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Zusammenfassung

In dieser Arbeit wurde ein Algorithmus entwickelt, mit welchem aus einminiitig aufgelésten
Micropulse-Lidar-Messungen an der AWIPEV-Station in Ny-Alesund (Spitzbergen) anhand
von Schwellenwerten Niederschlag, Wolken und klare Verhiltnisse unterschieden und bei Wol-
ken die Wolkenunter- und -obergrenzen bestimmt werden kénnen. Anhand eines Fallbeispiels
mit optisch diinnem Cirrus vom 20.01.2019 konnte eine gute Ubereinstimmung der erfassten
Wolkenunter- und -obergrenzen mit Depolarisationsverhéltnis, Farbverhéltnis und Extinkti-
onskoeffizient gemessen mit einem Raman-Lidar festgestellt werden. Der Algorithmus erfasst
in den Micropulse-Lidar-Daten eine Wolkenbedeckung von 74 % im Jahresmittel, welche 2%
hoher liegt als bei dem CL51-Ceilometer, welches eine im Jahresmittel 559 m hoéhere nied-
rigste Wolkenuntergrenze erfasst. Die Differenz der erfassten niedrigsten Wolkenuntergrenzen
zwischen Ceilometer und Micropulse-Lidar nimmt mit der Hohe zu. Die Untersuchung der
vom Algorithmus erfassten Wolken zwischen Dezember 2018 und November 2019 ergab, dass
tiefe Wolken wéhrend der Polarnacht hdufiger hthere Wolkenuntergrenzen (um 1000 m) auf-
weisen als wihrend des Polartags (um 500 m). Die Anzahl effektiver Wolkenobergrenzen ist
im Winter und Friihling geringer als im Sommer und Herbst. Eindringtiefe und Wolkendicke
héngen v.a. von der Hohe ab und sind fiir mittelhohe Wolken am groften und fiir hohe am
niedrigsten. Die Volumendepolarisation in Wolken nimmt mit der Héhe zu und ist im Winter
héher als im Sommer und korreliert negativ linear mit der Mitteltemperatur. Die gemeinsa-
me Wahrscheinlichkeitsdichte von mittlerer Volumendepolarisation und mittlerem kalibrierten
Riickstreusignal weist fiir tiefe und hohe Wolken im Jahresmittel separate Maxima auf.

Abstract

In this thesis a threshold based algorithm for distinguishing between precipitation, clouds and
clear sky condition was developed based on micropulse lidar measurements at AWIPEV re-
search station in Ny-Alesund (Svalbard) with a time resolution of one minute. In the case of
cloud occurrence the cloud base und cloud top height are determined. Based on a case study
with optical thin cirrus at 20.01.2019 it was shown that the determined cloud base and cloud
top height are consistent with depolarization ratio, color ratio and extinction coefficient mea-
sured by a Raman lidar. The algorithm for micropulse lidar data detects an annual mean cloud
occurence of 74%. A nearby CL51 ceilometer detects 2% less annual mean cloud occurrence
and a 559 m heigher mean cloud base height. The bias between cloud base height measu-
red by micropulse lidar and ceilometer increases with height. Besides, the detected clouds by
the algorithm are investigated between December 2018 an November 2019. It was found that
during polar night the cloud base of low level clouds is higher (1000 m) than during polar
day (500 m). The amount of detected effective cloud tops during winter and spring is heigher
than during summer and autumn. Cloud penetration depth and cloud thickness are depending
above all on height. Both are maximal for mid level clouds and minimal for high level clouds.
The volume depolarization ratio in clouds increases with height and is larger in winter than in
summer. The mean volume depolarization correlates negative linear with mean temperature.
The common probability density of mean volume depolarization and mean backscatter has
different maxima for low and high level clouds in an one year cycle.
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1. Einleitung

Die Arktis umfasst das zum grofen Teil vom Meereis bedeckte Nordpolarmeer sowie die Per-
mafrostgebiete der Nordhalbkugel und trigt dadurch zu einen meridionalen Temperaturgradi-
enten zwischen hohen und mittleren Breiten bei, welcher ursichlich fiir Zirkulationsmuster der
Nordhalbkugel (bspw. Arktische Oszillation) ist. Doch Beobachtungen zeigen, dass die Luft-
temperatur in der Arktis zwei- bis dreimal schneller ansteigt als im globalen Mittel und die Ark-
tis eine besonders hohe Sensitivitit beziiglich globaler Klimaénderungen aufweist ("Arktische
Verstarkung”) [Maturilli et al., 2015, Wendisch et al., 2017]. Diese Sensitivitat ergibt sich durch
das Zusammenspiel von Topographie und verschiedenen Riickkopplungsmechanismen |Dethloff!
et al., 2018|. Bei hoheren Temperaturen ist die bendtigte Leistungsdichte fiir einen weiteren
Temperaturanstieg geringer (Temperaturriickkopplung) [Pithan und Mauritsen, 2014]. Der
durch den Temperaturanstieg verursachte Meereisriickgang (www.meereisportal.de) fiihrt
zu einer Abnahme der Oberflichenalbedo und damit zur Zunahme der Absorption solarer
Einstrahlung (Eis-Albedo-Riickkopplung). Gleichzeitig verstirken sich durch grofere Flachen
offenen Ozeans latente Wirmefliisse zwischen Ozean und Atmosphére und fiihren zu einer
Abnahme der vertikalen Stabilitét sowie zu einem Anstieg des Wasserdampfgehalts, welches
als Treibhausgas wirkt (Wasserdampfriickkopplung) und die Wolkenbildung beeinflusst. Wol-
ken beeinflussen wiederum die Strahlungsbilanz am Boden. Um den Einfluss von Wolken auf
die Strahlungsbilanz zu quantifizieren, ist die Kenntnis der Wolkenbedeckung, deren Jahres-
gang und vertikale Verteilung essentiell. Da Satellitenmessungen aufgrund der unterschiedli-
chen Strahlungsverhéltnisse zwischen Polartag und -nacht und der dhnlichen Emissivitit von
Wolken, Meereis und schneebedeckten Gebieten beziiglich der Wolkendeckung unsicherheits-
behaftet sind und nur eine geringe vertikale Auflosung aufweisen, werden zur Untersuchung
von Wolken auch bodengebundene Lidar-Messungen verwendet.

An der ganzjihrig besetzten Arktis-Forschungsstation AWIPEV in Ny-Alesund (Spitzbergen)
wird die Wolkenuntergrenze mit einem Ceilometer gemessen [Maturilli und Ebell, 2018]. Seit
2017 werden diese CL51-Ceilometer-Messungen mit Wolkenradar- und Mikrowellenradiometer-
Messungen im Cloudnet-Algorithmus kombiniert, um Wolken und deren Mikrophysik syste-
matisch mittels Fernerkundung zu untersuchen |[Nomokonova et al., |2019|. Der Algorithmus
zur Erfassung von Wolkenuntergrenzen aus den Riickstreuprofilen des Ceilometers ist nicht
Offentlich zuginglich, wodurch unklar ist, wie gut und wie fehlerbehaftet das abgeleitete Wol-
kenprodukt ist. Seit 2017 werden in Ny-Alesund auch Messungen mit einem Micropulse-Lidar
(MPL 4) durchgefiihrt, welches eine gréfsere vertikale Reichweite hat und auch das Depolari-
sationsverhéltnis, das Aussagen iiber den Aggregatzustand von Wolken ermdglicht, misst.
Ziel dieser Arbeit ist es, einen transparenten Algorithmus zur Erfassung von Wolkenunter-
und -obergrenzen aus den miniitlich aufgeldsten Micropulse-Lidar-Messungen herzuleiten. Da-
zu wird ein Schwellenwert-basierter Ansatz verwendet. Der Algorithmus wird anhand eines
Fallbeispiels mit Raman-Lidar-Messungen validiert und mit den Ceilometer-Messungen ver-
glichen. Anschliefsend werden die Messungen zwischen Dezember 2018 und November 2019
im Hinblick auf Wolkenbedeckung, vertikale Verteilung, Wolkenmaéchtigkeit und Eindringtiefe
sowie Depolarisation ausgewertet.


www.meereisportal.de

2. Meteorologische Grundlagen

2.1. Die Arktis - ein Uberblick

Die Arktis umfasst nach der Definition des Arctic Monitoring and Assessment Programs
(AMAP), wie in Abb. dargestellt, Teile Russlands, der USA, Kanadas, Ddnemarks (Gron-
land), Norwegens, Schwedens, Finnlands und Island. In der Region nérdlich des Nordpolar-
kreises (66,5° N) treten Polartag und Polarnacht auf. Je weiter nordlich gelegen, desto langer
dauern Polarnacht und -tag und desto kiirzer ist die Ubergangszeit. Da die Arktis iiberwie-
gend von Festland umgeben ist, sind die Verbindungen zum Nordatlantik (Framstrake) und
zum Nordpazifik (Behringstrafse) von grofer Bedeutung fiir die globale thermohaline Zirku-
lation (Tiefenwasserbildung aufgrund tiefer Temperaturen und hoher Salinitdt). So fiihrt der
nordliche Auslaufer des Golfstroms, der Westspitzbergenstrom, warmes und salzreiches Atlan-
tikwasser in den Arktischen Ozean. Gleichzeitig wird durch den salzarmen Ostgronlandstrom
Meereis durch die Framstrafe aus der Arktis transportiert. Das jihrliche Maximum der Mee-
reisausdehnung wird im April erreicht, das Minimum im September.

Die Arktis
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Abb. 2.1: Polarstereographische Projektion der Arktis mit dem jahrlichen Meereismaximum im April und
dem Meereisminimum im September (Meereisdaten: [ftp://sidads.colorado.edu/DATASETS/NOAA/
G02135/north/monthly/shapefiles/shp_extent/) und der Arktis-Definition der AMAP (shapefile:
https://www.amap.no/work-area/document/868)
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2.2. Arktische Wolken
Haufigkeit und vertikale Verteilung

Aus Satellitendaten wurde abgeleitet, dass Wolken in der Arktis verbreitet und sehr haufig vor-
kommen |[Wendisch und Ehrlichl 2018]. Abb. zeigt den Jahresgang der Wolkenbedeckung
(Cloud Occurrence Fraction) in Ny-Alesund, welche definiert ist als die Anzahl aller Minuten
pro Monat, in welchen Wolken detektiert wurden, durch die Anzahl aller Messungen pro Monat.
Die Messungen wurden im Zeitraum 2002 bis 2009 mit einem LD40-Ceilometer (Vaisala) und
im Zeitraum 2012 bis 2019 mit einem CL51-Ceilometer (Vaisala) durchgefiihrt. Die Héhenauf-
16sung betrigt jeweils 10 m und die zeitliche Auflésung 1 Minute. Wolken kommen demnach im
Sommer am héufigsten vor (iiber 80 % der Zeit), im Mérz bzw. April ist die Wolkenbedeckung
am geringsten (kleiner als 70 %). Das Minimum der Wolkenbedeckung korreliert mit der maxi-
malen Meereisausdehnung. Die Zunahme der Wolkenbedeckung zwischen Mai und August ist
auf eine Zunahme der relativen Feuchte aufgrund der Abschwichung des Islandtiefs, auf eine
Zunahme polwértsgerichteter Stromungen und auf eine geringere vertikale Stabilitdt zuriick-
zufithren [Shupe et al.; 2011]. Im linken Teil der Abb. ist auferdem die Wolkenbedeckung
bestimmt mit einem Micropulse-Lidar (Version 1, siehe Beschreibung in Kap. aus [Shupe
et al.| [2011] (Mittelung iiber sechsstiindige Zeitintervalle) eingezeichnet, welche im Mittel 16 %
niedriger ist als die mit dem LD40-Ceilometer gemessene. Die Unterschiede ergeben sich durch
die unterschiedliche Sensitivitdt der Messgerdte und durch die Wahl des Schwellenwerts zur
Unterscheidung von Wolken und Aerosol. Da die Algorithmen nicht 6ffentlich zugénglich sind,
lassen sich Zeitreihen verschiedener Messgerdte nicht absolut vergleichen.
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Abb. 2.2: Jahresgang der Wolkenbedeckung (Cloud Occurrence Fraction), links: Zeitraum Mérz 2002 bis Mai
2009, Vergleich zwischen Messungen mit dem LD40-Ceilometer und den Ergebnissen aus [Shupe et
al| [2011] fiir Ny-Alesund, rechts: Zeitraum Januar 2012 bis Dezember 2019, CL51-Ceilometer.

Abb. zeigt den Jahresgang der niedrigsten Wolkenuntergrenze in Ny-Alesund gemessen
mit dem CL51-Ceilometer zwischen Januar 2012 und Dezember 2019. Im Mittel liegt die nied-
rigste Wolkenuntergrenze im Méarz am hochsten und in den Sommermonaten (Polartag) am
niedrigsten. Dieser Verlauf erklért sich u.a. durch die hohere Haufigkeit tiefliegender Misch-
phasenwolken im Sommer, so sind etwa 60 % der Wolken im Sommer Mischphasenwolken,
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Abb. 2.3: Jahresgang der niedrigsten Wolkenuntergrenze gemessen mit dem CL51-Ceilometer zwischen Januar
2012 und Dezember 2019. Schwarze horizontale Linie stellt den Median dar, gelb den Mittelwert
(jeweils monatlich).

im Winter nur etwa 30 %. Wolken, welche nur aus unterkiihltem Wasser bestehen, kommen
nur in den Sommermonaten vor, Mischphasenwolken hingegen das ganze Jahr iiber mit einer
maximalen Wolkenobergrenze von 8 km.[Wendisch und Ehrlich| |2018§]

Prozesse

Kondensationskerne (cloud condensation nuclei, CCN) sind Voraussetzung fiir die Bildung von
Wasserwolken, da sie entweder durch Vergréfserung der Oberflache oder durch Lésung die Trop-
fenaktivierung und damit einhergehend Tropfenwachstum ermdéglichen. Je geringer die Anzahl
an CCNs ist, desto geringer ist auch die Anzahl an Tropfen in der Wolke und desto grofer sind
die Wolkentropfen, was zu einer geringeren optischen Dicke der Wolke fiihrt (Twomey-Effekt).
Da in der Arktis weniger CCNs vorkommen als in siidlicheren Breiten, sind arktische Wolken
optisch diinner.

Eiskristalle entstehen an Eiskondensationskernen (ice nuclei, IN) oder bei héherer Ubersitti-
gung ab etwa -38°C auch durch homogenes Gefrieren. Nicht alle CCNs wirken auch als INs,
sondern nur die, die eine eisdhnliche kristalline Struktur haben.

Bei Temperaturen unter 0°C muss auch der Sattigungsdampfdruck iiber Eis betrachtet wer-
den, welcher geringer ist als der {iber unterkiihltem Wasser. Wenn der aktuelle Dampfdruck
den Sattigungsdampfdruck von Eis iiberschreitet und den von Wasser unterschreitet, kann
Wasserdampf an Eiskristallen bereits resublimieren. Dadurch sinkt der Dampfdruck, wodurch
mehr Wasser verdunstet. Daher wachsen Eiskristalle im Vergleich zu unterkiihltem Wasser
(Wegener-Bergeron-Findeisen-Prozess, WBF-Prozess). Liegt der aktuelle Dampfdruck iiber
den Sattigungsdampfdruckkurven von Wasser und Eis, so wachsen Wasser und Eis (Koexi-
stenz). Beobachtungen zeigen, dass bei geringen Vertikalgeschwindigkeiten der WBF-Prozess
iberwiegt, wihrend bei hoheren Vertikalgeschwindigkeiten Wasser und Eis wachsen, wobei
das Verhéltnis zwischen Fliissigwasser- und Eisgehalt konstant bleibt. [Wendisch und Ehrlich)
2018|

Als Feuchtequellen fiir Wolken kénnen die Oberfliche (offener Ozean) oder eine Feuchteinversi-
on oberhalb der Wolke dienen. Diese Feuchteinversionen entstehen durch (aufeisige) Advektion
von Luft aus siidlicheren Breiten, welche wiarmer und feuchter ist und sich iiber einer boden-
nahen kalten und trockenen Schicht ansammelt. [Devasthale et al., 2020|



Wolkenarten

Besonders charakteristisch fiir die Arktis sind Grenzschichtwolken, welche von [Curry et al.
[1996] beschrieben wurden. Dazu gehéren Eiskristallwolken, Eisschwaden, arktischer Sommer-
stratus und die bereits erwihnten Mischphasenwolken.

Eiskristallwolken entstehen in einer stabilen Grenzschicht durch plétzlich einsetzende Turbu-
lenz, welche einen Feuchtetransport Richtung Boden bewirkt. Wird dabei Sattigung erreicht,
bilden sich Eiskristalle, da der Sittigungsdampfdruck iiber Eis niedriger ist als {iber Wasser.
Somit konnen Eiskristallwolken vorkommen, ohne dass weitere Wolken vorhanden sind (da-
her auch die Bezeichnung "clear sky precipitation”). Eiskristallwolken schrinken die Sichtweite
kaum ein, wirken sich aber auf die Strahlungsbilanz (langwellig) aus.

Eisschwaden entstehen iiber Eisrinnen. Durch die Temperaturdifferenz zwischen offenen Ozea-
nen und der Luft kommt es zu sensiblen Warmefliissen. Das Zufrieren des Ozeans benotigt
Energie, die der Luft entzogen wird und sich somit abkiihlt, was zu Wolkenbildung fiihrt.
Eiskristallschwaden schrinken die Sicht ein und beeinflussen die Strahlungsbilanz (kurz- und
langwellig).

Arktischer Sommerstratus entsteht durch die Modifikation einer warmen maritimen Luftmas-
se, wenn diese {iber Eis advehiert wird. Aufgrund von Strahlungskiihlung kondensiert Wasser-
dampf aus und ermdoglicht die Bildung von mehrschichtigem Stratus. Dieser Stratus kann auch
eine Mischphasenwolke sein, welche im unteren Teil aus Eis und im oberen aus unterkiihltem
Wasser ("Liquid Top”) besteht. An der Wolkenuntergrenze kondensiert Wasserdampf zu unter-
kiihltem Wasser durch Aktivierung an CCNs. Unterkiihltes Wasser fiihrt zu Strahlungskiih-
lung an der Wolkenobergrenze, wodurch die statische Stabilitdt der Schichtung verringert wird.
Dadurch entstehen turbulente Aufwinde (Entrainment), in welchen Wassertropfen mitgefiihrt
werden und durch Wasserdampfdiffusion wachsen. An INs entstehen dabei auch Eiskristalle
und der WBF-Prozess setzt ein, wodurch die Eiskristalle wachsen und aufgrund hoherer Masse
absinken. Gelangen sie dort in einen Aufwindbereich, werden sie wieder nach oben beférdert
und es entsteht eine Zirkulation innerhalb der Wolke. Sind die Fiskristalle zu schwer, fal-
len sie als Niederschlag zu Boden. Die Abwindbereiche sind meistens kleinrdumig und kriftig,
wihrend die Aufwindbereich schwach aber horizontal ausgedehnter sind. Je héher die aufwirts-
gerichteten Vertikalgeschwindigkeiten sind und je weniger INs vorhanden sind, desto stabiler
ist das quasistatische Gleichgewicht zwischen unterkiihltem Wasser und Eiskristallen und de-
sto langlebiger sind die Wolken. Auch fiir Mischphasenwolken gilt, dass die Oberfliche und
Feuchteinversionen als Feuchtequellen dienen kénnen. Befindet sich unter der Wolke jedoch
eine Temperaturinversion, dann verhindert die hohe statische Stabilitdt Aufwinde und damit
auch das Entrainment feuchter Luft in die Wolke. Die Wolke ist dynamisch entkoppelt von
der Oberfliche und angewiesen auf eine Feuchteinversion oberhalb der Wolke. Liegt hingegen
keine Temperaturinversion unterhalb der Wolke vor, ist turbulentes Entrainment feuchter Luft
in die Wolke moglich. Die Wolke ist dynamisch gekoppelt zur Oberfliche. Mischphasenwolken
benotigen kein grofraumiges Aufsteigen (die o.e. Zirkulation ist selbstinduziert) und kénnen
daher auch ohne synoptisches Forcing entstehen. [Wendisch und Ehrlich| 2018, Morrison et
al. 2011

Strahlungswirkung und Riickkopplungen

Arktische Mischphasenwolken sind langlebig und stellen daher einen quasistatischen Zustand
dar, dessen Gegenpol der Zustand klar/wolkenlos ist. Wihrend der Polarnacht lassen sich diese
(wie in Abb. gezeigt) anhand der langwelligen Netto-Strahlungsbilanz am Boden und dem
Bodendruck beschreiben und stellen "Slow Manifolds” (langsam entwickelnde Untermannigfal-
tigkeiten des Phasenraums) dar. Im Zustand wolkenlos (A) iiberwiegt die aufwértsgerichtete



Net surface longwave radiation (W m™)
Net surface longwave radiation (W m™2)
! '

Normalized joint PDF (107 mb™ W' m?)

1050 1040 1030 1020 1010 1,000 990 980 1,050 1,040 1030 1,020 1010 1000 990 980
Surface pressure (mb) Surface pressure (mb)

Abb. 2.4: Gemeinsame Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion von Nettostrahlungsflussdichte und Bodendruck ba-
sierend auf Messungen wihrend der SHEBA-Kampagn{bl.ll.wQ? bis 26.05.1998. Nicht dargestellt
sind Wolken mit Wolkenuntergrenzen iiber 3 km Hohe. [Quelle: [Morrison et al.| [2011]]

Strahlungsflussdichte und fiihrt zur Abkiithlung (Ausstrahlen terrestrischer Strahlung). Tiefe
opake Bewdlkung erhéht wihrend der Polarnacht (keine solare Einstrahlung) die terrestrische
Gegenstrahlung und fithrt im Mittel (anders als in mittleren Breiten) zu einer nahezu ausge-
glichenen Strahlungsbilanz [Wendisch und Ehrlich| |2018]. Wie in Abb. dargestellt, finden
die Uberginge zwischen den beiden Zustinden plotzlich und schnell statt. Wihrend des Po-
lartags und bei hohem Sonnenstand haben tiefe opake Wolken auch in der Arktis im Mittel
eine abkiihlende Wirkung (negative Strahlungsbilanz).

Die Bewolkung wechselwirkt auch mit dem Meereis. Je geringer die Meereisbedeckung ist,
desto mehr Feuchte wird durch den offenen Ozean zur Wolkenbildung zur Verfiigung gestellt.
Wenn die entstehenden tiefen Wolken (wéhrend der Polarnacht) eine positive Strahlungsbilanz
aufweisen, fiihrt dies bodennah zu einer Erwirmung und damit zu einer positiven Riickkopp-
lung [Devasthale et al., 2020]. Da im Sommer tiefe Wolken eine eher negative Strahlungsbilanz
aufweisen, kiihlen sie und kénnen damit die Meereisbildung (ab September) begiinstigen (ne-
gative Riickkopplung) [Wendisch und Ehrlich| 2018].

2.3. Strahlungsprozesse in der Atmosphdre

Strahlungsprozesse sind urséchlich fiir das Auftreten optischer Erscheinungen und bilden die
Grundlage fiir die Fernerkundung der Atmosphére. Im folgenden werden die fiir die Lidar-
Fernerkundung wichtigen Streu- und Absorptionsprozesse vorgestellt.

Streuung

Streuung ist eine Wechselwirkung zwischen Licht und Materie, bei der das Photon abgelenkt
wird. Die Richtung der Ablenkung wird mit dem Streuwinkel beschrieben. Dieser ist bei Vor-
wartsstreuung nahe 0°, d.h. das Photon &ndert seine Bewegungsrichtung kaum. Entsprechend
ist der Streuwinkel bei Riickwértsstrenuung nahe 180°. I.d.R. ist Vorwértsstreuung grober als
Riickwirtsstreuung. Die Stérke der Streuung wird mit dem Streuquerschnitt beschrieben. Im
Falle geometrischer Streuung ist der Streuquerschnitt gleich dem geometrischen Querschnitt
des Streuobjekts. In der Atmosphére findet Streuung v.a. an Luftmolekiilen, Aerosolen und
Wolkenteilchen statt.

!SHEBA ist ein Akronym fiir "Surface Heat and Energy Balance of the Arctic Ocean” und war eine Drifteis-
kampagne in der Beaufortsee im Winter 1997/98 [Intrieri et al., 2002].




Rayleigh-Streuung (elastische Streuung)

Rayleigh-Streuung ist eine Form elastischer Streuung, d.h. die kinetische Energie bleibt beim
Streuprozess erhalten. Dabei ist die Energie des Photons £ = hf mit der Frequenz f und
dem Planck’schen Wirkungsquantum h zu klein, um das ganze Atom anregen zu kénnen.
Die Energie versetzt allerdings gebundene Elektronen in Schwingung und diese senden als
Hertz’scher Dipol wirkend elektromagnetische Strahlung derselben Wellenldnge aus. Rayleigh-
Streuung tritt auf, wenn die Wellenldnge A viel grofer als der Teilchenradius ist. Dabei gilt
fiir den Streuquerschnitt o ray

1
Ts,Ray ~ 37 (2.1)

Somit ist Rayleigh-Streuung stark wellenldngenabhéngig. Bei kiirzeren Wellenlédngen ist der
Streuquerschnitt grofer und damit die Streuung stirker, wihrend bei ldngeren Wellenldngen
die Streuung aufgrund des kleineren Streuquerschnitts geringer ist. Aufgrund der Rayleigh-
Streuung sind Lidarprofile bei kiirzeren Wellenldngen glatter und der Unterschied zwischen
Wolke und Hintergrund ist geringer. [Stieglitz und Heinzel, 2012, |Roedel und Wagner, 2011

Mie-Streuung (elastische Streuung)

Die Mie-Theorie ist die exakte Losung der Maxwell-Gleichungen fiir Streuung von Licht belie-
biger Wellenlénge an sphéarischen Objekten. Sie gilt also fiir alle Grofenparameter x := 277 /A
(wobei r der Teilchenradius ist) und umfasst die geometrische Streuung fiir grofes « und die
Rayleigh-Theorie fiir k < 1 als Spezialfélle. Da fiir Rayleigh-Streuung und geometrische Streu-
ung einfachere Beschreibungen existieren, wird die Mie-Theorie (wie Abb. 2.5]zeigt) i.d.R. nur
fiir Streuung mit £ € [0,1; 50] angewendet. Abb. zeigt aulerdem, dass im Bereich des
sichtbaren Lichts Rayleigh-Streuung an Luftmolekiilen, Mie-Streuung an Aerosolen und klei-
neren Wolkentropfen und geometrische Streuung an groffen Wolkentropfen, Spriihregen und
Regen auftritt. Fiir den Bereich der Streuung, der mithilfe der Mie-Theorie beschrieben wird,
gilt eine schwichere Wellenldngenabhéngigkeit als bei der Rayleigh-Streuung. So ist

1 .
Ts,Mie ™~ g mit a € [1,3]. (2.2)

Die geometrische Streuung hingt nicht von der Wellenldinge ab. Alle Wellenldngen werden
also gleich gestreut, daher erscheinen bspw. Cumulus-Wolken mit grofen Wolkentropfen weifs.
[Stieglitz und Heinzell 2012]

10° —“ :‘:50
geometr. 01"
10° Optik // X 2-}/ Regentropfen
e 7~
10° e s x<<d Spriithregen
_ 7 Mie- - 1
E 10 // Streutﬁg/ // Wolken-
T_' 1 -~ ~ Rayleigh- .~ tropfen
# Streuung .~
10" -~ A Rauch, Nebel.
/ -~ vernachlassigbare Dunst
107 Pt Streuung
5 solare terrestrische Wetter- Luftmolexkiil
10 Strahlung  Strahlung Radar uftmolekule

1 10 10° 10° 10 10°
A [um]

Abb. 2.5: Streuprozesse in Abhéngigkeit des Grofenparameter k := 271 /. [Quelle: Stieglitz und Heinzel|[2012]]



Raman-Streuung (inelastische Streuung)

Raman-Streuung ist inelastische Streuung, d.h. die kinetische Energie dndert sich beim Streu-
prozess. Wird ein Photon mit der Energie E,,, = hf an einem Atom Raman-gestreut, so gibt
es entweder die Anregungsenergie AE an das Atom ab (Stokes-Raman-Streuung) oder be-
kommt sie (Anti-Stokes-Raman-Streuung). Daher ist die Energie des Photons nach der Streu-
ung Epqen = hf = AE. Die Energieinderung des Atoms ist auf eine Anderung der Rotation
oder Vibration des Atoms zuriickzufiihren. In der Atmosphére {iberwiegt die Stokes-Raman-
Streuung, da sich die Atome aufgrund der geringen Umgebungstemperatur im Rotationsgrund-
zustand befinden. Daher ist die Wellenldnge nach der Streuung grofer. |[Roedel und Wagner),
2011)

Absorption und Extinktion

Nimmt ein Atom die Photonenenergie vollstandig auf, ohne Strahlung auszusenden, liegt Ab-
sorption vor. Dabei absorbiert jedes Atom in Abh#ngigkeit seiner Anregungsenergie nur be-
stimmte Wellenldngen. So absorbiert Wasserdampf bspw. im infraroten Bereich bei 930 nm
[Stieglitz und Heinzel, |2012].

Extinktion ist die Summe von Absorption und Streuung. Die Intensitdt des Lichts schwécht
sich beim Durchlaufen der Atmosphére also durch Extinktion ab. Um diese Abschwéchung zu
quantifizieren, wird die Transmission in Abhéngigkeit der ausgesendeten Intensitéit Py und der
Intensitét P(z) in einer Hohe z durch

(2.3)

definiert. Der Abschwichungsprozess wird durch das Lambert-Beer-Gesetz

z
T(z,\) =exp(—T7) = exp <—/ a(?, A)dz’) (2.4)
20
beschrieben. Dabei ist 7 die optische Dicke, welche (zweite Gleichheit) das Integral des Ex-
tinktionskoeffizienten «(z, A) iiber ein Hohenintervall [z, z] ist Roedel und Wagner| [2011].
Der (totale) Extinktionskoeffizient kann in einen Streuanteil ausyre,, und einen Absorptionsan-
teil agpsorp zerlegt werden. Da die molekulare Absorption bei geeigneter Wahl der Wellenléinge
(d.h., keine Absorptionslinie eines atmosphérischen Spurengases) gering ist, kann diese ver-
nachléssigt werden. Insgesamt folgt

a(z, )\) = astreu(za )\) + aabsorp(za )\) ~ astreu(27 )\) (25)

Der Riickstreukoeffizient (§(z,A) (Einheit: 1/(m-sr)) beschreibt den Streuprozess an dem
Streuobjekt. Fiir die Riickstreuung (0 = 180°) ist der Riickstreukoeffzient die differentielle
Extinktion verursacht durch Streuung pro Raumwinkel 2

dovstrey
Bz 2) == . (2.6)
dQd 6=180°

Die Streuung ist i.d.R. nicht isotrop, sondern vom Raumwinkel abhéngig. Kreipl [2006]
Sowohl Riickstreu- als auch Extinktionskoeffizient kénnen fiir jede Wellenldnge separat be-
stimmt werden, sodass im folgenden das Argument A nicht mitgeschrieben wird.
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3. Messprinzipien und Datengrundlage

3.1. Lidar

Lidar steht fiir Light Detection and Ranging und ist ein aktives Fernerkundungsmessgerit.
Im folgenden werden Aufbau und Messprinzip eines vertikal ausgerichteten Riickstreulidars
erklart.

3.1.1. Aufbau eines Lidars

Ein Lidar besteht im wesentlichen aus den drei Komponenten Sendeeinheit, Empfangseinheit
und Steuerungseinheit. Die Sendeeinheit enthélt einen Laser, welcher vertikal, gepulst, mo-
nochromatisches Licht aussendet. Die Wellenléngen, der in dieser Arbeit verwendeten Lidar-
Messgeréte, liegen zwischen 355 nm und 1064 nm. Je hoher die Laserenergie ist, desto grofer
ist die Reichweite und desto besser ist das Signal-zu-Rausch-Verhiltnis (signal-to-noise-ratio,
SNR). Dabei werden mehrere Laserpulse kumuliert, um das SNR zu verbessern. Die vertikale
Hoéhenauflésung wird durch die Linge des gepulsten Laserstrahls bestimmt.

Abb. zeigt schematisch einen divergierenden Laserstrahl und das Sichtfeld (field of view,
FOV) des Teleskops. Dabei ist zu erkennen, dass der Laserstrahl direkt nach dem Aussenden
noch nicht im FOV liegt, anschliefend teilweise und dann komplett. Um das Signal bereits aus-
werten zu kénnen, wo nur ein Teil des Laserstrahls im FOV liegt, wird eine Uberlapp-Funktion
(overlap function) O(z) verwendet. Diese liegt zwischen 0 (kein Uberlapp) und 1 (vollstindiger
Uberlapp) und wird aus einer horizontalen Kalibriermessung regelmifig bestimmt, um auch
Verdanderungen der geometrischen Optik zu erfassen.

) f . Range of full
l Telescope l Field of view over?ap

— —

LASER ___I::__f--.:__ -

— —

Laser divergence

Abb. 3.1: Schematische Darstellung des Uberlapps bei einem Lidar mit separater Empfangs- und Sendeeinheit.
[Quelle: Grofs| [2011]]

Die Signalaufzeichnung kann analog oder durch Photon-Counting (PC) erfolgen. Beim analo-
gen Signal wird iiber die aufgezeichneten Spannungen in einem festen Zeitintervall integriert.
Beim PC werden alle Ereignisse gezédhlt, die einen festgelegten Schwellenwert fiir die Spannung,
welcher auf das Eintreffen eines Photons zuriickzufiihren ist, iberschreiten. Da das PC-Signal
beim Eintreffen vieler Photonen in kurzer Zeit gesittigt ist, eignet es sich nicht fiir das Nah-
aber fiir das Fernfeld. Das analoge Signal hingegen wird fiir das Nahfeld verwendet und nicht
fiir das Fernfeld, da das Eintreffen einzelner Photonen (schmale Spannungspeaks) beim In-
tegrieren im Rauschen "untergeht”. Um ein Signal fiir die gesamte Reichweite zu erhalten,
werden beide Signale kombiniert. Dabei werden sie in einem Bereich (i.d.R. mittleres Feld),
wo sie dhnliche Werte annehmen, einander angeglichen und so kombiniert, dass das Nahfeld
mit dem analogen Signal und das Fernfeld mit dem PC-Signal abgedeckt werden.

Die gemessene Intensitit P (Spannung pro Zeit) wird in Abhéngigkeit der Zeit ¢ gemessen,
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also P = P(t). Uber
= — 1
= (3.

kann aus der Zeit fiir Hin- und Riickweg mithilfe der Lichtgeschwindigkeit in der Atmosphére
¢ die Hohe z berechnet werden. Daher kann P auch als héhenabhéngige Funktion P = P(z)
aufgefasst werden.

3.1.2. Elastische Lidargleichung und Klett-Algorithmus

Die elastische Lidargleichung beschreibt den Zusammenhang zwischen der empfangenen Lei-
stung P(z) und der Transmission T sowie dem Riickstreukoeffizienten §(z). Dabei erreicht
nur Licht den Detektor, dass in den Raumwinkel d2 = A/2? gestreut wird, wobei A die Tele-
skopflache ist. Also ist P(z) ~ Z% P(z) hingt auch von den messgeritspezifischen (und damit
hohenunabhéngigen) Grofen Intensitit des ausgesendeten Signals, Transmissionseffizienz der
Sende- und Empfangsoptik sowie der Teleskopfliche A ab. Diese werden in der Konstante C
zusammengefasst. Die elastische Lidargleichung der Form

c »_C S g
P(z) = 5 B(2)T° = —B(2) exp (—2/ a(z )dz> (3.2)

z z %
gilt nur bei vollem Uberlapp, fiir elastische Streuung und fiir Einfachstreuung, d.h., es wird an-
genommen, dass Licht nur einmal gestreut wird, bevor es vom Detektor empfangen wird. Das
in Kap. verwendete Signal wird noch um die Totzeit, den Uberlapp und den Himmelshinter-
grund korrigiert. Der Himmelshintergrund beschreibt, dass in hoheren Hohen (bspw. mittlere
Stratosphére) zwar kein Laserlicht mehr ankommt, aber dennoch P(z) > 0 gilt. Dabei wird
unter der Annahme, dass in einem Hohenintervall z,, C R kein Laserlicht mehr ankommt,
der Himmelshintergrund Py, als

Pbg = P(zbg) (33)

definiert. Dieser wird dann subtrahiert, i.e. P(z) — Py.
Fiir jede Wellenléinge kann separat eine Lidargleichung (Gl. aufgestellt werden.

Losung der Lidargleichung

Es besteht nun die Moglichkeit, das Signal P(z) bzw. das abstandskorrigierte Signal S(z) :=
P(2)z? direkt zu betrachten (so wie das beim Algorithmus in Kap. gemacht wird). Aller-
dings sind die Groken a(z) und S(z) physikalisch aussagekréftiger und vom Messgerat unab-
hiangig (daher werden diese zur Verifikation des Algorithmus in Kap. verwendet). Um diese
zu bestimmen, muss die Lidargleichung geldst werden.

Das Ausgangsproblem ist, dass mit a(z) und ((z) zwei unbekannte Grofen vorliegen, aber nur
eine (i.e. P(z)) gemessen wird. Beide Grofen konnen in einen molekularen Anteil agq, und in
den Anteil der Streuung an Aerosolen oder Wolkentropfen age,

a(z) = aRay(z) + Oéaer(z) (3.4)
B(Z) = 5R(Ly(z) + 5(167‘(2)
zerlegt werden. apay(2) und BRray(z) hdngen (neben der Wellenldnge) nur von der Luftdichte

ab und kénnen damit aus Radiosondenprofilen bestimmt werden. Um ager(2) und Suer(2) auf
eine Grofe zu reduzieren, wird das Lidar-Verhéltnis (Lidar Ratio, LR)

L aaer(z)
LR = ﬁaer(z)

(3.6)
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definiert. Damit kann die Extinktion mithilfe des Riickstreukoeffizienten durch Ersetzen von
Qqer in GL durch

a(z) = QRay(2) + LR Baer(2) = aRay(2) + LR (B(2) — Bray(2)) (3.7)
ausgedriickt werden. Einsetzen in die Lidargleichung ergibt fiir das abstandskorrigierte Signal

S(z) = CP(z) exp <—2 /Z aRay(z’) + LR (B(7) — BRay(z’)) dz’) . (3.8)

20
Separieren der bekannten Terme auf der linken Seite fithrt zu
S(z)exp (2/ QRay(2") = LR BRray(Z") dz’) = CB(z)exp (—2/ LR B(z’)dz’) . (3.9
20 20

Logarithmieren und Ableiten nach z ergibt

d dB(z) 1
—1 — = — . 1
7 n(S(2)) + 2(aRay(2) — LR BRray(2)) i 30 2LR B(z) (3.10)
Insbesondere verschwindet dabei die systemabhingige Konstante C. Umstellen nach d’fl(zz)
ergibt nun
dp(z d
il(z ) = (dz In(S(2)) + 2(gay(z) — LR BRay(z))> B(z) + 2LR ?(2). (3.11)

Das ist eine nichtlineare gewthnliche Differentialgleichung erster Ordnung und eine Bernoulli-
Differentialgleichung zweiter Ordnung (da der hochste Exponent von [(z) zwei ist), welche
mit der Substitution

B*(2) == B "(2) hier : n = 2 (3.12)
ag* d
) =) » LD o gy P (3.13)
in eine lineare inhomogene Differentialgleichung der Form
dsg* d
7 (4 (S0 + 2amayle) — LR Bryf2)) 5 2L (3.14)

umgeformt werden kann. Die Lésung ist

S(z) - exp (—2 JZ aRay(2") = LR Bray(<) dz’)
Blx) = 5 ; - . (3.15)
ao) ~ 2 ) (LR -S(=") exp <_2 ., @Ray(2) = LR Bray(') dz'> dz*)

Dabei ist B(zp) eine Integrationskonstante, die bekannt sein muss. Aufgrund der Differenz im
Nenner kann die Losung allerdings divergieren und ist somit instabil. Klett| [1981] erkannte,
dass bei Umkehrung der Integrationsrichtung die Losung stabil ist. Anstatt von zp — 2z zu
integrieren, wird von z — 2..y integriert, also auf eine Referenzhohe z,..r. Da somit aus der
Differenz im Nenner eine Summe wird, ist die Losung

S(Z) " €Xp (_2 fzsz aRay(Z,) — LR 5Ray(zl) dz,)

,3(2’) - S(zref z 2
Sl [ (LR S() ex (<2 0y () — LR B () 421 do7)

stabil (Klett-Algorithmus). Die Integrationskonstante 5(z,.r) ist der Riickstreukoeffizient am
Streuobjekt. Dieser Wert ist konstant, wihrend der Exponentialterm im Z&hler bei Integra-
tion von z nach 2.,y zunimmt. Daher ist der Einfluss einer "falschen Wahl” von ((z..r) auf
den Fehler gering. Fiir den Klett-Algorithmus muss neben 3(zr.¢) auch das Lidar-Verhéltnis
bekannt sein. [Kovalev und Eichinger| [2004]

(3.16)
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3.1.3. Inelastische Lidargleichung

Die inelastische Lidargleichung beschreibt die empfangene Intensitét fiir einen inelastischen
Streuprozess. Sei A1 die Wellenldnge vor und Ay die nach dem Streuprozess, dann ist die
inelastische Lidargleichung durch

P(z2) = %ﬁ(z)T)\lT,\2 = Z%ﬁ(z) exp (— /Z a2, A1) + a2, A2) dz') (3.17)

z 20

gegeben. Da die Raman-Streuung an Aerosolen vernachlissigbar ist, wird 3(z) ~ Bray(2)
angenommen. fSprqy(z) kann in Abhéngigkeit der Teilchenanzahldichte N(z) des Gases, an
dem die Raman-Streuung stattfindet, und dem Streuquerschnitt o durch

B(z) = N(z)os (3.18)
berechnet werden.

Herleitung des Wasserdampfmischungsverhiltnisses

Uber den Prozess der inelastischen Streuung kann das Wasserdampfmischungsverhiltnis ¢ be-
stimmt werden. Dabei wird die inelastische Streuung an Stickstoff und Wasserdampf gemessen.
Licht der Wellenldnge 355 nm wird von Stickstoffmolekiilen in 387 nm gestreut und Licht mit
532 nm in 607 nm. Wasserdampf streut Licht der Wellenldnge 355 nm in 407 nm und Licht
mit 532 nm in 660 nm zuriick.

Sei A; = 355 nm die ausgesendete Wellenldnge. Dann lauten die Lidargleichungen fiir inelasti-
sche Streuung an Stickstoff (N2) und Wasserdampf (H20)

Pagr N, (2) = %NM (2)os, N, €XP <—/ a(2',355) + a(2’, 387) dz') (3.19)
20
C 4
Puo7,1,0(2) = ﬁNHQO(z)aS,HQO exp (— / a(2',355) + a2, 407) dz’> : (3.20)
20

Die Teilchenanzahldichte von Stickstoff ist proportional zur Teilchenanzahldichte von Luft, i.e.
Nn,(z) = 0,84 - N(z), welche aus Radiosondenmessungen bestimmt wird. Daraus kann nun
das Wasserdampfmischungsverhéltnis

N P
qg:=k (2) — BTNz AL
Nu,o0(2)  Paor.m,0

(3.21)

mit der Differenz der optischen Dicken A7 := 7497 — 7387 bestimmt werden. In k sind dabei
alle Konstanten (Lidarkonstanten, Kalibrierkonstante zur Angleichung der Radiosonden- und
Lidarmessung, Streuquerschnitte) enthalten.

Da die Raman-Streuung um etwa drei Grofenordnungen schwiécher ist als die Rayleigh-Streuung,
wird mit einem Raman-Lidar meistens nachts gemessen. |Grofs, [2011]

3.1.4. Wichtige LidargrdRen

In diesem Unterkapitel werden das Depolarisationsverhéltnis, das Farbverhéltnis und die Wolken-
optische Dicke — drei wichtige Lidargrofen, die in Kap. und [0] betrachtet werden — kurz
vorgestellt.
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Depolarisationsverhiltnis

Licht ist polarisiert. Die Polarisationsrichtung ist (per Definition) die Richtung des elektrischen
Feldvektors E. Mithilfe von Polarisationsfiltern kann die Polarisation des zuriickgestreuten
Lichts gemessen werden. Es werden zwei verschiedene Arten des Depolarisationsverhéltnisses
unterschieden, die Aerosoldepolarisation d,e, und die Volumendepolarisation d,,;, die wie folgt
definiert sind:

_ Bll)
Saer = o (3.22)
o PL(2)

Dabei sendet der Laser linear polarisiertes Licht aus. Der Hochindex || steht fiir den paral-
lel polarisierten Teil (keine Anderung der Polarisationsrichtung durch Streuprozesse in der
Atmosphére) und L fiir den senkrecht polarisierten Teil (90°-Drehung, "Querkanal”). Dabei
ist dqer aufgrund der Definition iiber (4, physikalisch aussagekriiftiger. Da Buer aber stirker
verrauscht ist als P, wird auch hiufig die Volumendepolarisation betrachtet. Exakt sphéri-
sche Teilchen dndern die Polarisationsrichtung bei Einfachstreuung nicht (dger = 0yt = 0).
Wird das Licht an Luftmolekiilen gestreut, so ist (bei Interferenzfiltern, die die Messung des
gesamten Rayleigh-Spektrums ermoglichen)

daer = Opol = 1, 43% (3.24)

(wird hingegen nur der Q-Zweig gemessen, ist dger = dypor = 0,363 %) [Behrendt und Naka-
mura, 2002|. Bei hoheren Depolarisationswerten in Wolken kann davon ausgegangen werden,
dass die Streuung an Eis stattfand. Das Depolarisationsverhiltnis ist folglich geeignet, um den
Aggregatzustand von Wolken zu bestimmen.

Farbverhiltnis ("Color Ratio”)
Wird ein Lidar mit mindestens zwei Wellenldngen A; und Ay betrieben, so kann das Farbver-
héltnis C'R bestimmt werden. Dieses ist definiert als

6aer,)\1

CR :=
6(167‘,/\2

mit )\1 < )\2. (325)
Fiir kleine Teilchen ist das Farbverhaltnis aufgrund der Rayleigh-Approximation grofs und fiir
grofe Teilchen aufgrund der Wellenlingenunabhingigkeit des Streuquerschnitts klein (nahe
eins). Mit dem Farbverhéltnis kann also die Grofe von Teilchen abgeschétzt werden.

Wolken-optische Dicke (”Cloud Optical Depth”)
Die Wolken-optische Dicke COD ist (fiir eine Wolke mit Wolkenuntergrenze CBH und Wol-
kenobergrenze CTH) definiert durch

CTH

COD(t) := / Oger £ (t, 2) dz. (3.26)
CBH

Fiir Cirrus-Wolken liegt die COD bei etwa 0,1, bei vertikal méchtigen Wolken erreicht sie
Werte um 1000. Die COD ist nahezu wellenlingenunabéngig. Die troposphérische optische
Dicke TOD wird hier durch

12 km
TOD(t) = / Caern(t, 2) dz. (3.27)
0

definiert, wobei TOD(t) > COD(t) gilt, da die TOD von den Hintergrundbedingungen ab-
héngt.
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3.2. Datengrundlage
3.2.1. Ny-Alesund

Ny-Alesund (78° 55’ N, 11° 567 O) liegt im Nordwesten der norwegischen Inselgruppe Spitzber-
gen (Svalbard) am Kongsfjord, wie Abb. zeigt. Siidlich von Ny-Alesund erstreckt sich eine

Spitzbergen Kongsfjord

Arktischer Ozean

Kongsfjord

Barentssee

Abb. 3.2: Spitzbergen und Ny-Alesund, Mercator-Projektion (Reliefdaten: http://server.arcgisonline.
com/arcgis/rest/services).

Bergkette mit maximaler Hohe von 800 m. Das siidostlich gelegene Zeppelin-Massiv mit dem
Zeppelin-Berg (475 m) fithrt zur Abschattung Ny-Alesunds, sodass dort Polarnacht zwischen
dem 30.09. und 15.03. herrscht. Aufgrund des Westspitzbergenstroms (siehe auch Abb.
ist die Kiistenregion auch im Winter hiufig eisfrei. Die mittleren 2m-Lufttemperaturen liegen
zwischen -14°C im Mérz und +5°C im Juli.

In Ny-Alesund befindet sich seit 2003 die deutsch-franzésische Forschungsstation AWIPEV,
welche ein Zusammenschluss der franzosischen Rabot-Station und der deutschen Koldewey-

Station, die 1991 gegriindet wurde, ist. [AWT, 2020}

3.2.2. Verwendete Messgerite

Es werden Daten von drei verschiedenen Lidar-Messgeriten, die benachbart an der AWIPEV-
Station stehen, verwendet. Das Ceilometer CL51 vom Hersteller Vaisala misst in 910 nm bis
maximal 13 km Ho6he. Integriert ist ein Algorithmus zur automatischen Bestimmung von Wol-
kenuntergrenzen, der bis zu drei Wolken iibereinander erkennen kann. Der Algorithmus ist
nicht 6ffentlich zugdnglich. Das Ceilometer besitzt eine automatische Reinigung sowie Behei-
zung des Fensters und ist damit fiir den vollautomatischen Betrieb konzipiert.
Das Micropulse-Lidar 4 (MPL) vom Hersteller Hexagon misst in 532 nm bis maximal 25 km
Hoéhe. Die Laserpulsenergie betrégt 6-8 pJ bei 2500 Hz MicroPulseLiDAR|[2016]. Da das MPL
keine Heizung und Fensterreinigung besitzt, wird dies regelmafsig durch den Stationsingenieur
durchgefiihrt. Das MPL 4 ist noch nicht Bestandteil des MPL—NetzesE| der NASA | in welchem
das dltere Micropulse-Lidar 3 verwendet wird.

Das Koldewey-Aerosol-Raman-Lidar (KARL) sendet in drei verschiedenen Wellenlédngen (355
nm, 532 nm, 1064 nm) Licht aus und empfingt neben der elastischen Streuung in diesen drei
Kanilen auch die inelastische Streuung in vier Kanélen (307 nm, 387 nm, 607 nm, 660 nm). Das

’Das MPL-Netz ist ein Zusammenschluss von MPL-Systemen zur durchgingigen Messung von Aerosol, Wolken
und Grenzschichtstrukturen (von www.mplnet.gsfc.nasa.gov).
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KARL wird nur bei "Clear Sky Conditions” eingesetzt, v.a. um Aerosole oder diinne Wolken
zu untersuchen. Die verwendeten Laser sind im Gegensatz zum Ceilometer und MPL nicht au-
gensicher, haben dafiir aber eine gréfere vertikale Reichweite. Die Radiosonden (von Vaisala),
deren Luftdichtemessung fiir die Bestimmung der Rayleigh-Streuung (beim KARL) notwendig
ist, werden einmal téglich zum 12 UTC-Termin um 11 UTC gestartet (bei Kampagnen ggf.
haufiger) und sind Teil von GRUANE Es werden immer die Daten der zeitlich néchstgelegenen
Radiosonde verwendet. Tab. listet einige Eigenschaften der drei Lidar-Messgeréte auf.

Wellen- rduml. zeitl. Depol- Raman- durch-
linge(n) Aufl. Aufl. kanal kanal gingig

Ceilometer 910 nm 10 m 1 Min. nein nein ja
(Vaisala CL 51)
MPL 4 532 nm 30 m 1 Min. ja nein ja
(Hexagon)
KARL 355 nm 7,5 m 1 Min. ja ja nein
932 nm
1064 nm

Tab. 3.1: Ubersicht iiber Eigenschaften der verwendeten Lidar-Gerite.

4. Entwicklung eines Algorithmus zur automatischen
Bestimmung von Wolkenunter- und -obergrenze beim MPL

Ziel ist es, einen Algorithmus zu entwickeln, mit welchem aus den einminiitigen Vertikalprofi-
len des MPLs automatisiert Wolkenunter- und -obergrenzen bestimmt werden konnen. Dabei
besteht die Mdglichkeit, basierend auf bekannten Verteilungen der Riickstreuung von Wol-
ken und Aerosolen Wolken zu detektieren |[Clothiaux et al., [1998| oder durch Schwellenwerte
fiir die Steigung der Riickstreuung aus dem Profil direkt Wolkenuntergrenzen zu bestimmen
[Wang und Sassen|, 2001}, Campbell et al., 2008|]. Hier wird ein Schwellenwert-basierter Ansatz
verwendet, der es ermoglicht, ohne weitere Messdaten Wolken zu detektieren.

4.1. Vorgehen

Fiir den Algorithmus wird ein kalibriertes Signal, der normalisierte relative Riickstreukoeffizi-

ent (NRB, Einheit: Counts - 53”:5), verwendet. Dabei wird das Rohsignal P mit der Totzeit D,

der internen Streuung im Gerét A, dem Himmelshintergrund Py, dem geometrischen Uberlapp
O(z) und der Laserenergie FE durch

P(Z)-D—A—Pbg
O(z)-E

Pnre = (4.1)

korrigiert. Das Signal wird ab einer Héhe von 270 m (vorher zu geringer Uberlapp) bis min-
destens 9,8 km und maximal bis zu der Hohe, wo erstmals SNR < 1 ist, ausgewertet.

Im ersten Schritt wird Niederschlag rausgefiltert. Schneit oder regnet es, so wird der La-
serstrahl sofort gestreut. Dadurch ist das Signal stark geddmpft. Es wird die Summe iiber
das NRB-Profil in dem Hohenintervall [270,9800] m gebildet und falls diese kleiner als ein
Schwellenwert ist, wird angenommen, dass es Niederschlag gab. Dieser Schwellenwert wurde

3GCOS Reference Upper-Air Network
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Verteilung der summierten Profile: Niederschlag Verteilung der summierten Profile: klar/wolkenlos
(MPL, 25.01.2019) (MPL, 14.-16.01.2019)

0.025

0.020
0.0015
1

relative Haufigkelt
0.015
1
relative Haufigkelt

0.0010
L

0.010
1

Maximum:
0,246

Minimum
2,032

0.0005
1

0.005

N I I R B

-0.1 0.0 0.1 02 ] 20 40 60 80 100

(0ber die Hohe) Integriertes Profil (in 30 Gounts km?yJ "us 'm) (0ber die Hohe) Integriertes Profil (in 30 Counts kP 'us 'm)

Abb. 4.1: Histogramm der Haufigkeitsverteilungen der iiber die Hohe integrierten Profile bei Niederschlag
(links) und bei klar/wolkenlos (rechts).

bestimmt, indem summierte Profile, an denen es Niederschlag gab, mit summierten Profilen
von klaren Tagen verglichen wurden. Abb. zeigt, dass die Haufigkeitsverteilungen separiert
sind. Die negativen Werte ergeben sich durch die Korrektur des Himmelshintergrunds. Als

Schwellenwert wird )

paramy, = (0,246 + 30¢mp) Counts

4.2
s (4.2)

verwendet. Dabei wird Wang und Sassen [2001] folgend die dreifache empirische Standardab-
weichung addiert.

Fiir Profile ohne Niederschlag miissen Wolken von Aerosolschichten anhand von Schwellenwer-
ten unterschieden werden. Dafiir werden drei Testdatensétze gebildet. Ein Datensatz enthilt
ausschlieflich Profile von klaren Tagen im Januar 2019 (14.-16.01.2019) und représentiert
klare/wolkenlose Verhiltnisse. Ein weiterer Datensatz enthélt Profile einer sehr persistenten
Aerosolschicht im April 2018 (04.-08.04.2018). Auferdem werden alle Profile aus dem Januar
2019 in einem weiteren Datensatz betrachtet (da im Januar solare Einstrahlung die Messung
nicht beeinflusst). Elemente aus dem Datensatz Januar 2019, die in Abb. nicht in der
konvexen Hiille von klar/wolkenlos bzw. Aerosol liegen, sind Wolken. Diese lassen sich also
anhand des Absolutwertes und des Gradienten charakterisieren.

Der Absolutwert nimmt, wie in Abb. dargestellt, mit der Hohe exponentiell ab. Daher
wird der Schwellenwert fiir den Absolutwert hohenabhéingig gewdhlt. Anhand von 100 Profilen
an klaren Tagen (14.,15.01.2019) wird mittels linearer Regression ein linearer Fit zwischen
dem NRB-Signal und der Héhe h der Form Pngrp(h[i]) = c1 - In(coh[i]) mit c¢j,c0 € R
und dem Hohenindex ¢ bestimmt (rechter Teil Abb. . Im Algorithmus wird fiir jedes
Profil als y-Achsenabschnitt Pyrp(270 m) und als Steigung die des berechneten linearen
Fits aus den 100 Profilen gewdhlt. Wenn der y-Achsenabschnitt Pyrp(270 m) < 0,5 ist
(durch Schnee auf dem Fenster), wird durch die Punkte (In(270 m), Pyrp(270 m)) und
(In(9800m), {Pnrp(8500 m),..., PNrp(9800 m)}) ein fiir das Profil individueller linearer Fit
Fina(h[i]) bestimmt. Die Schwellenfunktion fiir den Absolutwert ist damit durch

Fmd(h[’l]) + 30'emp7 falls PNRB(h[l]) < 0,5

, (4.3)
Pngp(h[1]) —0.154 In(h[i]) + 30emp, sonst

paramabs(hm) = {

gegeben. Die Abweichung vom linearen Fit in der Héhe um 2 km ergibt sich durch die Zu-
nahme des Uberlapps. Das Wihlen eines variablen, individuell zu dem Profil passenden y-
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Gradienten und Absolutwert fiir drei Testdatensitze

(MPL, Januar 2019)
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Abb. 4.2: Scatterplot von Pyrp (Absolutwert) zu Pyvrp(i + 1) — Pnvrp(t) (Gradient) fiir drei verschiedene

Datensitze.
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Abb. 4.3: 100 kumulierte und normierte NRB-Profile von klaren Tagen, 14.,15.01.2019 (links) und deren Li-
nearisierung, Fit und Konfidenzintervall (rechts).
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Bestimmung des Gradient-Schwellenwerts anhand des
Depolarisationsverhaltnisses (MPL, Januar 2019)

Wolken mit Wolkenuntergrenze ab

6 km
— 6.5km
8 km

—

relative Haufigkeit (Depolarisationsverhéltnis > 1 %)

bei Aerosolschicht vorkommende Gradienten

Gradient-Schwellenwert in Counts km2 / (pJ ps)

Abb. 4.4: Verhiltnis von Eiswolken zu allen erkannten Wolken in Abhéngigkeit des Schwellenwertes. Zusatzlich
eingezeichnet sind in roten vertikalen Linien die bei Aerosol vorkommenden Gradienten.

Achsenabschnitts hat den Vorteil, dass der Schwellenwert fiir den Absolutwert nicht zu hoch
ist, wenn bspw. Schnee auf dem Fenster liegt oder die Laserenergie gering ist.

Um einen Schwellenwert fiir den Gradienten zu bestimmen, werden schwerpunktméfig ho-
he Wolken (schwécheres Signal) betrachtet. Fiir Wolken mit Wolkenuntergrenze ab 8 km
kann angenommen werden, dass es Eiswolken sind [Wendisch und Ehrlich, 2018|, d.h., dass
Opor > 0,363 % ist. Aukerdem kommt stark depolarisierendes Aerosol in der Arktis selten vor,
so liegt die maximale Depolarisation fiir Aerosol in der Héhe 5000 bis 8000 m bei unter 7%
[Ritter et al 2016|. Fiir verschiedene (beliebig gewéhlte) Gradient-Schwellenwerte, werden
vorlaufige "Wolkenuntergrenzen”, die hoher als 8 ki (respektive 6 km oder 6,5 km) liegen,
bestimmt. Dabei wird angenommen, dass eine Wolkenuntergrenze detektiert wurde, wenn das
Maximum {iber alle Gradienten pro Zeitschritt jenen Schwellenwert {iberschreitet. Dann wird
das maximale Depolarisationsverhéaltnis von der Hohe der Wolkenuntergrenze und zwei folgen-
den Hohenschritten berechnet. Abb. zeigt fiir verschiedene Gradienten-Schwellenwerte das
Verhéltnis von Wolken mit § > 1% zu allen mit diesem Schwellenwert gefundenen Wolken.
Ziel ist es, das Verhéltnis von Eiswolken zu allen detektierten "Wolken” zu maximieren und
das falsch positive Zuordnen von Aerosol zu Wolken zu minimieren. Als Schwellenwert wird

2

param,,,q = 0,240 Counts (4.4)

wd s
verwendet (98 % der erfassten Wolken des Testdatensatzes sind Eiswolken und 0,24 % der Aero-
solverteilung weisen grokere Gradienten auf). Dass die Kurven in Abb. nicht eins erreichen
und dass die Kurve fiir 8 km Hdohe ein geringeres Maximum aufweist als die fiir 6 km und 6,5
km, liegt an dem geringen SNR im Querkanal. Zusammengefasst wird angenommen, dass eine
Wolkenuntergrenze vorliegt, wenn der Absolutwert in der Hohe h[i] grofer als param,,[i] ist
oder der Gradient grofer paramg, 4 ist und im nachfolgenden Hohenschritt i+1 param,g [i+1]
iiberschritten wird.

Wurde eine Wolkenuntergrenze gefunden, wird in den folgenden Héhenschritten nach der Wol-
kenobergrenze (CTH) gesucht. Es wird angenommen, dass eine Wolkenobergrenze vorliegt,
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wenn an der Stelle i der Absolutwert direkt unter der Wolke Pyqse und param,, [i| unterschrit-
ten werden. Auferdem wird bestimmt, ob diese Wolkenobergrenze die wirkliche Wolkeno-
bergrenze darstellt oder nur eine effektive Wolkenobergrenze ist. Effektive Wolkenobergrenze
meint, dass die Wolke so dick ist, dass der Laserstrahl bereits in der Wolke so stark gestreut
wurde, dass beide genannten Werte unterschritten werden. In Abb. (links) ist die gemein-
same Wahrscheinlichkeitsdichte fiir das mittlere SNR und die Summe {iber das NRB-Profil
jeweils in den ersten 1500 m oberhalb der Wolkenobergrenze in doppelt logarithmierter Dar-
stellung dargestellt. Der rechte Teil von Abb. zeigt ein Beispiel vom 31.01.2019, wo das
SNR oberhalb der Wolkenobergrenze schnell absinkt und das NRB-Signal sehr niedrig ist und
nicht mehr dem Idealprofil folgt. Es wird angenommen, dass eine Wolkenobergrenze effektiv
ist, wenn

CTH++50
1n< > NRB(h(i))) < -1,2 (4.5)

i=CTH+1

ist (was der schwarzen vertikalen Linie im linken Teil von Abb. entspricht).

gemeinsame Wahrscheinlichkeitsdichte von Beispiel: effektive Wolkenobergrenze
SNR und Summe iiber CTH (MPL, Januar 2019) (MPL, 31.01.2019 20:50 UTC)
2 —
- 015 ¥ ; - ——=
@ __h___‘% -
e” = = —
& - 010 = L=
é © Ju:—J CTH
= g o
0.05
=<
o I 0.00
I I | I I
-4 2 gl 2 4 0.0 05 1.0 15 20
In("3 " NRB(h(I)))
=CTH+1 NRB
Abb. 4.5: Links: Gemeinsame Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion von In(SNR) und
In (Zic:TCHTJ;fil NRB(h(i))) (i.e. Integral iiber das NRB-Signal innerhalb von 1500 m iiber

der Wolkenobergrenze). Rechts: Beispiel vom 31.01.2019 20:50 UTC NRB-Signal, SNR und
Wolkenunter- und -obergrenze bestimmt mit dem beschriebenen Algorithmus.

Wurden Wolkenunter- und -obergrenze gefunden, so wird das Verhéltnis des maximalen Ab-
solutwerts innerhalb der Wolke Ppeq1 zu dem Absolutwert direkt unter der Wolkenuntergrenze
Pyyse bestimmt. Da angenommen werden kann, dass (bei geringer vertikaler Méchtigkeit)

Ppeak‘ . Bpeak (46)

Pbase IBbase

gilt, ist dies ein weiteres Unterscheidungskriterium zwischen (geometrisch diinnen) Wolken
und Aerosol Wang und Sassen [2001]. Anhand des Aerosol-Datensatzes wurde festgelegt, dass

tiir eine Wolke mindestens % > 1,08 =: param,,.,;, (maximaler bei Aerosol vorkommender
Wert) gelten muss. Unterschreitet eine nach bisherigem Vorgehen bestimmte "Wolke” dieses
Kriterium, so wird sie nicht als Wolke angegeben.

Zusammengefasst wird ausgehend von dem niedrigsten Hohenschritt nach einer Wolkenunter-
grenze gesucht. Wurde eine Wolkenuntergrenze gefunden, wird eine Wolkenobergrenze gesucht
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und bestimmt, ob diese effektiv ist und ob die gesamte Wolke param,,,, tiberschreitet. Ist das
der Fall, so wird diese als Wolke erkannt. Ab dem Hohenschritt iiber der Wolke wird nach
weiteren Wolken gesucht. Bis zu fiinf Wolken pro Profil kénnen erkannt werden. Wird keine
Wolke gefunden und auch kein Niederschlag erkannt, so wird dieses Profil als klar eingestuft.
Fiir jede gefundene Wolke wird zusétzlich das maximale Depolarisationsverhiltnis innerhalb
der Wolke, das iiber die gesamte Wolke integrierte Depolarisationsverhéltnis sowie das inte-
grierte NRB-Signal gespeichert.

4.2. Validierung anhand eines Fallbeispiels mit Raman-Lidar-Messungen

Zur Validierung wird ein Fallbeispiel betrachtet. Abb. zeigt links fiir den 20.01.2019 von
17 bis 21 Uhr UTC Baer,532 und die TOD (siche Kap gemessen mit dem KARL. Anhand
der Peaks in der TOD, die Werte grofser 0,1 erreichen und der héheren Werte von Bger 532 ist
zu erkennen, dass es sich um Cirrus handelt. Da die TOD zum Zeitpunkt des Auftretens der
ersten Wolke (um 17:20 UTC) nur wenig grofer als 0,1 ist, handelt es sich um optisch diinnen
Cirrus. Daher eignet sich dieses Beispiel besonders gut fiir die Validierung. Abb. [A.6] zeigt

Riickstreukoeffizient 532 nm NRB 532 nm NRB

1N aer 532)

(KARL, 20.01.2019) (MPL, 20.01.2019)
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Abb. 4.6: Buer532 und TOD gemessen mit dem KARL (links) und NRB sowie das von 0 bis 12 km integriertes
NRB gemessen mit dem MPL (rechts), 20.01.2019 17 bis 21 UTC.

rechts fiir denselben Zeitraum das vom MPL gemessene NRB-Signal und das von 0 bis 12 km
integrierte NRB-Signal mit den Zeitpunkten, an denen vom Algorithmus Wolken detektiert
worden sind (die entsprechenden Wolkenunter- und -obergrenzen sind in Tab. aufgelistet).
Dabei ist zu erkennen, dass Wolken v.a. bei hoheren Werten des integrierten NRB-Signals
(> 20 Countsﬂ }“me) erkannt werden. Vor und nach den relativen Maxima des NRB-Signals
werden Wolken auch bei geringerem integrierten NRB erkannt. Im Gegensatz zur TOD hingt
das (integrierte) NRB auch von 8 ab (und nicht nur von «), sodass das integrierte NRB nur
ein Indiz fiir die optische Dicke ist.

Abb. 7] zeigt links die relative Feuchte iber Wasser und Eis gemessen durch die um 11 UTC
gestartete Radiosonde. Die relative Feuchte liegt im gesamten Profil unter 80 % und in dem
Bereich, wo ab 17 Uhr der Cirrus entsteht, liegt die relative Feuchte iiber Eis bei unter 20 %. Im
rechten Teil von ist das Wasserdampfmischungsverhéltnis ¢ (A\; = 355 nm) gemessen mit
dem KARL dargestellt. Zwischen 4500 m und 5800 m sind ab 18 UTC Streifen zu erkennen,

in denen ¢ = 3,1 % ist. Aufgrund des geringen Anteils der Raman-Streuung und der hohen
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Auflésung (7,5 m und 1 Min.) ist ¢ iiber 5 km Hohe bereits stark verrauscht. Auferdem ist das
Wasserdampfmischungsverhiltnis auf kleinen Skalen sehr variabel Kulla und Ritter| [2019).

relatlve Feuchte Wasserdampfmischungsverhéltnis UV
(Radlosonde, 20.01.2019 11 UTC) (KARL, 20.01.2020)

7000
|

— rH Ober Wasser
—— rH ober Eis

5000

Hoéhe Inm

3000

1000

In(q) in g/ki
0 20 40 60 80 17:34 18:45 19:56 @1 olkg

rel. Feuchte In %

Abb. 4.7: Relative Feuchte iiber Wasser und Eis gemessen durch die Radiosonde, 20.01.2019 11 UTC (links)
und das Wasserdampfmischungsverhiltnis (ausgesendete Wellenlinge A; = 355 nm, vgl. Kap. [3.1.3)
gemessen mit dem KARL am 20.01.2019 von 17 bis 20:30 UTC (rechts).

Uhrzeit Wolkenuntergrenze (in m) Wolkenobergrenze (in m)
2019-01-20 17:20 6505 6655
2019-01-20 17:21 6326 6356
2019-01-20 17:21 6505 6655 (2. Wolke)
2019-01-20 17:22 6565 6655
2019-01-20 20:10 5996 6146
2019-01-20 20:13 5876 5966
2019-01-20 20:15 5696 5936
2019-01-20 20:16 5696 6386
2019-01-20 20:17 5846 6086
2019-01-20 20:17 6296 6356 (2. Wolke)
2019-01-20 20:18 5906 6206
2019-01-20 20:19 5846 6146
2019-01-20 20:20 5876 6086

Tab. 4.1: Vom MPL-Algorithmus erkannte Wolken am 20.01.2019.

Abb. zeigt fiir den 20.01.2019 um 17:20 UTC und 20:16 UTC das vom MPL gemesse-
ne NRB-Signal und die vom Algorithmus bestimmten Wolkenunter- und -obergrenzen. Zur
Validierung sind das vom KARL gemessene Farbverhéltnis (Grofe), der Extinktions- und
Riickstreukoeffizient (Streuverhalten) und die Volumendepolarsation (Form und Aggregatzu-
stand) eingezeichnet. Das Farbverhéltnis (siehe Kap. wurde fiir 532 nm zu 1064 nm
(CR = Baer532(2)/Baer,1064(2)) berechnet und nimmt im Bereich, wo das NRB-Signal hoher
ist, Werte nahe eins an. Das bedeutet, dass die Streuung (nahezu) wellenldngenunabhéngig,
also geometrisch, ist und deutet auf einen groferen Durchmesser der Teilchen hin (Wolken-
tropfen oder Niederschlag). Um 17:20 UTC ist das Farbverhéltnis bereits unterhalb der Wolke
nahe eins und nimmt bereits vor der Wolkenobergrenze wieder zu (CR # 1). Urséchlich hierfiir
kann Turbulenz sein, sodass einzelne Wolkentropfen nach unten oder oben gemischt werden
bzw. dass Luftmolekiile in den oberen Bereich der Wolke eingemischt werden (trockenes Ent-
rainment), wodurch die Wolkenobergrenze diffus erscheint. Buer 532 ist im Bereich der Wolke
hoher. Bei beiden Zeitpunkten liegen die Maxima von Bger 532 versetzt zu denen des NRB-
Signals. Dies kann bedingt sein durch den rdumlichen Abstand der beiden Messgerite und
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durch die unterschiedlichen Pulsraten (2500 Hz beim MPL und 50 Hz beim KARL). Grundsétz-
lich trennt der Algorithmus mit der Wolkenunter- und -obergrenze Bereiche geringen Bqer 532
(< 0,1-105mtsr=!) von Bereichen hohen Baer532. Anhand des rechten Teils von Abb.
ist zu erkennen, dass im Bereich hoher NRB-Werte auch d,4 532 hoch ist. Dies lésst auf eine
Eiswolke schliefien, was konsistent mit der geringen TOD und dem Messzeitpunkt ist. d,07532
ist um 17:20 UTC bei MPL und KARL &hnlich grofs, um 20:16 UTC misst das MPL hohe-
re Oyl 532. Diese Unterschiede kénnen sich dadurch ergeben, dass der Crosstalk (ungewollte
Ubersprechen von Photonen vom Parallel- in den Querkanal) und damit die Volumendepola-
risation temperaturabhéngig (von der Temperatur um das Empfangsteleskop) sind
und Nakamura), [2002]. dyer532 (KARL) ist um 17:20 UTC unterhalb der Wolke grofer als ober-
halb. Zusammen mit dem Farbverhiltnis nahe eins unterhalb der Wolke kann auch vermutet
werden, dass es sich um schwache Fallstreifen aus Eisniederschlag handeln kénnte. Um 20:16
UTC werden die drei lokalen Maxima des NRB-Profils von dem Algorithmus zu einer Wol-
ke zusammengefasst, da das Signal zwischen den Maxima nicht unter den NRB-Wert direkt
unterhalb der Wolke absinkt, d.h. auch, dass die drei Maxima gekoppelt sind und nicht als
getrennte Wolken aufgefasst werden sollten.

20.01.2019 17:20 UTC 20.01.2019 17:20 UTC 20.01.2019 17:20 UTC
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Abb. 4.8: Farbverhiltnis (links), Extinktions- und Riickstreukoeffizient (mitte) und Volumendepolarsationsver-
héltnis (rechts, in %) am 20.01.2019 um 17:20 UTC (oben) und 20:16 UTC (unten) zur Validierung
des MPL-Algorithmus.

5. Vergleich der von Ceilometer und MPL bestimmten
Wolkenuntergrenzen

In diesem Kapitel wird der Zeitraum Dezember 2018 bis November 2019 betrachtet (einminii-
tige Auflosung), da die Kalibrierung des MPLs in diesem Zeitraum besonders homogen war.
Im Juli 2019 gab es aufgrund eines Stromausfalls einen lingeren Datenausfall, sodass die Da-
tenverfiigharkeit fiir diesen Monat nur 51 % betrégt. Es werden nur Zeitpunkte betrachtet, an
denen MPL und Ceilometer gemessen haben.
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5.1. Vergleich der Wolkenuntergrenzen in einminiitiger Auflésung

Abb. zeigt einen Vergleich der mit dem MPL-Algorithmus und der vom CL51-Ceilometer
automatisch bestimmten niedrigsten Wolkenuntergrenzen der einminiitig aufgelosten Daten
von Dezember 2018 bis November 2019. Mittels linearer Regression wurde ein Fit bestimmt,
welcher einen y-Achsenabschnitt von 12,9 m und eine Steigung von 0,697 aufweist. Im rechten
Teil von Abb. ist die Differenz der Wolkenuntergrenzen zwischen Ceilometer und MPL
zu den Wolkenuntergrenzen des Ceilometers dargestellt. Eingezeichnet ist auferdem der Bias
(CBHc¢eito — CBHppr) fiir die 1000 m breiten Intervalle [i,7 + 1[, i € {0,...,9} - 1000 m.
Die Wolkenuntergrenzen des Ceilometers liegen in 90,5 % aller Messungen hoher als die des
MPLs. Der Bias nimmt mit der Héhe zu und betrigt fiir das Intervall [0,1000] m 545 m,
fiir [5000,6000[ m 1881 m und fiir [9000,10000] m 4836 m. Von den 9,2 % der Messungen,
in denen das MPL eine hohere Wolkenuntergrenze als das Ceilometer misst, liegen 1,5 % der
Ceilometer-Wolkenuntergrenzen unter 270 m, welche auferund des zu geringen Uberlapps vom
MPL nicht erfasst werden kénnen.

Vergleich der Wolkenuntergrenzen von MPL Blas Iin Abhéngigkeit der Wolkenuntergrenze
und Cellometer (Dez 2018 bis Nov 2019) (iber 1000 m breite Intervalle, Dez 2018 bis Nov 2019)

10000

- = X=y e
linearer Fit
y=0697x+129 7

-‘-

5000
|

1
D

0
|

-5000
1

Wolkenuntergrenze (MPL-Algorithmus) In m
2000 4000 6000 8000 10000
L

— Blas

T T T T T T
0 2000 4000 6000 8000 10000 12000 0 2000 4000 6000 8000 10000

0
1
-10000

Difterenz der Wolkenuntergrenzen Cellometer - MPL In m

Wolkenuntergrenze (Cellometer) In m Wolkenuntergrenze (Cellometer) In m

Abb. 5.1: Vergleich der von Ceilometer und MPL gemessenen Wolkenuntergrenzen im Januar 2019 mit linea-
rem Fit (griin) und der Identitdtsfunktion (rot) sowie rechts der Bias zwischen den bestimmten
Wolkenuntergrenzen.

Abb. [5.2] zeigt fiir tiefe Stratocumulusbewdlkung, dass die vom Ceilometer bestimmte Wolken-
untergrenze (875 m) hoher als die des MPLs (839 m) und héher als das Riickstreumaximum
(850 m) liegt. Der Deutsche Wetterdienst hat 2015 in der CeiLinEX—Kampagndﬂ festgestellt,
dass bel Stratocumulus die Wolkenhohen gemessen vom CL51-Ceilometer um bis zu 70 m
hoher liegen als die von Lufft-Ceilometern (welche an Klimareferenzstationen in Deutschland
verwendet werden und auf einem Gradient-basierten Ansatz zur Bestimmung der Wolkenun-
tergrenze beruhen)|Gorsdorf, 2016]. Bei dem Beispiel mit hoher Bewdlkung (Abb. liegt
die Wolkenuntergrenze des Ceilometers mit 7130 m um 744 m hoher als die des MPLs (6386
m).

Es ist zu vermuten, dass beim Algorithmus des Ceilometers zur Bestimmung der Wolkenun-
tergrenze aufgrund der geringen vertikalen Reichweite mit zunehmender Héhe iiber mehrere
Hoéhenbins gemittelt wird, um das SNR zu verbessern und somit die Wolkenuntergrenze nach
oben verschoben wird. Grundsétzlich gibt es keine einheitlichen Standards zur Definition der

4CeiLinEx steht fiir Ceilometer Lindenberg Performance Experiment und war eine Vergleichskampagne mit
zwoOlf Ceilometern im Sommer 2015 in Lindenberg.
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Wolkenuntergrenze in Lidar-Profilen. Die Punkte in Abb. [5.I] an denen die Wolkenuntergren-
zen des MPLs hoher als die des Ceilometers liegen und die mit iiber 1000 m Differenz, kénnen
mglw. auch bedingt sein durch den Abstand der beiden Messgeréte (etwa 30 m). Dieser Ab-
stand kann bspw. dazu fithren, dass ein Messgerdt aufgrund einer Wolkenliicke eine héhere
Wolke erfasst.
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Abb. 5.2: Ceilometerprofile (abgeschwichter Riickstreukoeffizient, attenuated backscatter: Bgig =
P(2,910)2%/C) vom 24.07.2019 0 bis 7 UTC (links) und Ceilometerprofil von 03:10 UTC
mit Wolkenuntergrenzen (rechts).
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Abb. 5.3: Ceilometerprofile vom 07.01.2018 6 bis 12 UTC (links) und Ceilometerprofil von 09:00 UTC mit
Wolkenuntergrenzen (rechts).

5.2. Wolkenbedeckung und mittlere Wolkenuntergrenze

Die Wolkenbedeckung (Abb. links) ist im Jahresmittel beim MPL um 2% hoher als beim
Ceilometer (74 % zu 72 %). Dabei bestehen grofe monatliche Unterschiede, so erfasst das Ceilo-
meter bspw. im Dezember eine 9,7 % hohere Wolkenbedeckung als das MPL, wihrend im Mérz
das MPL eine um 9,3 % héhere Wolkenbedeckung erfasst. Die lingste Phase ununterbrochener
Wolkenerfassung betrigt beim MPL 3 762 Minuten und beim Ceilometer 7 512 Minuten. Im
Mittel erkennt das MPL 31 Minuten am Stiick Wolken und das Ceilometer 71 Minuten. Daher
ist zu vermuten, dass beim Ceilometer-Algorithmus auch zeitlich gemittelt wird, sodass kurz-
zeitige Wolkenliicken nicht erfasst werden, was auch zu héherer Wolkenbedeckung fiihrt. Die
mittlere monatliche Wolkenuntergrenze (Abb. rechts) ist beim MPL immer niedriger als



beim Ceilometer, sodass im Jahresmittel (i.e. das Mittel tiber alle niedrigsten Wolkenunter-
grenzen zu den Zeitpunkten, wo Ceilometer und MPL eine Wolke erfasst haben) das MPL mit
(1332£33) m eine im Mittel 559 m niedrigere Wolkenuntergrenze erfasst als das Ceilometer mit
(1891 £ 36) m. Dies ist bedingt durch die zuvor erkldrte Mittelung beim Ceilometer. Die em-
pirische Standardabweichung ist beim Ceilometer aufgrund der héheren Wolkenuntergrenzen
ebenfalls hoher als beim MPL.
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Abb. 5.4: Jahresgang der Wolkenbedeckung gemessen vom CL51-Ceilometer und vom MPL (links) und die
mittlere niedrigste Wolkenuntergrenze pro Monat mit empirischer Standardabweichung (rechts).
Oben links steht jeweils der Jahresmittelwert.

Tab. listet die Anzahl tiefer, mittelhoher und hoher Wolken sowie klarer/wolkenloser Ver-
héltnisse und Niederschlag auf. Dabei sind tiefe Wolken definiert durch CBH € [0,2000]
m, mittelhohe durch CBH € [2000,5000] m und hohe durch CBH > 5000 m. Das Ceilo-
meter erkennt mehr tiefe und mittelhohe Wolken als das MPL. Hohe Wolken und Nieder-
schlag/Eisnebel kommen beim MPL héaufiger vor. Zu beachten ist dabei, dass — wie zuvor
gezeigt — die Ceilometer-Wolkenuntergrenze im Mittel hoher liegen als die des MPLs. Daher
ist davon auszugehen, dass das Ceilometer noch mehr tiefe und noch weniger hohe Wolken
detektiert. Das Ceilometer erfasst auch bei Niederschlag oder Nebel noch hiufig eine Wolken-
untergrenze.

tiefe Wolken mittelhohe Wolken hohe Wolken klar Niederschlag

MPL 234 322 55 359 26 813 121 731 21 176
CL51 243 536 o7 277 23 718 124 481 10 233

Tab. 5.1: Anzahl der erfassten tiefen, mittelhohen und hohen Wolken, klar/wolkenlos und Niederschlag beim

MPL und CL51-Ceilometer (Zeitraum: Dez 2018 bis Nov 2019). Blau markiert ist jeweils der hohere
Wert.

6. Auswertung der MPL-Daten

Im folgenden werden die mit dem beschriebenen Algorithmus erfassten Wolken (einminiitige
Auflésung) zwischen Dezember 2018 und November 2019 untersucht. Zuvor wird kurz auf die
meteorologische Situation eingegangen.
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Vertikalprofil von Temperatur und relativer Feuchte (Radiosonden)

Abb. [6.1] zeigt links das Vertikalprofil der Temperatur gemessen durch Radiosonden. Einge-
zeichnet ist die —38°C-Isotherme, ab der homogenes Gefrieren (ohne INs) méglich ist. Rechts
ist das Vertikalprofil der relativen Feuchte iiber Wasser dargestellt. Diese liegt in den untersten
2 km in allen Monaten im Mittel iiber 65 % und ist im Sommer und Herbst bodennah hoher
als im Winter. Im April liegt die relative Feuchte zwischen 0 und 2 km Hohe im Mittel bei 77 %
mit einem ausgeprigten Feuchtemaximum um 800 m (RH = 91%). Auch die maximale mo-
natliche Niederschlagsmenge wurde im April 2019 mit 69,8 mm (normal: 23,0 mm) gemessen
|[Daten: www.yr.no|. Wéhrend der Polarnacht sind die Feuchtemaxima abgesetzt vom Boden,
was auf Feuchteinversionen hindeutet und durch héhere thermische Stabilitdt bedingt ist. Die
relative Feuchte ist in der mittleren Troposphére im Winter etwas niedriger als im Sommer. Im
Winter findet die Wolkenbildung bereits in niedrigeren Héhen iiber die Eisphase statt, sodass
die relative Feuchte (iiber Eis) dann héher ist.
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Abb. 6.1: Vertikalprofil der Temperatur (links) und der relativen Feuchte iiber Wasser (rechts) gemessen durch
Radiosonden jeweils gemittelt iiber Monat und 100 m breites Hohenintervall.

Feuchtigkeit ist zwar eine Voraussetzung fiir Wolkenbildung, wird aber auch durch diese be-
einflusst. So sinkt die relative Feuchte bei Kondensation durch Freiwerden latenter Warme.
Die Vergleichbarkeit zwischen den Wolken (im Zenit) und den Radiosondenaufstiegen ist da-
bei nur bedingt gegeben, da die Messung der Radiosonde stark von ihrer Trajektorie abhingt
und die zeitliche Auflssung (ein Aufstieg am Tag) sehr gering ist, sodass Anderungen der
Advektionsrichtung, Wolkenbildung oder Grenzschichtprozesse nicht erfasst werden kénnen.

6.1. Vertikale Verteilung

Abb. zeigt monatsweise einen Boxplot fiir die unterste Wolkenuntergrenze und einen Box-
plot fiir das gesamte Jahr. Die mittlere Wolkenuntergenze iiber alle vom MPL erfassten Wolken
liegt bei 1680 m und damit héher als die in Abb. berechnete, da das MPL zu Zeitpunkten,
wo das Ceilometer keine Wolkenuntergrenze erfasst hat, hohe Wolken erkennt, die das Jahres-
mittel erhéhen. Die Interquartilsbreite betragt fiir das gesamte Jahr 1710 m. Von September
bis Dezember, im Februar, Marz und Juli liegt die Interquatilsbreite niedriger als i Jahres-
mittel. Der Median betrdgt im Jahresmittel 780 m und wird in den Monaten April, Juni, Juli,
Oktober und November unterschritten.

Im Vergleich zur Abb. 23] wo die monatlichen Boxplots anhand von den CL51-Messungen
flir 2012 bis 2019 gezeigt wurden, ergeben sich grofse Unterschiede, die auf die unterschiedli-
che meteorologische Situation und Linge der Messreihe sowie auf den Algorithmus und das
Messgerit zuriickzufithren sind. V.a. April 2019 (mittlere Wolkenuntergrenze 840 m, Inter-
quartilsbreite 360 m) und Mai 2019 (mittlere Wolkenuntergrenze 2640 m, Interquartilsbreite
3330 m) weichen nach unten bzw. oben vom Jahresmittel Dezember 2018 bis November 2019
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Boxplot der nledrigsten Wolkenuntergrenzen pro Monat (MPL, 2018/19)

+  Mittelwert
_|—— Median

Héhe Inm
2000 4000 6000

0

Abb. 6.2: Boxplot der niedrigsten Wolkenuntergrenzen pro Monat mit Mittelwert (rot) und Median (schwarz)
und rechts fiir das gesamte Jahr.

sowie auch vom Mittel 2012 bis 2019 ab. Urséchlich dafiir konnte die Verteilung der relativen
Feuchte (iiber Wasser) sein, die in Abb. gezeigt wurde.
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Abb. 6.3: Vertikale Verteilung der niedrigsten Wolkenuntergrenze zwischen 270 m und 2000 m in Abhéngigkeit
der Jahreszeit (links) sowie fiir Polartag und Polarnacht (rechts).

Abb. zeigt die vertikale Haufigkeitsverteilung der Wolkenuntergrenzen zwischen 270 m und
2000 m (Auflésung 30 m) in Abhéngigkeit der Jahreszeit und fur Polartag und Polarnacht. Tie-
fe Wolken mit Wolkenuntergrenzen um 500 m kommen im Sommer besonders hiufig vor, was
an dem Auftreten von Stratus (konturlose Wolkenuntergrenze, Vorkommen bei hoher relativer
Feuchte, haufig nach Regen oder bei Spriithregen bei windschwachen Verhéltnissen) liegt. Im
Herbst und Winter kommen Wolken mit Wolkenuntergrenzen um 1000 m am haufigsten vor.
Wihrend des Polartags kommen tiefe Wolken mit Wolkenuntergrenzen unter 800 m h&ufiger
vor als wiahrend der Polarnacht. In der Polarnacht sind Wolken mit Wolkenuntergrenzen zwi-
schen 800 m und 1400 m am hiufigsten (v.a. Stratocumulus erkennbar an konturierter ununter-
brochener Wolkenuntergrenze und Nimbostratus durch Aufgleiten bei Warmfrontdurchgéngen,
erkennbar an kontinuierlichem Sinken der Wolkenuntergrenze {ibergehend in lang anhaltenden
Niederschlag).
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6.2. Wolkendicke und Eindringtiefe

Die Wolkeneindringtiefe ist die Differenz zwischen Wolkenober- und Wolkenuntergrenze, wenn
die Wolkenobergrenze effektiv ist. Liegt eine richtige Wolkenobergrenze vor, so wird die Diffe-
renz als Wolkendicke bezeichnet. Somit hat eine Wolke entweder eine Eindringtiefe oder eine
Wolkendicke.

Abb. [6.4) zeigt links oben den prozentualen Anteil effektiver Wolkenobergrenzen und die mitt-
lere Eindringtiefe pro Monat. Dabei sind zwischen Juni und Oktober mehr als 30 % der erfas-
sten Wolkenobergrenzen effektiv, wahrend es zwischen November und Mérz unter 25 % sind.
Im April sind 57 % der Wolkenobergrenzen effektiv. Dies konnte an der hohen Haufigkeit tiefer
Wolken mit hohem Wasseranteil liegen. Insgesamt haben 46 % der tiefen Wolken (CBH < 2000
m) eine effektive Wolkenobergrenze, 12 % der mittelhohen (CBH € [2000,5000] m) und 2%
der hohen (CBH > 5000 m).
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Abb. 6.4: Jahreszyklus von Eindringtiefe und Wolkendicke (oben) und gemeinsame Wahrscheinlichkeitsdichte
von Eindringtiefe bzw. Wolkendicke und integriertem NRB-Signal (unten, Farbskala nach relativer
Haufigkeit).

Die Eindringtiefe ist im Sommer (Minimum mit 301 m im Juni) geringer (hoher Wasseranteil
in Stratus und Stratocumulus) als im Winter (Maximum mit 706 m im Januar). Der rechte
obere Teil von Abb. [6.4] zeigt die mittlere Wolkendicke pro Monat. Diese ist zwischen Juni und
August um etwa 150 m geringer als zwischen Dezember und Januar. Die Wolkendicke ist im
Mai mit 633 m maximal und im Juni mit 420 m minimal. Das Jahresmittel der Eindringtiefe
betrigt 452 m (Median: 330 m) und das der Wolkendicke 501 m (Median: 300 m).

Im unteren Teil von Abb.[6.4]sind Eindringtiefe bzw. Wolkendicke gegeniiber dem von Wolken-
untergrenze bis -obergrenze summierten NRB-Signal dargestellt. Eindringtiefen zwischen 180
m und 280 m und summiertes NRB zwischen 75 und 120 Counts ];m;m kommen bei Wolken
mit effektiver Wolkenobergrenze besonders hiufig vor. Wolkendicken zwischen 30 m und 210

m weisen summiertes NRB von 1 bis 120 Countsu }“me, wobei am hiufigsten summiertes NRB
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von unter 30 Countsu fmSQm auftritt. Wolken, bei denen eine effektive Wolkenobergrenze erfasst
wird, sind also héufig optisch dick. Die Eigenschaft effektive oder richtige Wolkenobergrenze
ist auch von der Signalintensitdt unter der Wolkenuntergrenze abhingig, welche von der Ab-
schwichung des Laserstrahls mit der Hohe und der Anzahl bereits erfasster Wolken abhéngt.
Abb. zeigt die Vertikalprofile der mittleren Eindringtiefe und Wolkendicke pro Monat und
1000 m breitem Hohenintervall sowie das Hohenmittel. Im Hohenmittel weisen Wolkendicke
und Eindringtiefe einen dhnlichen Verlauf auf. Mittelhohe Wolken haben im Mittel die h6chste
Eindringtiefe (Maximum 609 m) und Wolkendicke (Maximum 697 m), was an vertikal méachti-
gen Mischphasenwolken oder ausgedehnten Fallstreifen liegen kann. Bei hohen Wolken nehmen
Eindringtiefe und Wolkendicke mit der Héhe ab und betragen im Intervall 9 bis 10 km Hohe
nur noch 124 m (Eindringtiefe) bzw. 222 m (Wolkendicke).

Eindringtiefe und Wolkendicke sind bei tiefen Wolken im Sommer und im April mit unter
350 m am geringsten. Bei mittelhohen Wolken sind Eindringtiefe und Wolkendicke nahezu das
gesamte Jahr hoher, bei hohen Wolken mit 150 bis 400 m geringer. Eindringtiefe und Wolken-
dicke héangen somit v.a. von der Hohe und weniger von dem Monat bzw. der Jahreszeit ab. Da
die Anzahl erfasster Wolken und das SNR mit der H6he abnehmen, nimmt die Unsicherheit

ZU.
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Abb. 6.5: Konturplot von Eindringtiefe und Wolkendicke von 270 m bis 7 km gemittelt iiber Monat und 1000
m breites Hohenintervall und rechts Héhenmittel (iiber 1000 m breites Intervall) von Eindringtiefe
und Wolkendicke von 270 m bis 10 km.

6.3. Depolarisation und Riickstreuung

Abb. zeigt die mittlere Volumendepolarisation &,,; und das von Wolkenunter- bis -obergrenze
summierte NRB-Signal (i.e. ZC:TC%H Py i+ Pj;) pro Monat und 1000 m breitem Hoheninter-
vall. 0y ist in jedem Hohenintervall im Sommer niedriger als im Winter. Die minimale Ovol
betrigt 0,96 %. Damit ist &, > 0,363 % fiir alle Monate und Hohenintervalle. 6,, nimmt
mit der Hohe zu. Das summierte NRB-Signal nimmt im Sommer mit der Héhe zu, was an der
hoéheren optischen Dicke und der groferen Wolkendicke mittelhoher Wolken sowie an dem ho-
heren Rauschen (Himmelshintergrund aufgrund solarer Strahlung) liegt. Das Maximum wird
im Juli zwischen 5000 m und 7000 m erreicht. Aufgrund der geringen Datenverfiigbarkeit im
Juli ist dies nicht représentativ.

Abb. zeigt links die mittlere Volumendepolarisation 6,, und NRB pro Monat. &,y ist im
Mérz maximal (26,2 %) und im Juni minimal (0,5%). Das NRB ist wiahrend des Polartags
grofber als im Winter, was auf eine im Mittel héhere Wolken-optische Dicke (haufiger Wasser-
wolken) hindeutet.

Der mittlere Teil von Abb. zeigt die mittlere Temperatur anhand der Radiosondenmes-
sungen und die mittlere Volumendepolarisation in Wolken gemittelt iber Monat und 1000 m
breites Hohenintervall (dieselben Daten wie in Abb. [6.6]). Dabei ergibt sich ein linearer Zusam-
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mittlere Volumendepolarisation (MPL, 2018/19)

summiertes NRB-Signal (MPL, 2018/19)
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Abb. 6.6: Vertikalprofil der mittleren Volumendepolarisation (in Wolken) und des NRB-Signals (in Wolken)
pro Monat und 1000 m breitem Hohenintervall.

menhang der Form 8,5 = —0,890-T +239. Aufgrund der geringen Anzahl an INs in der Arktis
kommen bei geringen Minustemperaturen immer noch Wassertropfen vor und bewirken somit
eine geringe mittlere Depolarisation. Ab Temperaturen von —25°C bilden sich Eisplatten, die
horizontal ausgerichtet weniger stark depolarisieren als zufillig angeordnete Eiskristalle, die ab
—45°C dominieren|Cho et al., |2008|. Die Struktur der Eiskristalle (konkret die Héhe des Eis-
kristalls zum Durchmesser) ist also temperaturabhingig, wodurch die Volumendepolarisation
v.a. von der Temperatur abhéngt [Sassen und Benson, 2001|. Die mittlere Volumendepolari-
sation und das summierte NRB bilden zwei Cluster (rechter Teil von Abb. [6.7). So weisen
Wolken unter 2 km Hohe geringe Depolarisation und geringes summiertes NRB (aufgrund der
geringen Wolkendicke/Eindringtiefe) auf.
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Abb. 6.7: Links: Monatsmittel von mittlerer Volumendepolarisation (in Wolken) und mittlerem NRB (in Wol-
ken), mitte: mittlere Volumendepolarisation (in Wolken) zur Mitteltemperatur gemessen durch Ra-
diosonden, rechts: mittlere Volumendepolarisation zum summiertes NRB (in Wolken).

Abb. zeigt in der ersten Zeile die zweidimensionale gemeinsame Wahrscheinlichkeitsdichte
von 0,0 und dem mittleren NRB-Signal NRB aller erfassten Wolken eingeteilt in tief, mit-
telhoch und hoch zwischen Dezember 2018 und November 2019. Bei tiefen Wolken liegt ,0;
meistens unter 5 % und NRB bei 5-15 Counts jfis Dabei nimmt 6, mit zunehmendem
NRB zu, da Mehrfachstreuung (je haufiger gestreut, desto hoher das NRB) an Wassertrop-
fen zur Depolarisation fiithrt|[Cho et al. 2008|. Bei mittelhohen und hohen Wolken kommen
dagegen hiufig geringere Werte der NRB (unter 8 Counts }fﬁs) vor, wihrend §,, meistens

bei iiber 5% liegt. Eiswolken haben also eine geringere optische Dicke. In der mittleren und
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unteren Zeile von Abb. [6.8] sind dieselben Abbildungen nun fiir die zwei Monate, Februar und
August, dargestellt. Im Februar sind bereits bei tiefen Wolken niedrige NRB-Werte von unter

9 Counts :ﬁs und hohe 0,0 bis zu 11 % hiufig. Wihrend im August tiefe Wolken meistens

Ovor-Werte von kleiner 2% aufweisen (opLisch dicke Wasserwolken). Bei mittelhohen Wolken
kommen im August hiufig Wolken mit d,, unter 10 % und z.T. hohen NRB-Werten (um 20

2 . . . N .
Counts f}nus) vor. Bei hohen Wolken kommen im Februar héhere d,,;-Werte vor als im August.
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Abb. 6.8: Mittleres NRB und mittlere Volumendepolarisation pro Wolke fiir tiefe Wolken (CBHE [0, 2000] m,
links), mittelhohe Wolken (CBHe& [2000, 5000 m, mitte) und hohe Wolke (CBH>5000 m, rechts)
fiir den gesamten Zeitraum Dez 2018 bis Nov 2019 (oben), Februar 2019 (mitte) und August 2019
(unten). Farbskala nach relativer Hiufigkeit.
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7. Zusammenfassung

In dieser Arbeit wurde ein Algorithmus entwickelt, um aus einminiitig aufgeldsten kalibrierten
MPL-Messungen in Ny-Alesund Niederschlag, Wolken und wolkenlose Verhéltnisse zu unter-
scheiden, bei Wolken die Wolkenunter- und -obergrenze zu bestimmen und bei der Wolkenober-
grenze die Figenschaft effektive oder richtige Wolkenobergrenze festzustellen. Die Unterschei-
dung zwischen klar und Niederschlag ist anhand eines Schwellenwerts leicht méglich (separierte
Haufigkeitverteilungen des integriertes NRBs). Zur Unterscheidung zwischen Wolken und Ae-
rosol werden fiir den NRB-Wert ein hohenabhéngiger Schwellenwert anhand eines Idealprofils
und ein hohenkonstanter Schwellenwert fiir den Gradienten verwendet. Effektive oder richtige
Wolkenobergrenze werden ebenfalls anhand eines Schwellenwerts (Summe des NRB-Signals
iber 1500 m oberhalb der Wolkenobergrenze) unterschieden. Die Wahl der Schwellenwerte be-
einflusst die Anzahl erfasster Wolken. Niedrige Schwellenwerte erhéhen das potentielle falsch
positive Erkennen von Wolken (False Alarm Ratio), andererseits vergrofern hohe Schwellen-
werte die Wahrscheinlichkeit fiir das falsche Nicht-Erkennen von Wolken.

Anhand eines Fallbeispiels mit optisch diinnem Cirrus am 20.01.2019 wurden die vom Algo-
rithmus erkannten Wolkenunter- und -obergrenzen mit Raman-Lidar-Messungen, u.a. anhand
Farbverhiltnis und Extinktionskoeffizient, verglichen. Dabei konnte eine groke Ubereinstim-
mung festgestellt werden. Allerdings sind Pulsrate, vertikale Reichweite und die zeitliche sowie
rdumliche Auflésung bei MPL und KARL unterschiedlich, welche Unterschiede im Verlauf der
einminiitigen Profile verursachen. Daher wire es sinnvoll, weitere Fallbeispiele zu betrachten.
Beim Vergleich der vom Algorithmus erfassten niedrigsten Wolkenuntergrenzen mit den au-
tomatisch bestimmten Wolkenuntergrenzen des CL51-Ceilometers wurde beim MPL eine im
Jahresmittel um 2 % hohere Wolkenbedeckung (MPL: 74 %, Ceilometer: 72 %), eine im Mittel
um 559 m niedrigere mittlere Wolkenuntergrenze (MPL: 1332 m, Ceilometer: 1891 m) und
eine geringere mittlere Persistenz (MPL: 31 Minuten, Ceilometer: 71 Minuten) festgestellt.
Das MPL erkennt mehr hohe Wolken und hiufiger Niederschlag bzw. Nebel. Die Ahnlichkeit
der Wolkenbedeckung bei MPL und Ceilometer ldsst vermuten, dass |Shupe et al.| [2011] fir
die Wolkenstatistik fiir Ny-Alesund (vgl. Abb. einen sehr hohen Schwellenwert verwendet
haben, der die um 16 % niedrigere Wolkenbedeckung erklirt. Die monatliche Wolkenbedeckung
gemessen von Ceilometer und MPL weicht um bis zu 9,7 % (Dezember 2018) voneinander ab.
Der Einfluss von Messgerit-spezifischen Grofen auf die Wolkenbedeckung héngt auch von der
tatsdchlichen Wolkenverteilung ab und ist daher im Nachhinein kaum zu korrigieren. Die gerin-
ge Signalstédrke und die Mittelung im Algorithmus beim Ceilometer fithren dazu, dass Wolken
als zu langlebig und Wolkenuntergrenzen zu hoch bestimmt werden.

Anschliefsend wurden die vom Algorithmus erfassten Wolken von Dezember 2018 bis Novem-
ber 2019 statistisch untersucht. Anhand von Hé&ufigkeitsverteilungen wurde gezeigt, dass im
Sommer die hidufigste Wolkenuntergrenze bei 480 m lag, wihrend sie im Herbst bei 990 m lag.
Tiefe Wolken haben wihrend des Polartags héufig niedrigere Wolkenuntergrenzen als wéah-
rend der Polarnacht. Die Anzahl erfasster effektiver Wolkenobergrenzen ist im Sommer und
Herbst hoher als im Winter, wobei die Eindringtiefe meistens niedriger ist. Eindringtiefe und
Wolkendicke héngen v.a. von der Héhe ab, so sind beide bei mittelhohen Wolken am gréfiten
und bei hohen am niedrigsten. Die mittlere Volumendepolarisation ist im Sommer in jedem
Hohenintervall geringer als im Winter und zeigt einen (negativen) linearen Zusammenhang zur
Mitteltemperatur. Die gemeinsame Wahrscheinlichkeitsdichte von mittlerer Volumendepolari-
sation und mittlerem NRB pro Wolke weist fiir das gesamte Jahr bei tiefen und hohen Wolken
separate Maxima auf. Im Februar weisen tiefe Wolken hiufiger hohere mittlere Volumendepo-
larisation auf als im August, wo héhere NRB-Werte vorkommen.

Das MPL ermdglicht also eine genauere und detailliertere Erfassung von Wolken als das Ceilo-
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meter. Denn aufgrund der hoheren Laserenergie ist das SNR auch auf einminiitiger Auflésung
80 hoch, dass keine zeitliche Mittelung notwendig ist. Auferdem erméglicht das MPL durch
die Messung der Volumendepolarisation auch Aussagen zur Wolken-Mikrophysik.

8. Ausblick

Um den Algorithmus zu verbessern, wire prinzipiell die Losung der Lidargleichung, also die
Bestimmung von Extinktions- und Riickstreukoeffizient, auch fiir das MPL moglich (Kap.
3.1). Dadurch kénnten die MPL- und KARL-Messungen besser miteinander verglichen wer-
den und das Bestimmen der Schwellenwerte wiirde auf physikalischen Grofen basieren, konnte
aber aufgrund des héheren Rauschen die vertikale Reichweite bei hochaufgelsten Messungen
verringern. Aufierdem konnten andere (grébere) zeitliche Auflésungen betrachtet werden oder
verschiedene zeitliche Auflésungen kombiniert werden (multitemporaler Ansatz) [Campbell et
al.l 2008]. Eine Kombination der vom Ceilometer erfassten Wolkenuntergrenzen unter 270 m
mit denen des MPLs ab 270 m wiirde eine umfassendere Wolkenerkennung ermdoglichen und
das Uberlapp-Problem beim MPL ausgleichen. Da das MPL eine genauere Wolkenerfassung
ermoglicht, konnte dieses bspw. in den Cloudnet-Algorithmus (vgl. Kap. [1)) integriert werden.
Bei der Auswertung der MPL-Daten konnte die Korrelation von Volumendepolarisation und
Temperatur nicht nur im Mittel, sondern in hoherer vertikaler Auflésung an Beispielen, in de-
nen die synoptische Situation einen Vergleich von Radiosondenmessung und MPL ermdglicht,
verglichen werden. Dabei kénnte dann untersucht werden, ob bzw. wie sich der lineare Zusam-
menhang zwischen mittlerer Volumendepolarisation und Mitteltemperatur im Jahresverlauf,
also bspw. zwischen Mérz (kiltester Monat), Juli (warmster Monat) und Oktober (geringste
Aerosolkonzentration), verdndert.

Um zu iiberpriifen, ob die héheren summierten NRB-Werte bei mittelhohen Wolken wahrend
des Polartags wirklich auf eine hohere Wolken-optische Dicke zuriickzufiihren sind, wire eben-
falls die Losung der Lidargleichung fiir « sinnvoll.

Das Auswerten lingerer Zeitreihen wiirde auch eine stirkere Aussage iiber das Vertikalpro-
fil von Wolkendicke und Eindringtiefe erméglichen. Ebenso kdnnte die Auswertung auch in
Abhéngigkeit der Wetterlage durchgefiihrt werden. Mittels Reanalysedaten kénnte untersucht
werden, wie Wolken auf synoptisches Forcing reagieren, indem die vom MPL erfassten Wolken
und deren Entwicklung mit Windgeschwindigkeit und -richtung aus den Reanalysedaten (je
nach zeitlicher und rdumlicher Auflésung) verglichen werden.

Eine weitere Anwendung des MPLs ist die Niederschlagsmessung, so bestimmten [Lolli et
al. [2020] mit einem Bilderkennungalgorithmus aus der Volumendepolarisation des MPLs
(mittels Schitzung der Laplace-Verteilung) die Niederschlagsmengen bei schwachen Nieder-
schlagsereignissen in Greenbelt (USA) und konnten eine hohe Korrelation mit bodengebunde-
nen Distrometer-Messungen feststellen.
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A. Kalibrierung der Volumendepolarisation beim MPL

Damit Gleichung [3:23]auch fiir die Volumendepolarisation gilt, muss d,,,; kalibriert werden. Denn Parallel- und
Querkanal besitzen unterschiedliche Empfangsoptiken, die sich bei der Division der Signale nicht aufheben. Da
das MPL einen schmaleren Interferenzfilter besitzt als das KARL, misst es nur den Q-Zweig und nicht das
Rotationsraman-Spektrum. Daher muss statt 1,43 % als Normierungsfaktor 0,363 % verwendet werden
rendt und Nakamural [2002]. Mit einer noch zu bestimmenden Kalibrierkonstanten k soll fiir klare Verhaltnisse

!
6vol7kalibriert =k 6vol,unkalib7‘iert = 0,363 % (Al)

gelten. Fiir die Kalibrierung werden 1500 Profile von klaren Tagen (14., 15. und 16.01.2019, das KARL hat
an diesen Tagen keine polaren Stratosphirenwolken erfasst, welche Depolarisation hervorrufen konnten) ver-
wendet und gemittelt. Abb. zeigt links das gemittelte Signal im Querkanal P]{;RB(z) und in der Mitte
Ovol,unkalibriert = PJJV_RB (2)/ Py pp(2). Da die unkalibrierte Volumendepolarisation auch an klaren Tagen hé-
henabhingig ist, sei k = k(z) ein hohenabhingiger Kalibriervektor. Um das Rauschen von k zu verringern,
wird ab 5 km Hohe iiber die Intervalle [5, 8] km, [8,12] km und [12,18] km jeweils gemittelt, wie der rechte Teil
von Abb. [AT] zeigt.

Querkanal unkalibriertes Vol-Depolarisationsverhaltnis héhenabhangiger Kalibriervektor
(MPL, 14.-16.01.2019) (MPL, 14.-16.01.2019) (MPL, 14.-16.01.2019)
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Abb. A.1: NRB-Querkanal (links), unkalibrierte Volumendepolarisation (mitte) und der daraus abgeleitete Kalibriervek-
tor, i.e. k(z), sodass GL. erfiillt ist (rechts).

Abb. [A72)zeigt, dass eine vertikale Mittelung iiber 2 km Hohe die Hohenabhéngigkeit in der Troposphére verrin-
gert. Aufgrund héheren Rauschens nimmt die Interquartilsbreite mit der Hohe zu. Die Quantilsfunktionen (In-
verse der Verteilungsfunktionen in Abb. rechts) ausgewertet an dem Kalibrierwert, ermdglichen die Bestim-
mung des Anteils der filschlicherweise zu niedrig gemessenen Volumendepolarisation (i.e. d,; < 0,363 % nach
der Kalibrierung bei klaren Verhiltnissen). Fiir einen festen héhenunabhingigen Kalibrierwert kann hieraus
ein hohenabhéngiger Fehler ermittelt werden.

Verteilung der Kalibrierkonstante

Kalibrierung der Volumendepolarisation, 2Zkm-Mittelung (MPL, 14.-16.01.2019) in Abhéngigkelt des Hohenintervalls
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Abb. A.2: Boxplot der Kalibrierkonstanten vertikal gemittelt {iber 2 km Hohe, i.e. die k, die die Gleichung k =
0,00363/8,0; (mit d,,; gemittelt {iber 0-2 km, 2-4 km usw.) erfiillen (links) und deren Verteilung (rechts).

In dieser Arbeit wird die hohenabhingige Kalibrierung (Abb. rechts) verwendet.
Bei Messungen exakt im Zenit bewirken hexagonale Eisplatten aufgrund der Symmetrie keine Depolarisation.
Deshalb werden Lidar leicht geneigt, sodass diese Symmetrie aufgebrochen wird.
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