriickgelegten hori-
zontalen Distanz moglicherweise schon ein ganz anderes Windfeld angetroffen. Auflerdem
werden Schwerewellen auch oberhalb der typischen Anregungshthen (Tropsphére/untere
Stratosphére) z.B. beim Brechen von Wellen neu erzeugt.

8.3 Vertikale Wellenlédngen

Neben der saisonalen Analyse der Temperaturfluktuationen sind auch die vertikalen Wel-
lenldngen eine wichtige Eigenschaft der Schwerewellen. Durch den groflen Hohenbereich, der
durch die Messungen abgedeckt wird, ist die Analyse der vertikalen Wellenléingen besonders
gut moglich. In Abschnitt wurden mit Hilfe von Wavelet-Spektren bis zu drei domi-
nierende vertikale Wellenlédngen in jeder Hohe ermittelt. In Abbildung 6.5 wurde im Hohen-
bereich 40-60 km fiir Winter und Sommer gezeigt, dass kiirzere vertikale Wellenldngen
(<22 km) héaufiger vorhanden sind als ldngere. Ein dhnliches Bild ergibt sich auch fiir
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Abbildung 8.6: Dominierende vertikale Wellenlédnge: a) Einzelhohe in 55 km: Die schwarzen
Punkte stellen die Ergebnisse der einzelnen Messungen dar. Die Monatsmittelwerte sind in rot
gezeigt. b) Verschiedene Hohen zwischen 20 und 80 km dargestellt als Monatsmittelwerte. Bitte die
unterschiedliche y-Achse beachten.

Friithjahr und Herbst (nicht gezeigt) Fiir die weitere Betrachtung der saisonalen Abhéngig-
keit wird im Folgenden nur die stérkste vertikale Wellenldnge in jeder Hohe betrachtet. In
Abbildung ist fiir 55 km die dominierende vertikale Wellenldnge im Verlauf des Jahres
dargestellt. In allen Jahreszeiten gibt es Werte zwischen etwa 7 km und 45 km, d.h. praktisch
iiber den komplett moglichen Messbereich. Die mittlere vertikale Wellenldnge liegt bei etwa
20 km. Insgesamt ist keine saisonale Abhéangigkeit der vertikalen Wellenldngen zu erkennen
(vgl. Monatsmittelwerte in rot), obwohl dies nach Gleichung (6.2) zu erwarten wére. Es
ist zu vermuten, dass aufgrund der relativ schlechten Messstatistik im Winter dieser Effekt
im Rahmen der natiirlichen Variabilitdt nicht nachzuweisen ist. Zusétzlich konnen zur Zeit
vertikale Wellenldngen kleiner als 5 km in den Messungen nicht in allen Hohen aufgelost
werden.

Diese fehlende saisonale Abhéngigkeit gilt fiir alle Hohen (Abb.8.6b). Durch die Randef-
fekte in der Wavelet-Analyse ergibt sich eine scheinbare Hohenabhéngigkeit der Mittelwerte
der dominierenden vertikalen Wellenlénge. Die Mittelwerte werden zu den Réndern der Mes-
sung hin kleiner. Dies ist jedoch ein analysetechnischer bedingter Effekt, denn je ndher man
an den oberen bzw. unteren Rand der Messung kommt, desto weniger und desto kiirzere Wel-
lenldngen sind tiberhaupt noch bestimmbar (vgl. Abb. [5.6a). Es sind also nur zwei Hohen
direkt miteinander vergleichbar, die gleich weit vom oberen bzw. unteren Rand der Messung
weg sind (20 km mit 80 km Hohe, 30 km mit 70 km Hohe und 40 km mit 60 km). Hier zeigt
sich, dass in den grofleren Hohen die Mittelwerte der vertikalen Wellenldngen so gut wie
immer etwas grofier sind. Dies ist in guter Ubereinstimmung mit Gleichung (6.2), nach der
die vertikale Wellenldnge wie auch die Phasengeschwindigkeit in der Mesosphére grundsétz-
lich gréfer sind als in der Stratosphére aufgrund der geringeren statischen Stabilitét. Beide
Abhéngigkeiten konnten mit den Messungen gezeigt werden (s. a. Abschnitt [6.3).
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8.4 Diskussion

Beim Vergleich der zuvor dargestellten Ergebnisse mit anderen Messungen ergeben sich wie
schon in der Diskussion zum Winter-Sommer-Vergleich in Abschnitt [6.4] erlautert einige
Probleme. Zum einen ist der Vergleich mit anderen Messmethoden schwierig, da sie unter-
schiedliche Teile des Schwerewellenspektrums auflosen. Zum anderen gibt es keine Lidarmes-
sungen, die einen so groen Hohenbereich umfassen. Wie schon im Kapitel 6 werden folgende
Messungen aus mittleren Breiten zur Diskussion verwendet: die RMR-Lidarmessungen aus
Siidfrankreich (Haute-Provence, 44° N, 6° O, und Biscarosse, 44° N, 1° W), aus Wales (Abe-
rystwyth, 52° N, 4° O) und aus Kanada (Toronto, 44° N, 80° W) [Wilson et al., 1991b; Mit-
chell et al., 1991; Whiteway und Carswell, 1995] und fiir die Mesopausenregion die Natrium-
Lidar-Messungen aus den USA (Urbana, 40° N, 88° W) [Gardner und Voelz, 1987]. Dort gab
es auch ein einige RMR-Messungen [Gardner et al., 1989]. AuBerdem werden Satelliten- und
Raketenmessungen diskutiert.

Fiir die vertikalen Wellenldngen gibt es nur Messungen, die Ausschnitte aus dem hier
analysierten Spektrum beinhalten. Aus diesem Grund wird auf einen Vergleich der Absolut-
werte verzichtet. In den Lidarmessungen von Gardner und Voelz [1987] und Gardner et al.
[1989] wurde auch wie in den hier vorgestellten Daten keine saisonale Abhéngigkeit gefun-
den. Aus den Daten des zweiten Flugs von CRISTA (August 1997) ergab sich hingegen,
dass die dominierende vertikale Wellenlédnge in 25 km Hohe bei Winterbedingungen (Stidhe-
misphére) mit 14 km um etwa 2 km groBer als bei Sommerbedingungen (Nordhemisphére)
ist [Ern et al., 2004]. Dies ist aber nicht grundsétzlich ein Widerspruch, da die Unterschie-
de nicht ausschliefllich als saisonal zu interpretieren sind. Hier ist davon auszugehen, dass
durchaus verschiedene Quellen von Schwerewellen in Nord- und Siidhemisphére eine Rolle
spielen konnen.

Da sich grundsétzlich fiir die Temperaturfluktuationen und die daraus berechnete poten-
tielle Energie groBe Ahnlichkeiten im Jahresgang ergeben haben, werden sie im Folgenden



8.4. DISKUSSION 103

gemeinsam als Schwerewellenaktivitit diskutiert. Bevor der Jahresgang der Schwerewellen-
aktivitdt mit anderen Messungen verglichen wird, werden kurz noch zwei in letzter Zeit
diskutierte Aspekte beleuchtet: 1) das Konzepte der Turbopause [Offermann et al., 2006b]
und 2) die Korrelation zwischen NLC und Schwerewellenaktivitit [z.B. Gerding et al., 2007a].

Fiir die Anderung der Temperaturfluktuationen wurde von Offermann et al. [2006b] das
Konzept der Wellen-Turbopause eingefiithrt. Diese Wellen-Turbopause ist dabei die Hohe,
in der die Temperaturfluktuationen mehr oder weniger schlagartig von einem langsamen
Anstieg unterhalb dieser Hohe in einen starken Anstieg dariiber iibergehen. Anhand von
Satelliten-Daten von SABER und CRISTA wurde eine starke saisonale und von der Breite
abhéngige Variation dieser Hohe gefunden (85—105 km bei etwa 54° N). Da die hier gezeig-
ten Lidardaten bis 105 km reichen ermdoglichen sie zumindest teilweise eine Uberpriifung
des Konzepts. In den Monatsmitteln und den Einzelmessungen der Temperaturfluktuatio-
nen ist zwischen April und September ein solcher Ubergang zu finden (Abb.D.2b und/6.1b).
Dieser stimmt wie auch bei Offermann et al. [2006b] in diesen Monaten in mittleren Brei-
ten gut mit der Mesopausenhohe (etwa 87 km) iiberein. Deshalb stellt sich die Frage, ob
die starke Anderung der Temperaturfluktuationen nicht aufgrund der in der Thermosphére
vorherrschenden hohen statischen Stabilitit und dem damit verbundenen ungestorten ex-
ponentiellen Wachstum der Fluktuationen zustande kommt. In den iibrigen Monaten (Ok-
tober — Mérz) ist eine Art Turbopause in den Lidardaten nicht zu erkennen. Dies kann im
Winter (November — Januar) daran liegen, dass sie am oberen Ende des Messbereichs erschei-
nen sollte (ca. 105 km). In den Monaten Februar, Mérz und Oktober sollte die Turbopause
nach Offermann et al. [2006b] am niedrigsten von allen Monaten liegen (bei etwa 85 km).
Dies ist in den hier beschrieben Daten nicht zu sehen. Das Turbopausen-Konzept scheint
sich also in den Lidardaten nicht wiederzufinden.

Fiir die Sommermessungen wurde die Schwerewellenaktivitidt noch getrennt zwischen
Néchten mit und ohne NLC betrachtet. Dabei konnten keine wesentlichen Unterschiede (20—
100 km) zwischen den beiden Klassen von Néchten festgestellt werden [Gerding et al., 2007a].
Dies ist in Ubereinstimmung mit Ergebnissen von Schéch [2007]. Uber der Station ALOMAR
(69° N) konnte dabei kein Zusammenhang zwischen der Helligkeit von NLC und der Schwere-
wellenaktivitit in der Stratosphére ermittelt werden, wie dies fiir Grénland von z.B. Gerrard
et al. [2004] gezeigt wurde.

Insgesamt ist die Schwerewellenaktivitét in mittleren Breiten zwischen 20 und 100 km, wie
schon in Kapitel |6/ herausgearbeitet, durch eine jéhrliche Variation mit Maximum im Win-
ter geprigt. Dies findet sich sowohl in anderen Lidarmessungen als auch bei Radiosonden-,
Raketen- und Satellitenmessungen grundsétzlich bestétigt. Dabei zeigt sich, dass in der Me-
sopausenregion die Unterschiede kleiner werden [Gardner und Voelz, 1987]. Zwischen 30 und
60 km zeigen alle RMR-Lidarmessungen eine jidhrliche Variation mit Maximum im Winter
|Gardner et al., 1989; Wilson et al., 1991b; Mitchell et al., 1991; Whiteway und Carswell,
1995]. In Frankreich deutet sich zwischen 60 und 90 km zusétzlich eine halbjéhrliche Kom-
ponente in der Schwerewellenaktivitit an. So entsteht ein zweites Maximum im Sommer,
dessen Ursache unklar bleibt. Die Unterschiede zwischen Winter und Sommer bis zu einem
Faktor 23 und der Ubergangscharakter im Frithjahr und Herbst in Hohen zwischen 40
und 60 km sind auch in Satellitenmessungen [z.B. Wu und Waters, 1996; Ern et al., 2004]
und Raketenmessungen [z.B. Hirota, 1984; Eckermann et al., 1995] zu sehen. Eine Analyse
der SABER-Daten zeigt jedoch auch einen Halbjahresgang [Krebsbach und Preusse, 2007].
Bei 54° N ist die Interpretation der Satellitendaten problematisch, da SABER alle zwei Mo-
nate die Blickrichtung &ndert und diese Breite nur bei Blickrichtung nach Norden erfasst
wird. In der unteren Stratosphédre und Troposphére ist eine sich mit abnehmender Hoéhe
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abschwéichende jahrliche Variation bei immer kleineren Amplituden in der Schwerewellenak-
tivitdt in Satelliten- und Radiosondenmessungen zu finden [Allen und Vincent, 1995; Tsuda
et al., 2000; Wang, 2003]. Fiir die Mesopausenregion zeigt sich in OH-Temperaturen &hnlich
wie bei manchen Satellitendaten eine eindeutige halbjéhrliche Variation [z.B. Offermann
et al., 2006a]. Die Verdnderung der OH-Schicht iiber das Jahr, sowie deren Ausdehnung
iiber die Hohe bringen keine vollig iibereinstimmenden Temperaturen aus der OH-Schicht
und aus den Lidarmessungen [vgl. She und Lowe, 1998]. Dies ist eine mogliche Ursache fiir
die unterschiedlichen Ergebnisse in der Schwerewellenaktivitét.

Als Grund fiir den beobachteten Jahresgang wird in sehr vielen Diskussionen die un-
terschiedliche Windstérke und damit verbundene Filterung angegeben [z.B. Wilson et al.,
1991b; Whiteway und Carswell, 1995]. Denn schon Lindzen [1981] hat mit einfachen Uber-
legungen gezeigt, dass die Windfilterung im Winter und im Sommer sehr unterschiedlich ist
(s.a. Abschnitt . Doch ein direkter Zusammenhang zwischen der Stédrke der Schwerewel-
lenaktivitéit in den Lidardaten und dem Wind konnte in dieser Arbeit nicht nachgewiesen
werden. Ebenso brachten einfache Transmissionsrechnungen (nicht gezeigt) wie auch bei
Schaéch [2007] keine klaren Zusammenhénge zwischen den beobachteten saisonalen Unter-
schieden in der Schwerewellenaktivitdt und der Transmission der Wellen. Hier ergibt sich
insgesamt die Problematik, dass sich die Wellen in nicht unerheblichen Mafl auch horizontal
ausbreiten und somit die in der Stratosphére iiber der Lidarstation beobachteten Fluktua-
tionen nicht das lokal vorherrschende Windfeld in Troposphére angetroffen haben. Wie in
den Kapiteln zuvor gezeigt, sind Unterschiede in den statischen Hintergrundfeldern (T, p),
bei der Filterung und dem Brechen von Wellen bei der Erklarung der jéhrlichen Variation
sehr wichtig.



Kapitel 9

Zusammenfassung und Ausblick

Die in dieser Arbeit vorgestellten und ausgewerteten Messungen mit zwei Lidars (RMR-
Lidar und K-Lidar) reichen von der Troposphire bis in die untere Thermosphére. Es wurde
auf einen Datensatz von mehr als 230 Messndchten mit etwa 1700 Messstunden zuriickge-
griffen, der zum grofiten Teil wihrend dieser Arbeit entstanden ist. Diese Nachtmessungen
sind zwischen 3 und 15 h lang. In diesem Kapitel werden nun die wichtigsten Ergebnisse zu-
sammengefasst und zum Schluss einige Anregungen fiir zukiinftige Analysen und Messungen
gegeben.

9.1 Zusammenfassung der Ergebnisse

Die Datenauswertung gliederte sich in zwei Schwerpunkte: Zum einen wurde der Jahresgang
der Temperaturen (Kap.[4) analysiert, zum anderen die Wellenaktivitéit charakterisiert so-
wie diese Ergebnisse weitergehend interpretiert (Kap.[5-8). Die Besonderheit der Messungen
besteht darin, dass erstmals ein sehr grofler Hohenbereich (1—-105 km) mit nur einer Mess-
technik erfasst wurde und als konsistenter Datensatz beschrieben wurde. Zudem stellen die
Messungen an einem Standort mittlerer Breite (54° N) ein Bindeglied zwischen Messungen
in polaren und tropischen Breiten dar.

Temperaturen

Fiir die Analyse des Temperatur-Jahresgangs wurden die Mittelwerte aus allen Einzelprofilen
einer Messnacht benutzt. Die wichtigsten Ergebnisse zum Jahresgang der Temperaturen sind
die Folgenden:

Harmonische Analyse: Bei der Analyse des Jahresgangs mit Hilfe einer harmonischen
Analyse mit jahrlichem, halbjéhrlichem und vierteljahrlichem Anteil hat sich herausgestellt,
dass die jahrliche Amplitude mit 5 bis 28 K in allen Hohen aufler zwischen 60 und 70 km
sehr grof} ist. In letztgenannten Hohenbereich ist die Temperatur iiber das gesamte Jahr
nahezu konstant. Die grofite Amplitude des jéhrlichen Anteils finden sich in etwa 85 km
mit 28 K. In der Stratopausen- und Mesopausenregion spielt auch die halbjéhrliche Varia-
tion mit 5-8 K eine wichtige Rolle. Mit ihrer abwérts gerichteten Phasengeschwindigkeit
(ca. —0,5 km/d) ergibt sich fiir den Winter-zu-Sommer- und Sommer-zu-Winter- Ubergang,
dass diese Uberginge jeweils in niedrigeren Hohen immer spéter auftreten. Die harmoni-
schen Anteile sind zweifelsfrei mit physikalischen Prozessen in Verbindung zu bringen. In
der Mesopausenregion fithrt die residuelle meridionale Zirkulation zu einer klaren jéhrlichen

105



106 KAPITEL 9. ZUSAMMENFASSUNG UND AUSBLICK

Variation. Diese sorgt in Kombination mit der Sonneneinstrahlung ebenso fiir einen halbjéhr-
lichen Anteil im Jahresgang. Die Sonneneinstrahlung ist auch der dominierende Prozess fiir
die Auspriagung der jahrlichen Variation in der Stratosphére und Troposphére. In der Strato-
pausenregion spielen die stratosphérischen Erwarmungen eine wichtige Rolle, die zuséatzlich
eine halbjahrliche Variation ausprigen. Mit einem Vergleich zu den Originaldaten ist ge-
zeigt worden, dass der mit der harmonischen Analyse ermittelte Jahresgang die wichtigsten
Strukturen aus den gemessenen Daten reproduziert und deren Inhomogenitéiten ausgleicht.
Das heifit, dass mit einer begrenzten Anzahl an Messungen mit einer harmonischen Analyse
ein mittlerer Zustand beschrieben ist.

Vergleich mit anderen Datensitzen: Beim Vergleich mit anderen Datensétzen hat sich
ergeben, dass vor allem im Winter die stratosphérischen Erwédrmungen und damit auch die
mesosphérischen Abkiihlungen den hier vorgestellten Datensatz stark dominieren. Insgesamt
sind die Abweichungen im Sommer kleiner, aufler in der Mesopausenregion. Dort hat sich die
schon bekannte Schwéche der Referenzatmosphéiren CIRA-86 und NRLMSISE-00 bestétigt,
bei der die kalte Sommermesopause in ihrer Stiarke unterschétzt wird. In Kombination mit
den Zonalwinden aus der Mesosphére (60 km) aus den ECMWF-Daten ist gezeigt worden,
dass der Umstellung der Mesopausenhoéhe im Frithjahr und Herbst immer eine Abschwichung
des Zonalwindes vorausgeht. Die Umstellung der Mesopausenhche erfolgt dann immer zeit-
gleich mit der Nullwindlinie im Zonalwind und der damit verbundenen Verdnderung in der
Schwerewellenausbreitung, die die residuelle Zirkulation antreibt.

Stratosphirische Erwarmungen: Bei der Analyse der stratosphérischen Erwdrmungen
stellte sich heraus, dass insgesamt 13 von 42 Profilen zwischen November und Februar von
starken stratosphérischen Erwiarmungen geprégt sind. Die Erwédrmung an der Stratopause
betrdgt im Mittel etwa 15 K. Die dariiber stattfindende mesosphérische Abkiihlung ent-
spricht im Mittel 30% der Erwarmung (AT ~ —10 K), erreicht in Einzelféllen aber auch die
Starke der Erwarmung. In manchen Fillen (4 von 13 Profilen) ist in der oberen Mesosphére
wieder eine Erwdrmung von 10 bis 20 K zu sehen. Der auf einer Messtechnik beruhende
Datensatz demonstriert damit, dass die Charakteristika der stratosphérischen Erwarmun-
gen und ihre Auswirkungen in der Mesosphére sehr unterschiedlich ausfallen. Somit sind
Riickschliisse von Messungen in festen Hohen (z.B. nur in der OH-Schicht) auf die strato-
sphérischen Erwédrmungen schwierig. Insgesamt zeigen die Messungen eindeutig, dass starke
stratosphérische Erwdrmungen immer mit mesosphérische Abkiihlungen einhergehen, was
theoretisch Konzepte widerlegt, die mesosphérische Abkiihlungen nicht einschlieffen.

Schwerewellen

Bei der Untersuchung der Wellenstrukturen hat sich herausgestellt, dass die beobachteten
Wellenstrukturen in den meisten Féllen nur von 2-3 Moden dominiert werden. Die Wellen-
strukturen werden u.a. durch Schwerewellen, aber auch durch Gezeiten verursacht. Unsere
Messungen ergaben, dass chaotischer erscheinende Wellenstrukturen durch das Fehlen von
Gezeiten (8- und 12-stiindiger Anteil) aufgrund von Filterung entstehen. Im Normalfall ver-
ursachen Gezeiten ein Drittel bis die Halfte der beobachteten Temperaturfluktuationen in
der oberen Mesosphére. Die Schwerewellenaktivitéit ist mit Hilfe des grofien Datensatzes
detaillierter untersucht worden. Als wichtigste Ergebnisse ergeben sich:

Fallstudie zur einer stratosphirischen Erwirmung und der damit verbundenen
Schwerewellenaktivitidt im Januar 2006: Die Besonderheiten in der Temperaturstruk-
tur und den -fluktuationen im Januar 2006 lassen sich auf die auflergew6hnliche Situation im
Polarwirbel zuriickfithren. Dabei ist die Temperaturstruktur stark von der Verlagerung des
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Polarwirbels, einer Ende Januar auftretenden starken stratosphérischen Erwédrmung und
dem dabei stattfindendem Zerbrechen des Polarwirbels gepréigt. Die bei der stratosphéri-
schen Erwarmung verdnderten Windverhéltnisse sowie ein unterschiedlicher Troposphérenjet
als mogliche Schwerewellenquelle verursachen zeitweise fiir Winterverhéltnisse ungewohnlich
kleine Temperaturfluktuationen im Hohenbereich 50 — 70 km. Insgesamt zeigen diese Resulta-
te experimentell den grofien Einfluss des Windes auf die Temperatur und deren Variabilitét.

Saisonale Abhingigkeit der Wellenparameter: Ausfiihrlich sind in dieser Arbeit die
Temperaturfluktuationen und die vertikalen Wellenléingen in Abhéngigkeit von der Héhe und
der Saison analysiert worden. Dabei zeigen die vertikale Wellenldngen keine Abhéngigkeit
von der Saison und tendenziell eine Zunahme der Wellenldnge mit der Hohe. Zusétzlich hat
sich herausgestellt, dass Wellen mit kiirzeren vertikalen Wellenlédngen (A, < 22 km) héufiger
auftreten als die mit lingeren. Die Temperaturfluktuationen bzw. die daraus berechneten
potentiellen Energien zeigen hingegen einen deutlichen Jahresgang in 30 -90 km Hd&he mit
Maximum im Winter. Hierbei ist die Variation in etwa 60 km am gréfiten und wird nach oben
und unten kontinuierlich kleiner. Als Ursachen fiir den Winter-Sommer-Unterschied in den
Temperaturfluktuationen wurden verschiedene Aspekte untersucht. Es ist gezeigt worden,
dass dieses Winter-Sommer-Verhéltnis im Hohenverlauf grundlegend von den Temperatur-
und Dichte-Hintergrundfeldern gepréigt wird. Des Weiteren beeinflussen die unterschiedli-
chen Filterung der Wellen durch saisonal unterschiedliche Winde und in das Wellenbrechen
aufgrund von dynamischen bzw. konvektiven Instabilitdten die Winter-Sommer-Asymmetrie.

Erkenntnisse mit Hilfe einer linearen Schwerewellen-Simulation: Die simulierten
Wellenstrukturen ergeben sich aus der Uberlagerung einer Vielzahl an Wellen und stimmen
grundsétzlich gut mit der Beobachtung iiberein. Die resultierenden Wellenstrukturen zeigen
aber wie bei den Beobachtungen nur 2 -3 dominierende Moden, die jedoch nicht durch Ein-
zelwellen mit besonders grofen Amplituden erzeugt werden, sondern durch die konstruktive
bzw. destruktive Uberlagerung aller Wellen. Daraus lisst sich schlussfolgern, dass die Wel-
lencharakteristika der dominierenden Moden nicht die Eigenschaften einer einzelnen Schwe-
rewelle sind. Die wesentlichen Ergebnisse aus den Beobachtungen zum Winter-Sommer-
Unterschied der Temperaturfluktuationen konnten bestétigt werden. Zusétzlich wurde die
Wirkung von Filterung und Brechen detaillierter aufgezeigt. Es hat sich herausgestellt, dass
diese im Winter und Sommer unterschiedlich wirken. In der Literatur wird der Einfluss der
Quelle auf die Winter-Sommer-Asymmetrie kontrovers diskutiert. Fiir die hier vorgestellten
Resultate spielt die Quelle wohl eine untergeordnete Rolle.

9.2 Ausblick

Der hier vorgestellte einmalige Datensatz von Temperaturmessungen zwischen 1 und 105 km
erlaubt noch weitere Analysen. Zum einen beinhaltet der Datensatz neben den stratosphéri-
schen Erwérmungen auch noch das Phéanomen der mesosphérischen Inversionsschichten [Me-
riwether und Gardner, 2000], die noch genauer studiert werden kénnen. Zum anderen ist eine
weitergehende Analyse anderer Wellenparameter wie z.B. der vertikalen Phasengeschwindig-
keit wiinschenswert. Daneben bietet der Datensatz noch Potential fiir viele weitere Fallstu-
dien zu besonderen Temperaturstrukturen und Wellenaktivitaten.

Vergleiche mit zusétzlichen Datensétzen (Satelliten, Radiosonden) sind wichtig, um durch
die Kombination verschiedener Messungen die unterschiedlichen Vorteile der Messmethoden
auszunutzen. Auerdem ist die Hinzunahme weiterer Messungen zur Interpretation der eige-
nen Daten in jedem Fall notwendig. Hier bieten sich am Standort Kiihlungsborn vor allem
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die VHF-Radardaten an. Thre erginzenden Informationen zum Windprofil erméglichen ein
weitergehendes Studium der Polarisationsrelationen der Schwerewellen. Auflerdem kann aus
den Windfluktuationen die horizontale Ausbreitung bestimmt werden, um damit die Wind-
filterung und Wellentransmission naher zu untersuchen. Weitere ergénzende Informationen
iiber die horizontale Struktur der Wellen konnen so genannte Airglow-Imager bieten. Ein
solches Gerét hat vor kurzem am IAP in Kiihlungsborn seinen Betrieb aufgenommen.

Eine Weiterfithrung der Messungen ist von groflem Interesse, da vor allem die Abdeckung
im Winter fiir einen im klimatologischen Sinne représentativen Datensatz noch nicht ausrei-
chend ist. Zudem bietet ein sich iiber viele Jahre erstreckender Datensatz die Moglichkeit,
Variationen im Bereich von Tagen, Monaten und Jahren zu untersuchen [vgl. z.B. Bittner
et al., 2000; Hauchecorne et al., 2006]. Fiir die Analyse von Gezeiten und anderen lingerpe-
riodischen Wellen ist die Tageslichtfahigkeit des RMR-Lidars notwendig. Die ersten Schritte
dazu wurden schon erfolgreich unternommen [Holste, 2007]. Weitere technische Verbesserun-
gen sind notwendig, um die Analyse der Wellenstrukturen in der Troposphére zu verbessern.
Zur Zeit sind in diesem Bereich die statistischen Fehler der Messungen zu grofl, um eine
sichere Bestimmung der in diesem Hohenbereich sehr kleinen Temperaturfluktuationen von
wenigen Kelvin vorzunehmen. Fiir alle Hohen ist zur Verfeinerung der Wellenanalysen eine
Verkiirzung der Integrationszeiten und eine hohere vertikale Auflosung anzustreben. Dies
ist momentan nur in einigen ausgewihlten Hohen mit besonders gutem Signal-zu-Rausch-
Verhéltnis moglich.



Anhang A

A.1 Mathematische Erginzungen zur linearen Schwerewellentheo-
rie

In diesem Anhang werden die mathematischen Grundlagen présentiert, die den Trégheits-
schwerewellen zu Grunde liegen. Als Basis dienen die Gleichungen (2.7) — (2.11). Bei der Ana-
lyse wird eine kleine Abweichung der physikalischen Grundgroen (v, o', w’, o/, p') gegeniiber
einem konstanten Hintergrund (u, v, w, p, p) angesetzt:

u(Z,t) = u+u'(Z1t)
v(Z,t) v+ (Z,1)
w(T,t) W+ w'(Z,t) (A1)
p(Z,t) p+ (1)
p(f, t) = ﬁ_"pl(fv t)

Dabei wird angenommen, dass die Abweichungen wesentlich kleiner sind als der Hinter-
grund (z.B. v’ < @). AuBlerdem gilt noch, dass der mittlere Vertikalwind w vernachlissigbar
klein ist. Der Hintergrund (u, v, p, p) muss auch alleine die Ausgangsgleichungen (2.7) —
erfiillen. Terme héherer Ordnung in den Abweichungen wie die Scherterme (z.B. w'%%) wer-
den vernachléssigt. Fiir den Hintergrund wird hydrostatisches Gleichgewicht angenommen
(d.h. g—f = —gp). Die Boussinesque-Approximation gilt, d.h. mittlerer Druck p and Dichte p
sind nur von der Hohe z abhéngig. Mit diesen Annahmen erhélt man nach der Linearisierung
aus den Gleichungen (2.7) - (2.11) ein etwas einfacheres Gleichungssystem:
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Gesucht sind nun harmonische Oszillationen (Wellen), die dieses System von Gleichungen
16sen. Dazu wird folgender Wellenansatz benutzt:
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wobei der Faktor p*'/2 eingefiihrt wird, damit die Energie aufwiérts laufender Wellen erhalten
bleibt. Aulerdem sind k, [, bzw. m die zonale, meridionale bzw. vertikale Wellenzahl. Die
Amplituden in Wind, Druck und Dichte sind durch a, 0, @, p, p beschrieben.

Die intrinsische Frequenz @ und die Dichteskalenhohe H, werden zur weiteren Vereinfa-
chung eingefiihrt:

O = w—ki (A.8)
1 10p 1 10T
- = -Zr_ — A9
H, p0z  H(z) * T 0z (A.9)
Damit konnen die oben aufgefithrten Gleichungen wie folgt geschrieben werden
N / ik /
—iwu — fu'+—p = 0 (A.10)
p
1
i + fu + Zp = 0 (A.11)
p
—z’@w’+L im + ! "+2p =0 (A.12)
pl/2 2H, P pp '

—iwp' 4+ p [iku’ +1lv’ + (im + 55 ) w’] =0 (A.13)
p

op 1,
—iwp’ + a—gw' +3 [iwp’ + pgw'] = 0. (A.14)

S

Bei Eliminierung des Exponentialterms und des Dichtefaktors ergibt sich das folgende System
an linearen Gleichungen:
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Dieses ist nur 16sbar, wenn die Determinante Null ist. Man erhélt damit folgende Dispersi-
onsrelation bei Berechnung der Determinante:
, N?Z—0? 1 2

= S ) - i (A.16)
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Neben den Schallwellen finden sich in dieser Gleichung auch die Schwerewellen wieder. Alle
weiteren Erlauterungen finden sich im Hauptteil der Arbeit in den Abschnitten und
folgenden.

A.2 Mathematische Beschreibung der residuellen meridionalen Zir-
kulation

Die folgende mathematische Beschreibung der residuellen meridionalen Zirkulation, die
auch diabatische Zirkulation genannt wird, basiert auf der Eulerschen Sichtweise mit zonal
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gemittelten Gleichungen [Holton, 1992]. Der mittlere zonale Wind und die mittlere zonale
Temperatur ergeben sich aus den Gleichungen und (2.11):

8u 8(u v')
= - +X A.17
- fov 9 (A.17)
oT N?H__ 7 o0T)
% + R w = ; — ay . (A18>

Dabei beschreiben die Querstriche das zonale Mittel, f; ist der mittlere Coriolisparame-
ter fiir den ausgesuchten Breitenbreich und H ist die Druckskalenhthe. Weitere Antriebs-
terme miissen einbezogen werden: zonaler Impulsfluss kleinskaliger Wirbel X, diabatische
Erwirmung .J/ ¢, and Warmekonvergenzfluss bei Wirbeln —ag;yT'. Es sei noch angemerkt,
dass die diabatische Erwadrmung auch der Grund fiir die Namensgebung diabatische Zirku-
lation ist.

Durch Transformation der obigen Gleichungen entstehen die so genannten TEM-Glei-
chungen (Transformed Eulerian Mean), die den effektiven Massentransport durch die diaba-
tischen Prozesse beschreiben [Andrews et al., 1987; Holton, 1992]. Die residuelle meridionale
Zirkulation wird definiert als:

I XICD

= U— S0 0: (A.19)
. RASE)
Wt = W+ — T oy (A.20)

dabei sind v* und w* das zonale Mittel der meridionalen bzw. vertikalen Windkomponenten
der transformierten Gleichungen. Eingesetzt in Gleichung (A.17) und (A.18) ergibt dies

8u

—

— fout = F4+X (A.21)
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mit dem Eliassen-Palm-Fluss F = (0, —pu'v’, f;{g}} 'T"), der aus den grofiskaligen, quasi-
geostrophischen Wirbeln resultiert [Andrews et al., 1987].
Zur Losung ist noch zusétzlich die Kontinuitétsgleichung (2.10) in entsprechender zonaler

Mittelung und Transformation notwendig:
ov |, 10()
dy p 0z

=0. (A.23)

Unter stationdren Bedingungen sind gﬁf und %f sehr klein oder sogar null und damit ver-
nachléssigbar. Der Konvergenzfluss der Wirbel des Eliassen-Palm-Flusses oder der Schwere-
wellen fithrt zu einer negativen rechten Seite in Gleichung (A.21). Dies fiithrt wiederum zu
einem positiven v*. Da die Kréafte am Pol ausgeglichen seien miissen, ergibt sich dann ein
meridionaler Gradient %—Ey* # 0, der iiber die Kontinuitétsgleichung (Gl. A.23) einen Vertikal-
wind verursacht. Dieser wird in Gleichung (A.22) mit einer Abkiihlung kompensiert. Durch
das Brechen der Schwerewellen wird also eine residuelle meridionale Zirkulation induziert,
die dann eine adiabatische Abkiihlung in der Mesopausenregion verursacht. So lédsst sich das
,Paradoxon“ der kalten Sommermesopause erkldaren, deren Temperatur sehr weit von der

Strahlungsgleichgewichtstemperatur entfernt liegt.



Anhang B

B.1 Messstatistik

In den Tabellen [B.1 und sind die Verteilungen der Messungen mit der Kombination
aus RMR- und K-Lidar zwischen 1 und 105 km aufgelistet. Dabei ist die zweite Tabelle eine
Teilmenge der ersten, denn hier wurden nur Messungen mit 3 h und ldnger beriicksichtigt.
Die Auswertung des Jahresgangs und die Schwerewellenauswertung werden ausschliellich
mit diesen Daten durchgefithrt. Aulerdem ist noch anzumerken, dass alle Messungen ab
April 2003 im Rahmen dieser Arbeit entstanden sind. Auch nach dem 31.10.2006 ist weiter
gemessen worden, aber diese Daten werden nicht mehr in die Auswertungen dieser Arbeit

einbezogen.

Tabelle B.1: Anzahl der Messungen pro Jahr und Monat. In kursiv sind die Messungen dargestellt,
die vor Beginn dieser Arbeit gemacht wurden, aber in der Arbeit mit ausgewertet wurden. Mit

Strichen gekennzeichnete Monate sind nicht in der Arbeit beriicksichtigt.

Jahr | J| F M|A M| J|J|A]| SO/ N|D| X
2002 | —| | —~| —| L] O] 2| 2] 0| 2| 2 9
2003 0o 5] 0| 4 1| 5] 2| 7| 9] 8] 2| 3 46
2004 11 6| 5] 8] 8| 8| 8|12 9|10] 4] 2 81
2006 | 6 3| 9|13 3|13 7| 7| 8|11 | 3| 3 86
2006 | 8| 2| 2| 1| 6| 8|17 212| 2| - 60

pX 1511616 |26 | 18 | 35|34 |30 | 40 | 31 | 11 | 10 || 282

Tabelle B.2: Anzahl der Messungen mit Messzeiten von 3 h und mehr pro Jahr und Monat. In
kursiv sind die Messungen dargestellt, die vor Beginn dieser Arbeit mit gemacht wurden, aber
in der Arbeit ausgewertet wurden. Mit Strichen gekennzeichnete Monate sind nicht in der Arbeit

beriicksichtigt.

Jahr | J| FIM|A M| J| J|A| S|O|N|D by

2002 | = = - - 1,0 1| 2| 0] 2] 2 8

2003 0| 5| 0] 4 1y 5 1| 7 7| 8] 2| 3 43

2004 1161 3] 8 7| 4] 610 7] 9| 2] 1 64

2005 31 3| 7111 2110 5 7] 7]10 2] 1 68

2006 81 1 2,0 6 816 1|10 1| —| — 53
by 12115112123 ] 16 | 28 |28 |26 |33 |28 | 8| 7| 236
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B.2 Mittelwerte

In der Tabelle B.3 finden sich die aus allen Messungen mit Messzeiten von 3 h und
mehr berechnete Monatsmittel von der Troposphére bis in die untere Thermosphére, soweit
mehr als sieben Messungen in einer Hohe vorhanden sind, was der minimalen Anzahl von
Messungen in einem Monat entspricht.

In der letzten Tabelle dieses Anhangs (Tab. finden sich der Mittelwert, die jéhrlichen,
halbjéahrlichen und vierteljéhrlichen Amplituden und Phasen der harmonischen Analyse des
Jahresgangs in Abhéngigkeit von der Hohe (1-105 km). Auch hier sind die Basis der har-
monischen Analyse alle Messungen mit Messzeiten von 3 h und mehr.

Tabelle B.3: Monatsmittel der Temperaturen [K] aller Messungen mit Messzeiten von 3 h und
mehr zwischen 1 und 105 km. Fortsetzung auf den Folgeseiten.

Hohe | Jan | Feb | Mér | Apr | Mai | Jun Jul | Aug | Sep | Okt | Nov | Dez

[km]
105 | 167.9 | 161.6 | 170.8 | 166.7 — — — 180.8 | 1774 | 1744 — —
104 | 167.2 | 163.6 | 168.7 | 167.4 — — — 178.4 | 174.5 | 176.4 — —

103 | 169.4 | 167.5 | 163.3 | 169.7 | 173.4 | 190.9 | 177.0 | 177.4 | 171.1 | 174.7 — —
102 | 172.7 | 167.5 | 168.0 | 170.2 | 171.6 | 186.9 | 178.4 | 170.8 | 168.7 | 175.3 — —
101 | 174.9 | 169.3 | 168.5 | 169.8 | 169.3 | 183.3 | 177.6 | 175.0 | 171.8 | 176.9 — —
100 | 178.9 | 170.7 | 169.5 | 169.1 | 167.1 | 174.7 | 176.1 | 178.1 | 172.7 | 178.6 | 178.2 | 165.8
99 | 182.0 | 172.8 | 169.4 | 169.8 | 168.2 | 175.4 | 172.8 | 177.3 | 175.2 | 179.8 | 178.2 | 167.6
98 | 183.9 | 174.2 | 170.6 | 170.0 | 165.1 | 175.3 | 169.4 | 176.0 | 176.6 | 180.5 | 177.4 | 168.4
97 | 185.1 | 1749 | 171.9 | 169.5 | 164.7 | 173.8 | 169.9 | 1754 | 177.3 | 181.6 | 180.4 | 169.7
96 | 187.3 | 176.0 | 172.8 | 169.2 | 162.5 | 170.3 | 168.5 | 173.4 | 178.3 | 182.7 | 182.1 | 1714
95 | 189.1 | 177.3 | 174.1 | 169.9 | 161.8 | 167.2 | 166.5 | 173.0 | 179.3 | 184.2 | 183.3 | 172.3
94 | 191.1 | 179.1 | 175.4 | 170.8 | 162.0 | 164.1 | 164.1 | 172.4 | 181.0 | 185.4 | 185.5 | 174.0
93 | 193.9 | 180.7 | 177.2 | 171.3 | 162.0 | 160.8 | 162.1 | 171.6 | 183.1 | 186.4 | 188.5 | 176.0
92 | 196.0 | 182.6 | 1794 | 172.0 | 161.9 | 157.4 | 160.2 | 171.4 | 185.0 | 187.6 | 190.6 | 177.8
91 | 197.6 | 184.8 | 181.2 | 173.2 | 161.9 | 154.7 | 157.9 | 171.4 | 186.8 | 188.8 | 193.7 | 179.9
90 | 199.6 | 186.2 | 182.7 | 174.4 | 161.0 | 152.5 | 155.7 | 171.1 | 188.2 | 190.6 | 196.8 | 181.7
89 | 201.5 | 187.0 | 184.1 | 175.6 | 158.9 | 150.5 | 153.4 | 170.0 | 188.7 | 192.1 | 199.1 | 183.6
88 | 204.1 | 1879 | 184.8 | 176.8 | 156.8 | 148.9 | 150.9 | 167.8 | 188.6 | 193.2 | 200.7 | 186.3
87 1 206.1 | 189.1 | 185.4 | 177.9 | 155.6 | 147.8 | 148.9 | 165.3 | 188.2 | 194.7 | 201.9 | 188.7
86 | 207.5 | 191.0 | 187.1 | 179.1 | 155.9 | 147.9 | 147.8 | 163.4 | 187.4 | 195.5 | 203.9 | 190.7
85 | 209.4 | 194.3 | 187.5 | 181.6 | 158.5 | 151.1 | 150.6 | 163.3 | 187.0 | 195.9 | 206.7 | 195.2
841 209.2 | 196.7 | 190.7 | 184.0 | 164.5 | 156.2 | 155.9 | 165.9 | 188.0 | 197.4 | 209.0 | 198.0
83 | 211.1 | 198.9 | 194.9 | 188.6 | 168.9 | 158.0 | 159.6 | 170.0 | 192.2 | 200.5 | 210.7 | 201.1
82 | 211.3 | 202.9 | 196.4 | 190.8 | 172.6 | 161.4 | 163.7 | 173.4 | 193.3 | 202.1 | 213.7 | 204.9
81 | 212.6 | 206.2 | 198.3 | 192.9 | 176.3 | 165.5 | 167.0 | 176.6 | 193.8 | 203.4 | 217.6 | 207.7
80 | 213.0 | 208.8 | 199.2 | 194.8 | 180.1 | 169.3 | 170.0 | 179.5 | 193.9 | 203.9 | 219.7 | 209.5
79 | 213.2 | 211.3 | 200.1 | 196.8 | 183.6 | 173.3 | 173.1 | 181.8 | 194.3 | 204.3 | 220.7 | 210.8
78 | 213.3 | 213.0 | 201.6 | 198.8 | 187.1 | 176.9 | 176.3 | 183.6 | 195.1 | 204.7 | 221.5 | 211.9
77| 214.1 | 214.8 | 203.3 | 201.2 | 190.6 | 180.6 | 179.8 | 185.6 | 196.0 | 205.2 | 221.7 | 212.8
76 | 215.4 | 216.2 | 205.9 | 203.7 | 1944 | 184.5 | 183.3 | 188.3 | 197.1 | 206.7 | 222.6 | 214.1
75| 216.9 | 217.8 | 208.4 | 206.1 | 198.0 | 188.4 | 187.0 | 191.2 | 198.2 | 208.8 | 223.7 | 215.6
74| 218.3 | 219.3 | 211.1 | 208.1 | 201.8 | 192.7 | 190.7 | 194.2 | 199.2 | 211.6 | 224.9 | 216.9
73| 219.4 | 221.1 | 213.6 | 210.1 | 205.7 | 197.1 | 194.9 | 197.3 | 200.7 | 214.6 | 225.9 | 217.8
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Ho6he | Jan | Feb | Mér | Apr | Mai | Jun Jul | Aug | Sep | Okt | Nov | Dez
[km]
72 | 220.2 | 222.9 | 215.9 | 212.5 | 209.6 | 201.8 | 199.2 | 200.5 | 202.7 | 217.6 | 227.0 | 218.8
71| 220.7 | 225.1 | 217.7 | 215.2 | 213.0 | 206.7 | 203.4 | 203.7 | 205.0 | 220.6 | 228.1 | 219.2
70 | 220.9 | 227.5 | 219.9 | 217.9 | 216.3 | 211.3 | 207.9 | 207.2 | 207.4 | 223.3 | 228.9 | 219.5
69 | 220.9 | 229.6 | 222.1 | 220.8 | 219.9 | 216.0 | 212.7 | 211.0 | 209.9 | 225.7 | 229.3 | 220.2
68 | 221.1 | 230.9 | 224.2 | 223.9 | 223.9 | 220.7 | 217.4 | 214.9 | 212.6 | 227.9 | 230.0 | 221.6
67 | 221.8 | 232.0 | 226.5 | 226.9 | 227.7 | 225.6 | 222.0 | 218.9 | 215.5 | 229.9 | 231.4 | 223.6
66 | 223.2 | 233.6 | 229.2 | 229.7 | 231.1 | 230.1 | 226.7 | 222.7 | 218.8 | 231.3 | 233.1 | 225.6
65 | 225.1 | 235.3 | 232.3 | 232.6 | 234.6 | 234.4 | 231.1 | 226.5 | 222.4 | 232.6 | 234.6 | 227.9
64 | 226.8 | 237.2 | 235.2 | 235.6 | 237.9 | 238.6 | 234.9 | 230.5 | 225.7 | 234.0 | 236.5 | 230.1
63 | 228.4 | 239.1 | 237.4 | 238.5 | 241.2 | 242.5 | 238.8 | 234.3 | 228.9 | 235.5 | 238.7 | 232.0
62 | 230.3 | 241.1 | 239.7 | 241.3 | 244.7 | 246.2 | 242.6 | 238.0 | 232.2 | 237.4 | 241.2 | 234.1
61 | 232.7 | 243.0 | 242.5 | 243.9 | 247.9 | 249.6 | 246.1 | 241.9 | 235.6 | 238.9 | 243.5 | 237.0
60 | 235.9 | 244.8 | 244.9 | 246.6 | 250.6 | 252.8 | 249.4 | 245.5 | 239.1 | 240.2 | 245.2 | 240.5
59 | 238.9 | 246.5 | 247.1 | 249.4 | 253.4 | 255.7 | 252.7 | 248.8 | 242.2 | 242.2 | 246.5 | 244.0
58 | 241.3 | 248.4 | 248.8 | 252.1 | 255.8 | 258.4 | 256.0 | 251.8 | 245.2 | 244.4 | 248.2 | 246.8
57 | 243.6 | 250.2 | 250.6 | 254.3 | 258.7 | 261.1 | 258.9 | 254.5 | 248.2 | 246.2 | 249.7 | 248.8
56 | 245.7 | 251.4 | 252.6 | 256.3 | 261.3 | 263.9 | 261.3 | 257.2 | 251.1 | 248.0 | 250.7 | 251.1
55 | 248.0 | 252.7 | 254.7 | 258.6 | 263.2 | 266.4 | 263.4 | 259.6 | 253.7 | 249.5 | 251.8 | 254.3
54 | 250.1 | 254.1 | 256.3 | 260.5 | 265.2 | 268.3 | 265.1 | 261.9 | 255.8 | 251.1 | 252.8 | 258.5
53 | 251.6 | 255.8 | 257.8 | 262.1 | 267.1 | 269.7 | 266.9 | 264.0 | 257.6 | 252.6 | 253.7 | 262.5
52 | 253.1 | 257.9 | 259.2 | 263.6 | 268.2 | 271.0 | 268.3 | 265.4 | 259.2 | 253.6 | 254.0 | 267.5
51 | 255.2 | 259.6 | 260.3 | 264.6 | 269.4 | 271.8 | 269.4 | 266.7 | 260.6 | 254.4 | 254.2 | 271.9
50 | 258.1 | 260.6 | 261.2 | 265.7 | 270.2 | 272.2 | 270.5 | 267.4 | 261.6 | 255.2 | 253.8 | 274.5
49 | 261.3 | 261.3 | 262.1 | 266.7 | 271.0 | 272.7 | 271.0 | 268.0 | 262.2 | 255.9 | 253.2 | 277.9
48 | 263.4 | 261.1 | 262.5 | 267.2 | 271.2 | 273.0 | 271.2 | 268.0 | 262.4 | 256.0 | 252.8 | 279.0
47 | 265.0 | 260.7 | 262.5 | 266.7 | 271.6 | 272.8 | 271.3 | 267.8 | 262.1 | 255.8 | 251.5 | 278.0
46 | 266.3 | 259.0 | 261.9 | 266.4 | 271.6 | 272.4 | 270.9 | 266.9 | 261.5 | 254.9 | 250.0 | 277.0
45 | 267.4 | 257.6 | 261.4 | 265.5 | 270.5 | 271.6 | 269.5 | 266.0 | 260.4 | 253.7 | 248.3 | 274.9
44 | 268.0 | 256.5 | 260.5 | 264.7 | 269.3 | 270.8 | 268.1 | 264.7 | 259.3 | 252.7 | 246.1 | 272.8
43 | 269.1 | 255.2 | 259.7 | 263.5 | 267.6 | 269.6 | 265.8 | 263.0 | 257.6 | 251.0 | 243.6 | 268.1
42 | 268.5 | 252.6 | 257.9 | 261.4 | 264.8 | 267.1 | 263.5 | 260.8 | 255.4 | 248.5 | 240.4 | 262.7
41 | 267.3 | 249.2 | 256.1 | 258.9 | 262.0 | 264.2 | 261.1 | 258.5 | 253.1 | 245.8 | 237.4 | 256.6
40 | 265.1 | 245.5 | 254.2 | 256.2 | 259.1 | 261.2 | 258.9 | 255.9 | 250.5 | 243.1 | 233.7 | 250.6
39 | 262.0 | 241.8 | 252.2 | 253.4 | 256.4 | 258.0 | 256.3 | 253.2 | 247.9 | 240.3 | 229.7 | 245.1
38 | 257.6 | 238.1 | 250.1 | 250.4 | 253.8 | 255.1 | 253.6 | 250.5 | 245.3 | 237.6 | 226.2 | 239.2
37 | 252.5 | 234.5 | 247.8 | 2474 | 250.7 | 252.3 | 250.7 | 247.8 | 242.6 | 234.9 | 222.8 | 233.6
36 | 247.5 | 230.8 | 245.2 | 244.2 | 247.3 | 249.5 | 248.1 | 245.2 | 239.7 | 232.1 | 219.7 | 227.8
35 | 241.9 | 227.0 | 242.2 | 240.9 | 243.8 | 246.5 | 245.5 | 242.4 | 236.9 | 229.4 | 216.7 | 222.2
34 | 235.7 | 223.3 | 239.1 | 237.5 | 240.5 | 243.3 | 242.8 | 239.6 | 234.3 | 226.9 | 214.0 | 216.8
33 | 229.0 | 219.5 | 236.1 | 234.1 | 237.0 | 240.3 | 240.2 | 237.3 | 232.0 | 224.1 | 211.2 | 212.0
32 | 223.5 | 216.1 | 232.8 | 230.8 | 233.8 | 237.6 | 237.8 | 235.4 | 230.1 | 221.4 | 208.7 | 208.4
31 | 218.5 | 213.7 | 229.7 | 2279 | 231.2 | 235.4 | 235.4 | 233.3 | 228.0 | 219.7 | 207.0 | 205.9
30 | 214.2 | 212.8 | 227.3 | 225.8 | 229.0 | 233.7 | 233.7 | 231.4 | 226.4 | 218.7 | 206.7 | 204.7
29 | 210.8 | 212.5 | 224.8 | 224.2 | 226.9 | 232.0 | 232.3 | 230.3 | 225.0 | 217.8 | 207.3 | 204.0
28 | 208.3 | 211.0 | 222.6 | 222.6 | 225.1 | 230.2 | 230.7 | 228.6 | 223.5 | 216.5 | 207.3 | 202.5
27 | 207.0 | 209.9 | 220.3 | 221.3 | 223.5 | 228.5 | 229.1 | 227.2 | 222.1 | 215.5 | 208.5 | 202.0
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Tabelle B.4: Fitparameter zum Jahresgang aller Messungen mit Messzeiten von 3 h und mehr
zwischen 1 und 105 km. Fortsetzung auf den Folgeseiten.

Hohe | Mittel- | jdhrl. | halbjihrl. | vierteljihrl. | jihrl. | halbjihrl. | vierteljihrl.

wert Ampl. Ampl. Ampl. Phase Phase Phase

[km] | [K] (K] (K] (K] [d] (d] (d]
105 | 177.30 13.65 9.95 4.62 201.53 174.74 90.67
104 | 174.86 8.24 6.46 2.26 211.94 169.44 81.52
103 | 173.97 5.47 5.57 0.74 220.08 165.06 32.60
102 | 172.90 2.81 4.25 2.01 220.50 165.78 12.23

101 173.43 3.23 2.97 2.10 235.24 178.41 9.50
100 | 173.53 3.60 1.69 1.79 281.37 18.11 26.14
99 | 174.55 4.18 1.53 0.79 301.39 16.00 28.79
98 | 174.59 5.05 1.32 0.28 318.23 36.37 19.57
97 | 175.09 6.17 1.19 0.16 323.49 43.03 14.96

96 | 175.05 8.13 1.75 0.71 332.52 55.55 9.20
95 | 175.32 9.68 2.59 0.72 337.51 66.25 12.09
94 | 175.82 11.48 3.63 0.52 341.60 72.43 17.06
93 | 176.44 13.60 4.74 0.10 344.68 75.15 33.22
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Hohe | Mittel- | jahrl. | halbjdhrl. | vierteljdhrl. | jdhrl. | halbjdhrl. | vierteljdahrl.
wert Ampl. Ampl. Ampl. Phase Phase Phase
[km] (K] (K] [K] [K] [d] [d] [d]

92 | 177.05 15.47 6.10 0.46 346.52 76.31 41.99
91 | 177.80 17.34 7.20 0.99 348.27 78.01 47.58
90 | 178.49 19.31 7.96 1.02 349.18 79.75 46.62
89 | 178.82 21.29 8.50 0.02 350.43 80.94 43.55
88 | 179.06 23.56 8.67 0.31 352.33 81.74 85.11
87 | 179.35 25.55 8.79 1.16 353.89 83.31 89.75
86 | 180.01 26.95 8.68 1.75 356.14 85.75 88.41
85 | 181.98 27.25 7.22 2.27 358.22 87.62 1.02
84 | 184.77 25.61 6.27 2.48 359.37 90.15 0.74
83 | 187.87 24.83 7.20 2.52 359.46 89.83 4.00
82 | 190.47 24.09 6.47 2.01 359.94 90.21 6.16
81 | 193.06 23.51 5.47 1.36 360.90 92.87 11.12
80 | 195.03 22.35 4.67 1.02 362.26 95.83 19.14
79 | 196.83 20.98 4.08 0.99 364.17 98.67 27.14
78 | 198.50 19.57 3.76 1.00 0.12 101.44 31.46
77 | 200.33 18.18 3.39 0.98 2.76 102.75 33.36
76 | 202.51 17.00 3.10 1.02 5.00 106.03 34.28
75 | 204.86 15.95 2.81 1.17 6.75 111.01 33.50
74 | 207.31 14.92 2.70 1.40 7.74 118.49 33.65
73 | 209.81 13.66 2.74 1.58 8.79 125.19 33.81
72 | 212.45 12.18 3.02 1.60 9.94 129.86 34.24
71| 215.03 10.60 3.30 1.63 11.39 132.56 34.43
70 | 217.57 8.89 3.39 1.86 14.10 133.70 34.06
69 | 220.11 7.04 3.43 2.19 18.94 134.83 33.91
68 | 222.71 5.19 3.66 2.45 26.88 136.12 34.34
67 | 225.42 3.62 3.90 2.50 40.20 138.73 35.56
66 | 228.21 2.68 3.81 2.33 64.69 142.15 37.66
65 | 231.04 2.59 3.64 2.12 95.70 144.87 39.96
64 | 233.81 3.10 3.48 1.99 119.09 147.35 42.04
63 | 236.50 3.86 3.43 2.00 134.95 149.74 44.12
62 | 239.24 4.61 3.38 2.07 145.28 151.15 46.10
61 | 241.99 5.26 3.21 2.08 150.89 153.76 48.26
60 | 244.65 5.76 3.01 1.93 153.66 157.98 50.30
59 | 247.27 6.14 2.93 1.69 156.29 161.44 51.68
58 | 249.76 6.45 2.92 1.48 159.21 163.81 52.87
57 | 252.08 6.93 2.87 1.52 161.70 165.16 54.69
56 | 254.21 7.39 2.86 1.53 164.44 165.65 56.53
60 | 244.99 5.20 3.28 1.92 152.97 159.33 49.32
59 | 247.53 5.65 3.16 1.60 156.74 162.55 50.22
58 | 250.00 6.06 3.11 1.21 159.54 164.90 50.16
57 | 252.33 6.55 3.10 1.13 161.58 166.81 52.45
56 | 254.51 7.02 3.06 1.11 163.62 168.11 55.57
55 | 256.29 7.59 2.92 1.45 165.25 167.36 58.48
54 | 258.23 7.53 3.10 1.49 165.76 168.03 60.07
53 | 260.00 7.40 3.21 1.52 166.47 169.84 61.05
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Hohe | Mittel- | jahrl. | halbjdhrl. | vierteljdhrl. | jdhrl. | halbjdhrl. | vierteljahrl.
wert Ampl. Ampl. Ampl. Phase Phase Phase
km] | K] | [K) i K] [d] [d] [d]
52 | 261.61 6.98 3.47 1.67 165.07 172.35 64.26
51 | 263.00 6.43 3.7 1.77 163.69 174.56 65.61
50 | 264.11 5.95 4.00 1.60 160.69 177.27 68.42
49 | 265.11 5.31 4.42 1.57 155.44 178.86 72.29
48 | 265.51 5.05 4.73 1.63 151.73 179.62 76.02
47 | 265.37 5.11 4.91 1.61 149.32 181.42 80.07
46 | 264.79 5.26 5.12 1.85 147.41 181.56 83.03
45 | 263.84 5.24 5.28 2.16 143.93 182.82 85.10
44 | 262.81 5.31 5.38 2.47 140.34 0.89 87.15
43 | 261.24 5.61 5.30 2.58 135.25 3.15 88.62
42 | 258.77 5.90 5.16 2.72 134.59 6.16 90.64
41 | 256.01 6.25 4.96 2.85 135.84 9.38 0.76
40 | 252.99 6.73 4.72 3.03 138.79 12.72 2.39
39 | 249.82 7.28 4.31 3.15 141.57 16.47 3.58
38 | 246.56 8.01 3.83 3.07 145.84 20.54 4.29
37 | 243.19 8.81 3.42 2.99 149.78 25.45 4.43
36 | 239.79 9.55 3.26 2.89 153.52 30.20 4.80
35 | 236.30 10.29 3.10 2.80 157.46 35.30 5.42
34 | 232.78 11.04 2.89 2.60 161.67 42.01 5.89
33 | 229.31 12.01 2.94 2.17 166.13 49.83 5.58
32 | 226.25 12.72 3.03 1.87 169.93 53.57 4.80
31 | 223.69 13.00 2.86 1.62 172.91 57.93 3.94
30 | 221.91 13.02 2.67 1.26 175.23 61.07 1.88
29 | 220.49 12.85 2.55 0.92 177.21 63.65 1.89
28 | 218.89 12.75 2.41 0.81 178.75 66.10 1.90
27 | 217.71 12.21 2.10 0.59 180.34 68.00 3.08
26 | 217.02 11.51 1.83 0.35 182.29 71.06 5.50
25 | 216.37 10.69 1.79 0.14 183.32 76.31 3.52
24 | 216.21 9.85 1.52 0.02 183.16 79.75 47.63
23 | 216.11 9.43 1.34 0.15 183.54 78.85 33.50
22 | 216.28 8.77 1.11 0.17 182.10 78.12 25.06
21 | 217.07 8.71 0.89 0.46 181.85 85.44 23.93
20 | 216.97 8.05 0.64 0.34 181.21 89.71 29.38
19 | 216.91 7.50 0.57 0.39 182.05 114.16 26.60
18 | 216.90 6.88 0.43 0.54 180.68 129.68 27.00
17 | 216.99 6.24 0.54 0.66 178.21 149.74 27.92
16 | 217.13 5.76 0.69 0.88 174.75 159.87 25.97
15 | 217.31 5.37 0.79 1.11 171.97 162.94 25.52
14 | 217.32 5.05 0.76 1.40 171.56 160.83 25.37
13 | 217.06 4.91 0.64 1.31 178.32 156.84 23.41
12 | 217.01 5.04 0.34 0.12 195.28 169.16 88.04
11 | 218.48 6.30 0.62 0.13 206.95 2.02 50.05
10 | 222.23 7.86 1.32 0.35 214.75 12.59 82.90
9 | 228.45 9.08 1.66 0.73 214.60 14.53 85.52
8 | 235.77 9.88 1.63 1.12 212.11 14.79 88.47
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Hohe | Mittel- | jahrl. | halbjdhrl. | vierteljdhrl. | jdhrl. | halbjdhrl. | vierteljdahrl.
wert Ampl. Ampl. Ampl. Phase Phase Phase
[km] (K] (K] [K] [K] [d] [d] [d]
7| 243.45 10.12 1.55 1.47 210.43 14.24 89.80
6 | 250.91 9.95 1.54 1.77 209.67 11.94 1.20
5| 257.87 9.43 1.56 0.02 208.94 6.68 4.67
4 | 264.09 8.78 1.49 0.64 208.79 1.84 49.10
3| 268.97 7.59 1.37 0.50 215.46 7.37 75.69
2 | 276.08 9.00 2.22 1.51 216.60 182.96 66.90
1] 279.60 9.45 2.20 0.72 210.77 5.84 73.69

B.3 Weitere Analysen zum Jahresgang der Temperatur

Als Ergénzung zum Vergleich der Lidardaten mit den ECMWEF-Daten aus Abschnitt4.2.2]
werden im Folgenden weitere Analysen gezeigt. Dabei werden zwei unterschiedliche Metho-
den zur Erstellung des Temperatur-Jahresgangs aus den ECMWPF-Daten benutzt. Zum einen
werden alle ECMWEF-Daten fiir 0 UT zwischen Juni 2002 und Oktober 2006 genutzt (vgl.
Abb. B.1a). Dies bietet die Moglichkeit, den mittleren Zustand iiber diese Jahre zu erfas-
sen. Zum anderen werden nur ECMWF-Daten aus den 236 Lidar-Messnachten benutzt (vgl.
Abb.[B.1b). Diese Daten zeigen damit den eins-zu-eins Vergleich. In beiden Fillen ist trotz
der Glattung in den Absoluttemperaturen aus ECMWEF mehr Variabilitdt enthalten als in
den Referenzatmosphéiren wie CIRA-86 und NRLMSISE-00 (nicht gezeigt). Wie zu erwarten,
ist der Jahresgang der Temperaturen nur aus Néchten mit Lidarmessungen nicht so glatt,
da weniger als ein Sechstel aller Daten eingeht. Im Sommer sind die Unterschiede aber eher
gering. Im Winter sind die unterschiedlich warmen Stratopausen auffillig. Im Datensatz nur
mit den Lidar-Messnéchten erreicht die winterliche Stratopause Temperaturen von mehr als
290 K, was 20 K iiber dem Mittel aus allen Néchten zwischen Juni 2002 und Oktober 2006
liegt. Wie schon beim geglitteten Jahresgang der Lidardaten vermutet (vgl. Abb.[4.2), zeigt
sich auch hier, dass iiberproportional hdufig in Situationen mit stratosphérischen Erwarmun-
gen gemessen wurde.
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Abbildung B.1: Absoluttemperaturen aus den ECMWF-Daten in der Troposphére, Stratosphére
und unteren Mesosphére mit einer Glattung (Hanning-Filter) von 4 15 Tagen und + 2 km: a) alle
Messungen von Juni 2002 —Oktober 2006 und b) nur 236 Néchte mit Lidarmessungen
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Abbildung B.2: Unterschiede der Lidarmessungen zu
den ECMWF-Daten nur fiir Nichte mit Lidarmessungen
(Glattung mit Hanning-Filter von 4+ 15 Tagen und + 2 km)

Daten. Dies gibt Anlass, die Messdaten etwas néher zu untersuchen. Im unteren dieser beiden
Hohenbereich spielt aber die Aerosolkorrektur als mogliche Fehlerquelle keine entscheidende
Rolle. Wie schon in Abschnitt beschrieben hat diese erst unterhalb von 30 km einen
signifikanten Einfluss. Es ist also davon auszugehen, dass bei einer falschen Korrektur die
tatséchliche Aerosolkonzentration unterschétzt werden, was zu niedrigeren Temperaturen
fithren wiirde. Auch die in Abschnitt [3.4.2 erwahnte Korrektur der Rayleighextinktion und
die Ozonkorrektur sind in diesem Hohenbereich nicht maximal. So wére zu erwarten, dass
die grofiten Fehler in anderen Hohen auftreten, falls diese Korrekturen nicht richtig wéren.
Auch der Ubergang zwischen dem unteren und oberen Rayleigh-Hohenkanal kénnte eine
Rolle spielen. Doch ein Vergleich mit den Nachtmitteln aus den iiber eine Nacht aufinte-
grierten Daten, die dann eine bessere Statistik und damit kleinere Unsicherheiten im oberen
Bereich des Stratosphiren-Kanals haben, zeigen die gleichen Abweichungen mit nur mini-
malen Unterschieden in der Stérke (nicht dargestellt). Ein Vergleich mit Radiosonden, die
in Kiithlungsborn, Greifswald und Schleswig gestartet wurden, zeigt keine systematischen
Unterschiede zwischen 25 und 35 km. Genauso lésst sich bei den Unterschieden zwischen
Lidardaten und Referenzatmosphéren keine Systematik in der Stratosphére im Sommer er-
kennen. Das alles deutet insgesamt nicht auf systematische Probleme in den Messungen
ein. Die Ergebnisse in der winterlichen Stratosphére wurden schon anhand der Absoluttem-
peraturen diskutiert. Statt mehr als 15 K Unterschied zwischen den Lidardaten und den
Daten aus ECMWF sind nur noch maximal 9 K zu finden. Diese immer noch vorhandenen
Unterschiede weisen darauf hin, dass in den ECMWEF-Daten die Erwdrmungen an der Stra-
topause mitunter teilweise geringer ausfallen und im Auftrittszeitpunkt nicht genau mit den
Lidarmessungen iibereinstimmen.



Anhang C

C.1 Beschreibung der Schwerewellen-Simulation

Im Folgenden werden die wichtigsten Grundziige der Schwerewellen-Simulation beschrieben
[Berger, persénliche Mitteilung, 2007).

C.1.1 Hintergrundfelder

Die konsistenten Hintergrundfelder (po, po, wo, vo, wo, To) werden aus COMMA /TAP (Cologne
Model of the Middle Atmosphere at the IAP) auf Druckflichen entnommen [Berger und
von Zahn, 1999, 2002; von Zahn und Berger, 2003|. Daraus wird die Brunt-Vaiséla-Frequenz

(N) bestimmt:

g (9T g

N =Z(Z2-2) C.1

To\ 0z ¢ (C1)
Die Hintergrundfelder werden iiber die gesamte Simulation konstant gehalten, d.h. sie un-
terliegen keiner zeitlichen Anderung. Dabei handelt es sich um Solstitium-Bedingungen mit
verschiedenen Gezeitenanteilen fiir die hier betrachteten Winter- und Sommer-Beispiele. Am
Ende der Simulation werden sie mit einer Hohenauflosung von 1 km auf geometrische Héhen
linear interpoliert.

C.1.2 Quelle

Die Schwerewellenquelle liegt mit etwa 14 km in der unteren Stratosphére und wird moglichst
allgemein gestaltet, um alle moglichen Schwerewellen zu beriicksichtigen. Zudem liegen auch
keine genaueren Erkenntnisse zur Quelle z.B. aus den Lidar-Messungen vor. Dabei wird be-
achtet, dass die ausgesuchten Wellen physikalisch sinnvoll sind und damit bei den gegebenen
Hintergrundfeldern in der Quellenhhe existieren kénnen.

Parameterbestimmung der 1000 Wellen in der Quellenhéhe

In dieser Arbeit werden in der Quellenhéhe 1000 Wellen benutzt, bei weniger geht die Allge-
meinheit der Quelle verloren (s.a. Abschnitt|7.2.2). Um die Wellen genau zu charakterisieren,
miissen folgende Parameter der 1000 Wellen festgelegt:

e Phase bei t =0 und z = 0 (Py9, P.o): Gleichverteilung zwischen 0 und 27
e horizontalen Wellenldangen (A;): Gleichverteilung zwischen 2 und 2000 km

e Phasengeschwindigkeiten: ¢, und ¢, so dass ¢, = 4= /c3 + ¢2 mit
-150 m/s < ¢;, < 150 m/s mit einer Wahrscheinlichkeit i

C — 2m
e Frequenz: w = 3

e horizontale Wellenléngen in x und y Richtung: A\, = i—“;, Ay = &

120
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e horizontale Wellenzahlen: k = i—:, [ = i—z, kn = VEk2+1?

e intrinsische Frequenz: w = w — kug — lvg

o vertikale Wellenzahl iiber die Dispersionsrelation:

(2 = &)

@7 2

_ 2
m = 4| kj

e vertikale Wellenléinge: A, = 27

Damit sind die Wellen in allen Parametern bestimmt. Es muss noch gewéhrleistet werden,
dass sie physikalisch sinnvoll sind.

Randbedingungen fiir die Quellenparameter

Physikalisch sind in der Quelle nur Wellen erlaubt, die folgenden Kriterien erfiillen:

e Die intrinsische Frequenz (&) muss in folgendem Bereich liegen (siehe Gl. [2.14):
f? <@? < N?, denn es liegt

— ein kritisches Niveau vor, wenn @? < 0 oder @ — f2 < 107" = m — oo

— und ein Reflektionsniveau, wenn N? — &? < 107 = m — 0,

wobei 10715 hier ein numerisches Kriterium fiir 0 ist.
e Es existieren nur aufwirts propagierende Wellen: m? > 0.

e Die vertikale Wellenausbreitung findet instantan statt, d.h. die realen Gruppenge-
schwindigkeiten werden nicht beriicksichtigt.

e Die Anfangsamplituden werden mit Hilfe von beobachteten Leistungsspektraldichten
festgelegt.

e Die kinetische Energie (Ej;) wird in der Quelle fiir alle Laufe unabhéngig von der
Jahreszeit konstant gehalten.

Weitere Details zu den letzten beiden Punkten finden sich im nachfolgenden Abschnitt. Die
Eigenschaften in der Quelle sind in den Abbildungen (7.1 und zu sehen. In der hier
im Anhang gezeigten Abbildung, in der die horizontale Phasengeschwindigkeit gegeniiber
der horizontalen Wellenléinge aufgetragen ist, sieht man die gleichméflige Auswahl der Zu-
fallszahlen. Die Verteilung der horizontalen Wellenléngen ist gleichméflig iiber den gesamten
Parametersatz (2—2000 km). Es sind geringe saisonale Unterschiede in den horizontalen
Wellenléngen und Phasengeschwindigkeit zu sehen. Zum Beispiel gibt es im Winter einige
Wellen mit kleinen Phasengeschwindigkeiten und grofien horizontalen Wellenléngen, die im
Sommer nicht vorhanden sind.

Die Wellenausbreitung kann nun in jeder Hohe und zu jedem Zeitpunkt berechnet werden.
Dabei werden die Wellenparameter in der Quelle wie auch die Hintergrundfelder iiber die
24 Stunden der Simulations-Laufzeit konstant gehalten.
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Abbildung C.1: Verteilung der Betrige der horizontalen Phasengeschwindigkeiten (c) und Wel-
lenldngen (Ay) aller 1000 Wellen in der Quellenhohe bei 14 km (alle Punkte) und in 70 km (nur
schwarze Punkte) fiir a) Winter und b) Sommer. Die mit blauen (roten) Punkten dargestellten
Wellen wurden durch Filterung (Reflektion) zwischen 14 und 70 km aus der Simulation entfernt.

C.1.3 Vorgehensweise bei der Wellenausbreitung

Die Normierung der Amplituden erfolgt so, dass in der Quellenhche die Leistungsspektral-
dichte fiir den gesiittigten Teil dem m—3-Gesetz folgt, wie in Abbildung |C.2/ zu sehen ist.
Diese Abbildung zeigt auch, dass die kritische, vertikale Wellenldnge bei 2 km liegt, was
mit der Messung von Allen und Vincent [1995] iibereinstimmt. Der ungesattigte Teil hat die
Steigung m'. So ergeben sich die Anfangsamplituden: w00 und t00. Aus den Polarisations-
relationen der Schwerewellen [z.B. Fritts und Alezander, 2003] ergibt sich weiterhin fiir den
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Abbildung C.2: Leistungsspektraldichte der Temperaturfluktuationen als Funktion der Wel-
lenléinge in der Quellenhohe fiir das Beispiel Winter. Es sind die logarithmischen Achsen und die
Richtung der x-Achse zu beachten.
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Real- (real) und Imaginérteil (im):

lu| = v/real(u)? + im(u)? (C.3)
. ») 2_@2 . 2_@2
mit real(u) = —% und im(u) = —%
] = /real(v)? 4 im(v)? (CA4)
mit real(v) = % und im(v) = —% Nun lassen sich die Amplituden berechnen:
w00
o= — C.5
0 - = (©5)
t00
v o= |vju (C.7)
~ t00Ty N2
T = 0 (C.8)

V/mgw

Die Addition aller Wellen ergibt dann die Gesamtfluktuationen. Um die Stérke der Quelle zu
steuern, wird die kinetische Energie Ey;,, d.h die Windvariabilitdat in der Quelle, entsprechend
der Beobachtungen von Guest et al. [2000] fiir alle Jahreszeiten auf 5 m?/s? festgelegt. Dies
ergibt fiir die Temperaturvarianzen einen Unterschied von Winter zu Sommer von einem
Faktor 1,5.

Fiir die einzelnen Wellenstorungen gilt dann zu jedem Zeitpunkt in jeder Hohe:

(u' ' W', T") = (i, 0,w,T) - exp |i(kx + ly + mz — wt) + ﬁ] (C.9)
Fiir jeden einzelnen Zeitschritt und jede einzelne Hohe werden die kritischen Niveaus und
Reflektionsniveaus (= Filterungsniveaus) fiir jede einzelne Welle ermittelt. Dabei gilt, dass
ein Dampfungsterm

9(i) = exp<—1io) mit i = 1,2, .., 30 (C.10)

bis 30 Hohenniveaus (etwa 3 km) unterhalb des Filterungsniveaus angewendet wird. Die
Welle wird also geddmpft an das Filterungsniveau herangefiithrt und dort aus der Simula-
tion herausgenommen (vgl. z.B. Abb. [C.1). AuBlerdem werden die Wellen auf konvektive
Instabilitédten

dT
=~ < —=9,81 K/km (C.11)

und dynamische Instabilitdten

2

Ri = = < 0,25 (C.12)

(duN2 | (dvy2
(92)% + (%)

untersucht. Werden konvektive und dynamische Instabilitdten (= Brechungsniveaus) er-
reicht, so wird die Welle so lange in ihrer Amplitude geddmpft bis sie gerade nicht mehr
das Instabilitétskriterium erfiillt. Das heifit sie kann in die nédchste Hohe propagieren und
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dort moglicherweise wieder instabil werden. Die Wellen existieren also sehr nahe am Bre-
chungsniveau weiter bis sich die Hintergrundbedingungen signifikant gedndert haben oder
die Welle gefiltert wurde.

Die Filterung und Brechung wird so durchgefiihrt, dass die Wellen werden nacheinander
betrachtet, beginnend bei groien vertikalen Wellenldngen bis hin zu den kleinen. Jede schon
betrachtete Welle trigt zum Hintergrundfeld der danach betrachteten Wellen bei. Das be-
deutet, dass die Wellen mit kiirzeren vertikalen Wellenldngen nicht nur die ungestorten Hin-
tergrundfelder bei der Ausbreitung ,,sehen”, sondern zusétzlich auch die Wellen mit léngeren
vertikalen Wellenldngen kennen.

Zum Schluss wird auch die Uberlagerung aller Wellen auf Brechungsniveaus untersucht.
Wird in der Uberlagerung aller Wellen eines der Instabilititskriterien erfiillt, so erfolgt ein
weiterer iterativer Suchprozess, bei dem die Amplituden der Wellen von kleinen zu grofien
Skalen hin gedampft werden. Der gesamte Brechungsalgorithmus bezieht nur Wellen ein, die
aufgrund ihrer Phasenlage zum Instabilitédtskriterium beitragen. Wie schon bei den Einzel-
wellen werden die Amplituden dieser Wellen nur so stark gedampft, dass die Uberlagerung
aller Wellen nicht mehr instabil ist.

Die Uberlagerung aller Wellen, die physikalisch existieren diirfen, zu jedem Zeitpunkt
und jeder Hohe ergibt dann ein mit den Lidarmessungen direkt vergleichbares Ergebnis in
der Temperatur. Die genauen Kenntnisse iiber jede Einzelwelle in allen Parametern ergeben
Interpretationshilfen der Messergebnisse.

C.1.4 Einfluss der Zufallszahlen auf die Temperaturfluktuationen

Die Wahl der Zufallszahlen ist eine weitere Gréfle durch die die Einzelwellen und die dar-
aus resultierende Uberlagerung moglicherweise beeinflusst werden koénnen. Denn trotz der
zufilligen Gleichverteilung der Wellenparameter konnten ja schon kleine Verschiebungen in
den Wellencharakteristika zu gréeren Unterschieden in Filterung und Brechen fiihren.
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Abbildung C.3: Mittlere Temperaturfluktuationen in der Simulation bei je 16 unterschiedlichen
Realisierungen der Zufallszahlen zur Bestimmung der Wellenparameter in der Quelle im a) Winter
und b) Sommer. Die roten Linie stellt den Mittelwert aller Laufe dar und die Balken die entspre-
chenden Standardabweichungen.
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Bei den im Folgenden untersuchten 16 verschiedenen L&ufen wurden die Zufallszahlen
unterschiedlich initialisiert. Das Hintergrundfeld ist konstant gehalten und ist das gleiche
wie fiir die in Abschnitt gezeigten Beispielfille. Die sich daraus ergebenden mittleren
Temperaturfluktuationen sind in Abbildung|C.3| dargestellt. Diese fallen oberhalb von etwa
70 km im Winter viel geringer aus als bei der Variation der Hintergrundfelder (vgl. Ab-
schnitt [7.2.1). Im Sommer ist die Variabilitdt dhnlich wie bei den Hintergrundfeldern. Die
resultierende Uberlagerung wird durch etwas unterschiedliche Wellen in der Quelle weniger
beeinflusst.

C.2 Studie zur Uberlagerung von Wellen

Die klaren Wellenstrukturen, die sich in der Schwerewellen-Simulation bei der Uberlage-
rung von einigen hundert Wellen immer ausbilden, sind zunéchst etwas iiberraschend und
der Grund fiir die nachfolgende Studie. Dabei werden 1000 reine Sinusfunktionen (= Wellen)
ohne geophysikalische Randbedingungen iiberlagert, um zu iiberpriifen, ob so viele Wellen
ein strukturiertes Muster ergeben. Die 1000 Wellen werden mit

A -sin(wt +mz + ) (C.13)

beschrieben. Dabei werden die Parameter in folgenden Bereichen durch einen Zufallsgenera-
tor ausgewahlt:

e Amplitude 0 K < A <05 K,

e Frequenz w = 2?“ mit der Periode 0 h < P < 24 h,

e vertikale Wellenzahl m = i—: mit der vertikalen Wellenléinge 0 km < A\, < 25 km,

e Phasenlage 0 < ¢ < 27.

In Abbildung C.4a ist die Verteilung der Amplituden gegen die Perioden dargestellt. Sie
zeigt die durch die Zufallszahlen bestimmte gleichméflige Verteilung iiber den Parameter-
raum. Nun werden die so berechneten Wellen in Raum und Zeit iiberlagert. Dabei wurde
zuerst eine Auflosung von 500 m und 5 min benutzt.
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Abbildung C.4: Studie zur Uberlagerung maglichst allgemein gewihlte Sinusfunktionen: a) Ver-
teilung der Amplitude und der Periode. b) Zeitreihe der Uberlagerung aller 1000 Wellen mit 5 min
und 500 m Auflésung.
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Abbildung C.5: Uberlagerung von 1000 Sinusfunktionen mit einer Zeit- und Hohen-Auflosung
von a) 5 min und 500 m und b) 15 min und 1 km.

Eine aus resultierende der Uberlagerung aller Wellen entstehende Zeitreihe ist in Ab-
bildung dargestellt. Es sind schon Wellenstrukturen zu sehen. Betrachtet man das
Ergebnis in Abhéngigkeit von Hohe (vgl. Abb.|C.5a), so sind Wellenstrukturen in ihrer Ent-
wicklung zu erkennen. Noch besser werden diese deutlich, wenn man das Ergebnis gléttet,
so dass die Auflésung den Lidarmessungen entspricht (1 km und 15 min) (vgl. Abb.[C.5b).
Hier sind die Strukturen schon sehr &hnlich zur Simulation der Schwerewellenausbreitung
(vgl. Abb. [7.3) und zur Lidar-Messung (vgl. z.B. Abb.[5.7). Dabei ergibt sich die negative
vertikale Phasengeschwindigkeit aus der Annahme, dass sich die Sinusfunktionen nur nach
oben ausbreiten, wie es auch fiir den allergrofiten Teil der Schwerewellen in der Atmosphére
gilt. Bestimmte Eigenschaften der Wellenstrukturen, wie z.B. die Anderung der vertikalen
Phasengeschwindigkeit mit der Hohe fehlen wie zu erwarten komplett. Diese werden erst
durch die Hintergrundatmosphére verursacht.

Die klaren Wellenstrukturen werden also nicht allein durch die Hintergrundfelder ver-
ursacht, die aufgrund von Filterung und Brechung nur einen bestimmten Teil der Wellen
durchlassen. Auch die in der Quelle festgelegten Wellenparameter, z.B. die fiir die Amplitu-
den geltende Abhiingigkeit von der Wellenzahl (A ~ m™3), sind nicht entscheidend. Folglich
miissen die Strukturen aus der Uberlagerung an sich ergeben. Fiir eine Dimension lisst sich
zeigen, dass die Uberlagerung von N Sinusfunktionen wieder eine Sinusfunktion ergibt:

N . (N+Dz
Zsin(yx) = % sin (g) mit v € N. (C.14)
v=1 2

Diese Formel kann mit dem Satz von de Moivre und der Eulersche Formel bewiesen werden
[siehe z.B. Bronstein et al.‘, 2000]. Das ldsst sich zwar nicht direkt auf den zweidimensionalen
Fall ibertragen, begriindet jedoch einen &hnlichen Zusammenhang auch in zwei Dimensionen
anzunehmen.

Zusammenfassend ergibt sich, dass die klaren Wellenstrukturen aus einer Kombination
verschiedener Effekte entstehen. Dabei spielt die Uberlagerung der Sinusfunktionen neben
der Filterungswirkung der Atmosphére und der zeitlichen und vertikalen Auflésung der Daten
eine entscheidende Rolle.




Anhang D

D.1 Weitere Analysen zum Jahresgang der Schwerewellenaktivitéit

In diese Anhang sind einige zusétzliche Information zum Jahresgang der Schwerewellen-
aktivitdt zusammengetragen, die die Ergebnisse aus Kapitel 8 ergénzen.

D.1.1 Jahresgang der potentiellen Energie

Da sehr haufig nicht die Temperaturfluktuationen an sich betrachtet werden, sondern die po-
tentielle Energie, ist diese in Abbildung D.1|dargestellt. Es ist sowohl die potentielle Energie
pro Masse als auch die pro Volumen berechnet worden. Fiir letztere wurde die Dichte aus der
Referenzatmosphére CIRA-86 entnommen HF leming et al.‘, ‘1990‘]. Erstere ist die in der Lite-
ratur iiblichere Grofle, letztere zeichnet sich dadurch aus, dass sie mit der Hohe konstant ist,
wenn sich die Wellen ungestort ausbreiten kénnen. In beiden Abbildungen ist der schon bei
den Temperaturfluktuationen (vgl. Abb.[8.1) beschriebene Jahresgang mit maximalen Wer-
ten im Winter wieder zu finden. Die Werte der potentiellen Energie pro Masse (Abb. [D.1a)
sind in guter Ubereinstimmung mit den Lidar-Messungen in Siidfrankreich [Wilson et al.,
1991Db]. In der Abbildung D.1b ist eindeutig zu erkennen, dass es so gut wie keinen Hohen-
bereich gibt, im dem die potentielle Energie pro Volumen mit der Hohe konstant ist, d.h.
sich die Wellen ungedédmpft ausbreiten. Also existiert in allen Hohen {iber das gesamte Jahr
mehr oder weniger starke Ddmpfung. Saisonale Unterschiede sind in Abbildung [8.3 durch
die starkere Mittelung besser zu erkennen. Hier stellt sich heraus, dass die Démpfung im
Sommer am schwéchsten ist.
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Abbildung D.1: Jahresgang der potentiellen Energie a) pro Masse und b) pro Volumen. Alle Mes-
sungen von 3—5 h zwischen 20 und 100 km mit einer Glattung mit Hanning-Filter von £ 15 Tagen
und + 2 km. Es sind die unterschiedlichen Farbbalken zu beachten.

D.1.2 Monatsmittelwerte der Temperaturfluktuationen

Um die Entwicklung der Temperaturfluktuationen in den Ubergangsjahreszeiten (Friihjahr
und Herbst) besser darzustellen, wurden in Abbildung D.2| Monatsmittelwerte aus allen
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Abbildung D.2: Monatsmittelwerte der Temperaturfluktuationen aller Lidarmessungen mit 3—
5 h Dauer fiir a) Oktober bis Mérz und b) April bis September. Glattung mit Hanning-Filter iiber
+5 km. In den Klammern ist die Anzahl der Messungen pro Monat vermerkt. Die Fehlerbalken
geben die Standardabweichung der Messungen eines Monats an.

Einzelmessungen gebildet. Sie wurden anschlieend {iber +5 km mit einem Hanning-Filter
geglattet. Die bekannten Winter-Sommer-Unterschiede zeigen sich auch hier. Die grofiten
Unterschiede zwischen den Monatsmittelwerten der Fluktuationen ergeben sich dabei zwi-
schen 40 und 70 km (vgl. auch Abb.6.4). AuBerdem zeigt sich in der Standardabweichung,
dass die Variabilitédt bis 80 km im Sommer wesentlich kleiner ist. Die Friihjahr- und Herbst-
Werte zeigen ein Ubergangsverhalten zwischen den Extremzustinden Winter und Sommer.
Dabei fallt auf, dass die Monate Mérz bis Mai und auch August und September eher sommer-
lichen Temperaturfluktuationen entsprechen, d.h. die Fluktuationen wachsen bis unterhalb
von 70 km nur sehr langsam an. Die Temperaturfluktuationen der Monate Februar und Okto-
ber sind hingegen denen der Wintermonate dhnlich. Oberhalb von 80 km ist die Variabilitat
zwischen den verschiedenen Einzelmessungen so grof3, dass die saisonalen Unterschiede nicht
mehr klar zu erkennen sind. Kombiniert man nun die Ergebnisse der Fluktuationen mit
denen der Temperatur (siehe Abb.[4.3) so ergibt sich im Herbst folgendes Bild: Im Septem-
ber sind die Fluktuationen unterhalb von 75 km noch im Sommerzustand, dariiber sind die
Jahreszeiten nicht zu unterscheiden. Die Temperatur ist in der Mesopausenregion hingegen
eindeutig schon im Winterzustand. Unterhalb von 60 km liegen die Temperaturen zwischen
denen von August und Oktober. Zusammen mit den Ergebnissen der harmonischen Analyse
des Jahresgangs (siehe Abschnitt [4.2.3) sind das deutliche Hinweise darauf, dass sich die
Anderungen in der Temperatur und deren Fluktuationen vom Sommer- zum Winterzustand
erst in der Mesosphére und dann in der Stratosphére vollziehen. Im Frithjahr deutet sich
diese Verdnderung des thermischen Zustandes von oben nach unten ebenfalls an, ist aber
nicht so klar wie im Herbst. Auch in Winden ist diese Verdnderung von oben nach unten zu
beobachten [z.B. Hoffmann et al., 2002].
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