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Abstract

The knowledge of atmospheric waves, e.g., gravity and tidal waves, is crucial to our under-
standing of the circulation in the Earth’s atmosphere. Due to the propagation and interaction
of these waves, they couple different atmospheric layers from the troposphere to the ther-
mosphere by the transport of momentum and energy. The propagation of gravity waves is
strongly affected by tidal waves as they modulate the mean background wind field and vice
versa, which is not yet fully understood and not implemented in many circulation models.
Since 2010 the daylight capable Rayleigh-Mie-Raman (RMR) lidar at Kiihlungsborn (54° N,
12° E) is in operation to investigate wave phenomena in the middle atmosphere during day
and night. The instrument typically provides relative density profiles and temperature data
between 30 and 75km altitude. Until 2016 an extensive data set of about 8300 hours is ob-
tained to derive wave characteristics on different time scales. The general challenge for such
data sets is the separation of gravity waves and tides. Therefore, a 1-dimensional spectral
filtering technique is developed in this thesis to distinguish between gravity and tidal waves
according to their specific periods or vertical wavelengths. While inertia gravity waves show
relatively small vertical wavelengths between 7 and 10km, gravity waves with periods of
4-8 h often have much larger vertical wavelengths comparable to tides. Outstanding weather
conditions in May 2016 allowed for a 10-day continuous lidar measurement which surprisin-
gly shows a large tidal and gravity wave variability on time scales of only a few days. Besides
the short-term variability, the seasonal variation is derived for gravity waves as well as for
tides. Inertia gravity waves and tides show a reduced activity during summer. Contrary to
this, gravity waves with smaller periods of 4-8 h exhibit a larger activity in summer especially
above 55 km altitude. Another approach to study gravity waves with periods of several mi-
nutes to a few hours is to use density fluctuations instead of temperature fluctuations. This
introduces for the first time the importance of these waves especially above 60 km altitude.

Kurzfassung

Die Untersuchung von atmosphérischen Schwerewellen und Gezeiten ist fiir das Verstdndnis
der Zirkulation in der Atmosphére von grofler Bedeutung. Durch ihre Ausbreitung und Wech-
selwirkung untereinander koppeln Wellen die verschiedenen Atmosphérenschichten von der
Troposphére bis hin zur Thermosphére, indem sie ihren Impuls und ihre Energie transpor-
tieren. Dabei hingt die Ausbreitung von Schwerewellen stark von Gezeiten ab, da diese das
Hintergrundwindfeld modulieren und umgekehrt. Diese Wechselwirkung ist bisher nur wenig
verstanden und nur unzureichend in Zirkulationsmodellen implementiert. Seit 2010 ist das
tageslichtfihige LiDAR in Kiihlungsborn (54° N, 12° O) in Betrieb, um Wellenphdnomene
unabhéngig von der Tageszeit in der mittleren Atmosphére zu untersuchen. Das Instru-
ment liefert typischerweise relative Dichteprofile und Temperaturen in einem Héhenbereich
von 30 bis 75km. Bis einschliellich 2016 wurden iiber 8300h Messdaten aufgenommen,
mit denen atmosphérische Wellen auf unterschiedlichen Zeitskalen charakterisiert werden.
Die Herausforderung dabei besteht in der Trennung von Schwerewellen und Gezeiten. Da-
zu wurde innerhalb dieser Arbeit ein 1-dimensionaler spektraler Filter entwickelt, um die
Wellen entsprechend ihrer Periode und vertikaler Wellenldnge zu separieren. Dabei zeig-
ten Trigheitsschwerewellen relativ kleine vertikale Wellenldngen von 7 bis 10 km, wihrend
Schwerewellen mit Perioden zwischen 4 und 8 h deutlich langere vertikale Wellenléingen auf-
weisen, die vergleichbar mit denen von Gezeiten sind. Aulergewohnliche Wetterbedingungen
im Mai 2016 erlaubten eine 10-tdgige LiDAR-Messung, die eine iiberraschend grofie Varia-
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bilitéit von Gezeiten und Schwerewellen zeigte. Aus dem umfangreichen Datensatz konn-
te auch die jahreszeitliche Variation von Schwerewellen und Gezeiten untersucht werden.
Trigheitsschwerewellen und Gezeiten besitzen ein klares Sommerminimum, wéhrend Schwe-
rewellen mit kleineren Perioden insbesondere oberhalb von 55 km in dieser Jahreszeit sogar
an Bedeutung gewinnen. Die Untersuchung von Dichtefluktuationen anstelle von Tempera-
turfluktuationen ermoglichte die Auflésung von Schwerewellen mit Perioden von nur wenigen
Minuten. Dabei zeigte sich erstmals die erhohte Bedeutung dieser Wellen insbesondere ober-
halb von 60 km.
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1. Einleitung

Als Atmosphire wird die gasférmige Schicht um die Erdoberfliche bezeichnet, die aufgrund
der Schwerkraft an den Planeten gebunden ist. Innerhalb der Erdatmosphére spielen sich
komplexe Prozesse ab, die dazu fithren, dass iiberhaupt Leben auf der Oberfliche existie-
ren kann. Die Atmosphére befindet sich dabei in einem komplexen Gleichgewicht zwischen
Absorption und Emission von Strahlung und Materieaustausch mit dem Weltraum. Fiir
biologische Organismen schédliche, kurzwellige solare und ionisierende kosmische Strahlung
durchdringt die Atmosphéire kaum, wihrend die Emission thermischer Strahlung von der
Erdoberfliche in den Weltraum durch Spurengase (Wasserdampf, Kohlendioxid und Me-
than) gemindert wird.

Dieser Austausch von Energie und Materie findet in verschiedenen Schichten der Atmo-
sphire statt, welche auch als Sphiren bezeichnet werden. Diese Schichten lassen sich bei-
spielsweise aufgrund des vorherrschenden Temperaturgradienten (%—Z) unterteilen. Damit
wird zwischen Troposphére (bis ca. 12km Héohe), Stratosphére (bis ca. 50 km), Mesosphére
(bis ca. 90 km) und Thermosphire (oberhalb von 100 km bis zur Exosphire, dem Ubergang
zum Weltraum, in etwa 500 km) unterschieden. Die Ubergiinge zwischen den Schichten wer-
den als Pausen bezeichnet. Abbildung 1.1 zeigt die vertikale Temperaturstruktur der Erdat-
mosphére mit den einzelnen Schichten im Mittel fiir Sommer und Winter. Aufgrund der
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Abbildung 1.1.: Mittlere Temperaturstruktur der Erdatmosphére im Sommer und Winter
iiber Kiithlungsborn aus LiDAR-Messungen aus Rauthe (2008).

hoheren solaren Einstrahlung im Sommer ist intuitiv klar, dass die Temperaturen in der
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Tropo- und Stratosphiire im Sommer hoéher sind als im Winter. Auffillig sind jedoch die
saisonalen Unterschiede in der Mesopausenregion. Zum einen sind die Temperaturen hier im
Sommer wesentlich niedriger als im Winter und zum anderen ist auch die Hohe der Meso-
pause im Sommer nur bei etwa 88 km im Vergleich zum Winter mit 100 km (Libken und von
Zahn, 1991; She und von Zahn, 1998; Gerding et al., 2008). Dieses Phéanomen der niedrigen
Temperaturen tritt dabei insbesondere in polaren Breiten auf und kann dazu fithren, dass
die Temperaturen im Sommer unter die Frostpunkttemperatur von Wasser sinken, so dass
die Bildung von leuchtenden Nachtwolken (engl.: ,noctilucent clouds“, Abk.: NLC') moglich
wird.

Wihrend sich die Temperaturstruktur und der Anteil der Spurengase der Atmosphére mit
der Hohe #ndert, ist die chemische Zusammensetzung der Hauptbestandteile (Stickstoff mit
78%, Sauerstoff mit 21% und Argon mit 1%) der Atmosphére bis in etwa 100 km nahezu
konstant, weshalb dieser Hohenbereich auch Homosphére genannt wird. Diese konstante
Durchmischung der Gase ist dariiber in der sogenannten Heterosphére nicht mehr gegeben.
Der Ubergangsbereich wird dann als Turbopause bezeichnet.

1.1. Ursache der Variation in der Temperaturstruktur der
Atmosphire

Die besonders niedrige Temperatur in der Mesopausenregion kann nicht durch das Strah-
lungsgleichgewicht erklirt werden. Urséchlich dafiir sind atmosphérische Wellen, die die Zir-
kulation in der Atmosphére beeinflussen (z.B. Lindzen, 1981; Matsuno, 1982; Holton, 1992).
Solche Wellen, deren riickstellende Kraft der Auftrieb bzw. die Schwerkraft ist, werden Schwe-
rewellen genannt. Sie kommen prinzipiell in jeder stabil geschichteten Atmosphére vor und
sind damit nicht ausschliellich auf der Erde zu finden, sondern beispielsweise auch auf un-
seren Nachbarplaneten Venus und Mars (z.B. Mayr et al., 1988; Yigit et al., 2015). Neben
der riickstellenden Kraft spielt auch die Art der Anregung bei der Bezeichnung der Wellen
eine Rolle. Werden Schwerewellen durch Absorption solarer Strahlung erzeugt, werden diese
auch thermische oder solare Gezeiten genannt. Auf die verschiedenen atmosphérischen Wel-
len wird in Kapitel 2.1 ndher eingegangen. Auf der Erde propagieren Schwerewellen vertikal
und horizontal vom Ort ihrer Anregung, welcher oftmals in der Troposphire liegt, weg und
iibertragen dabei ihren Impuls an die Hintergrundatmosphére. Durch diesen Impulsiibertrag
wird der Wind in zonaler Richtung abgeschwicht, was durch den Einfluss der Corioliskraft
zu einer meridionalen Windkomponente vom Sommer- zum Winterpol fithrt. Dies hat wie-
derum zur Folge, dass sich ein ausgleichender, aufwirts gerichteter vertikaler Wind iiber
dem Sommerpol ausbildet, der adiabatisch abkiihlend wirkt und somit zu den genannten
niedrigen Temperaturen in der Sommermesopause fiihrt.

Schwerewellen haben auch unterhalb der Mesopause Auswirkungen. In der Troposphére
erzeugen Schwerewellen hiufig zu sehende gebénderte Wolkenstrukturen. Aulerdem erzeugt
das Brechen von Schwerewellen in der Tropopause Turbulenz (engl.: ,clear air turbulence®),
welche fiir den Flugzeugverkehr ein Risiko darstellt (Sharman et al., 2012). Dariiber hinaus
verursachen grofiskalige atmosphérische Wellen stratosphérische Erwadrmungen und daran
gekoppelte mesosphirische Abkiihlungen im Winter. Die Anderung der Aktivitéit dieser pla-
netaren Wellen und damit ihrer Ausbreitung fiithrt zu einer verdnderten Zirkulation und
damit wiederum zu einer Anderung der Ausbreitungsbedingungen fiir Schwerewellen und
Gezeiten in der mittleren Atmosphére (~10 - 100 km). Durch diese und weitere Auswirkun-
gen stellt die Ausbreitung von Schwerewellen und Gezeiten in diesem Hohenbereich einen
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der wichtigsten dynamischen Prozesse in der Atmosphére dar, der nach wie vor Gegenstand
aktueller Forschung ist.

1.2. Motivation dieser Arbeit

Die Untersuchung von Schwerewellen und Gezeiten héngt stark von der zeitlichen und
raumlichen Auflosung eines Messgerites ab. Die meisten Messmethoden betrachten dabei
oftmals nur Schwerewellen oder nur Gezeiten, da diese grundlegend verschieden in ihrer
Anregung und ihren Eigenschaften sind. Wihrend Schwerewellen in der Regel in der Tro-
posphiire bzw. unteren Stratosphire lokal durch z.B. die Uberstromung von Gebirgen, kon-
vektive Instabilitdten, Windscherungen oder auch Welle-Welle-Wechselwirkungen erzeugt
werden, sind Gezeiten hingegen globale Wellen in der Atmosphére, die durch die Absorption
solarer Strahlung in der gesamten mittleren Atmosphére angeregt werden kénnen ( Fritts und
Alexander, 2003; Chapman und Lindzen, 1970; Forbes, 1984). Durch diesen Anregungsme-
chanismus haben Gezeiten Perioden von einem solaren Tag (24h) und den Harmonischen
davon (12h, 8 h). Gezeiten haben einen wesentlichen Einfluss auf Schwerewellen und umge-
kehrt. Die Interaktion beider Arten von Wellen geschieht dadurch, dass Gezeiten das Hin-
tergrundwindfeld fiir Schwerewellen modulieren und so die Ausbreitungsbedingungen dieser
beeinflussen (z.B. Eckermann und Marks, 1996; Senf und Achatz, 2011; Ribstein et al., 2015).
Die meisten numerischen Klimamodelle nutzen jedoch nur vereinfachte Parametrisierungen
von Schwerewellen, die lediglich eine vertikale Ausbreitung der Wellen erlauben und keine
Wechselwirkungen zwischen verschiedenen Wellen beriicksichtigen, was dazu fithrt, dass es
mitunter groffe Diskrepanzen zwischen Modellergebnissen und Messungen gibt (Kim et al.,
2003; Alexzander et al., 2010). Daher sind mehr Messdaten erforderlich, um die Modelle zu
validieren (Geller et al., 2013).

Der interessante, zu untersuchende Hohenbereich liegt dabei in der mittleren Atmosphére.
Dieser Bereich ist durch verschiedenste bodengebundene oder satellitengestiitzte Messinstru-
mente zum Teil abdeckbar, welche in den letzten Jahrzehnten entwickelt wurden (z.B. Wu
et al., 2006; Preusse et al., 2008; Gille et al., 2008; Hoffmann et al., 2010). Satelliten sind in
der Lage globale Wellenph&nomene zu messen. Dabei werden jedoch entweder nur bestimm-
te Lokalzeiten abgedeckt, so dass damit keine zeitliche Entwicklung der Wellen untersucht
werden kann, oder zur Abdeckung aller Lokalzeiten wird viel Zeit benttigt, so dass jegliche
Variabilitat nicht innerhalb dieser Zeit nicht erfasst wird. Radiosonden und Ballonmessun-
gen in der Troposphiire und unteren Stratosphére haben eine wesentlich bessere réumliche
Auflosung, konnen aber nicht Wellen mit Perioden von mehreren Stunden messen (Hertzog
et al., 2008). Dem gegeniiber stehen nahezu kontinuierliche RADAR-Messungen von Win-
den, die wiederum aber nur einen eingeschrinkten Héhenbereich in der Troposphére oder
von 70 bis 100 km abdecken (z.B. Hoffmann et al., 2010; Placke et al., 2012). Im Gegensatz
dazu bietet ein Rayleigh-Mie-Raman (RMR)-LiDAR (engl.: ,light detection and ranging®),
welches auf einem dhnlichen Messprinzip basiert wie ein RADAR, die Mglichkeit im gesam-
ten Hohenbereich von der Troposphére/unteren Stratosphére bis hin zur Mesopausenregion
relative Dichten, Temperaturen und in Einzelfédllen sogar Winde in einer geniigend hohen
Auflésung zu messen, um Schwerewellen zu untersuchen (Rauthe et al., 2006; Gerding et al.,
2008; Hildebrand et al., 2012).

Traditionell sind die meisten RMR-LiDARs auf Nachtmessungen beschrankt ( Wilson et al.,
1991a; Mzé et al., 2014). Bekannterweise wird durch LiDAR-Messungen eine Superposition
verschiedener Wellen detektiert, welche abhéngig von der Dauer der Messung ist, daher wer-
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den meist nur Schwerewellen betrachtet, welche augenscheinlich kleinere Perioden haben als
die Messdauer. Durch das Fehlen einer Tageshilfte ist es deswegen nur sehr eingeschriankt
moglich, effektiv zwischen Schwerewellen und Gezeiten zu unterscheiden. Fiir das in dieser
Arbeit verwendete RMR-LiDAR in Kiihlungsborn wurde jedoch die Tageslichtfahigkeit in
den Jahren 2009/2010 entwickelt. Diese erméglicht es auch ldnger-periodische Wellen, wie
Gezeiten, zu erfassen und zu untersuchen (Kopp et al., 2015). Durch die zeitaufgelosten Mes-
sungen von Schwerewellen und Gezeiten lassen sich die Interaktion dieser beiden Phdnomene
und ihre zeitliche Entwicklung wie mit keinem anderen Messgerét untersuchen. Des Wei-
teren ermdglichen quasi-kontinuierliche, tageslichtunabhingige Messungen die Bestimmung
von Unterschieden in der saisonalen Variation von Schwerewellen und Gezeiten. Der grofien
abgedeckten Hohenbereich von 30 km bis 75 km ermdglicht insbesondere die Untersuchung
der Kopplung der verschiedenen atmosphérischen Schichten, welche durch eben diese Wel-
len stattfindet. Auflerdem stellt der Standort Kiihlungsborn (54° N, 12°O) ein Bindeglied
zwischen den mittleren (~40° N) und den polaren Breiten dar.

1.3. Struktur der Arbeit

In der vorliegenden Arbeit werden erstmals simultan Schwerewellen und Gezeiten aus Son-
dierungen mit dem Kiihlungsborner Rayleigh-Mie-Raman-LiDAR, untersucht. Es werden
zunéchst in Kapitel 2 die theoretischen Grundlagen zum Phénomen der Wellen in der At-
mosphére gelegt. Dabei wird zwischen Schwerewellen und Gezeiten unterschieden und auf
deren spezifische Anregungsmechanismen eingegangen. Anschliefend wird in Kapitel 3 die
Messmethode des LiDAR ausfiihrlich beschrieben. Des Weiteren wird hier auf die verwen-
deten Analysemethoden zur Extraktion von Schwerewellen und Gezeiten aus LiDAR-Daten
eingegangen. Nach diesen grundlegenden Kapiteln werden in den folgenden fiinf Kapiteln die
Ergebnisse aus den seit 2010 bis einschliefllich 2016 gewonnenen Messdaten dargestellt. Dabei
wird zunéchst in Kapitel 4 anhand eines Tagesdatensatzes auf Besonderheiten der Analyse
der Temperaturdaten hingewiesen und einige grundlegende Eigenschaften von Schwerewellen
aus LiDAR-Daten erldutert. In Kapitel 5 wird ein bislang einzigartiger Temperaturdatensatz
mit einer Lénge von etwa 10 Tagen vorgestellt und daran die Variabilitit insbesondere von
Gezeiten dargelegt. Diese starke Variabilitdt wird in der wissenschaftlichen Gemeinschaft
bisher nur wenig beachtet. Aufbauend auf den tagesbasierten Analysen werden in den Kapi-
teln 6 und 7 die Jahresgéinge von Schwerewellen- und Gezeitenparametern untersucht, welche
insbesondere die Bedeutung der kurzperiodischen Wellen untermauern. Kapitel 8 zeigt einen
alternativen Weg zur Extraktion von kurzperiodischen Schwerewellen auf, indem statt Tem-
peraturdaten die direkt mit dem LiDAR gemessenen relativen Dichtedaten analysiert werden.
Dies bietet zukiinftig Moglichkeiten, Schwerewellen auf kiirzeren Zeitskalen zu untersuchen
und kann damit neue Erkenntnisse liefern, die fiir die Parametrisierung von Schwerewellen
in Modellen von Relevanz sind.
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In diesem Kapitel werden die notwendigen theoretischen Grundlagen erldutert, die notwen-
dig sind, um eine Wellenausbreitung in der Atmosphére zu verstehen. Es werden die unter-
schiedlichen Arten der Anregung der Wellen und deren Auswirkung auf die Zirkulation in
der Atmosphire beschrieben. Im letzten Abschnitt dieses Kapitels wird dargelegt, inwieweit
Wind in der Atmosphére einen Einfluss auf die Ausbreitung der Wellen hat.

2.1. Atmosphéirische Wellen

Die Dynamik in der Atmosphére der Erde wird ganz dhnlich wie im Ozean durch Wellen
getrieben. Diese Wellen iibertragen ihre Energie und damit verbunden ihren Impuls an die
Hintergrundatmosphére, wenn sie brechen oder gefiltert werden. Damit spielen sie eine we-
sentliche Rolle bei der Beschreibung der Zirkulation in der Atmosphére und ein Verstédndnis
dieser Wellen ist essenziell. Es lassen sich unterschiedliche Wellen aufgrund ihrer Anregung
unterscheiden, auf die im Folgenden naher eingegangen wird.

2.1.1. Schwerewellen

Als Schwerewellen werden solche Wellen bezeichnet, deren riickstellende Kraft die Schwer-
kraft bzw. der Auftrieb ist. Es wird zwischen externen und internen Schwerewellen unterschie-
den. Externe Wellen entstehen an Grenzflichen von verschiedenen Medien, wie z.B. Wasser
und Luft. Interne Schwerewellen sind die innerhalb eines Mediums auftretenden Oszillatio-
nen. Im Folgenden werden nur interne Schwerewellen betrachtet, da die mittlere Atmosphére
Gegenstand der Untersuchungen ist und damit Wellen innerhalb des Luftmediums auftreten.

Oszillationen einzelner Luftpakete

FEinzelne Luftpakete werden in guter Naherung in der Atmosphéire durch adiabatische Zu-
standsdnderungen aus ihrer Ruhelage ausgelenkt und koénnen dann Oszillationen um diese
Ruhelage vollfithren. Dies ist wesentlich davon abhéngig, welcher Temperaturgradient %—Z in
der entsprechenden Schicht vorliegt. Da der Druck mit zunehmender Hohe abnimmt, kiihlt
sich das Luftpaket bei einem Transport nach oben entsprechend dem feucht- oder trockena-
diabatischen Temperaturgradienten I' ab. In der trockenen mittleren Atmosphére betrigt
dieser etwa -10 K /km. Das ausgelenkte Luftpaket ist dementsprechend schwerer als die es
umgebende, wirmere Luft der Hintergrundatmosphére. Durch die Schwerkraft wird es dann
wieder zuriick in seine Ausgangslage bewegt. Das Analogon findet statt, wenn das Luftpaket
nach unten ausgelenkt wird. Die so entstehende Oszillation findet mit der Auftriebs- oder

auch Brunt-Viisidlda-Frequenz N statt. Das Quadrat davon ist definiert als

29 (9T 9 _9 (9T _
N_T<8z+cp>_T<8z L) 2.1)
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dabei ist T' die Temperatur der Hintergrundatmosphére, g die Erdbeschleunigung und ¢, die
spezifische Wérmekapazitit bei konstantem Druck p (z.B. Andrews et al., 1987; Brasseur
und Solomon, 2005).

Fiihrt man die Grofle der potentiellen Temperatur © ein, welche die Temperatur ist, die
ein Luftpaket annehmen wiirde, wenn es adiabatisch auf den Druck p(zg) gebracht wird, so
vereinfacht sich Gleichung 2.1 zu

g 0o

N2=22— 2.2
O 0z (2.2)

mit

O(z) = T(z) - (p('z()))l_i , (2.3)

p(2)

wobei v = C%, das Verhiltnis der spezifischen Warmen bei konstantem Druck und konstan-
tem Volumen angibt. Die Atmosphére ist nur dann stabil, wenn die potentielle Temperatur
mit der Hohe zunimmt, d.h., wenn N? > 0 ist. Damit ist die Brunt-Vaiiséld-Frequenz ein
Maf fiir die statische Stabilitdt der Atmosphiére, in der Auftriebsoszillationen méglich sind.
Ist N2 < 0, so kommt es zu Konvektion und Turbulenz und die Atmosphire ist nicht linger
stabil. Betrachtet man die einzelnen Schichten der Atmosphére (siche Abbildung 1.1 aus
Kapitel 1), wird deutlich, dass die Brunt-Viiséld-Frequenz sehr unterschiedliche Werte an-
nehmen kann. In der Tropo- und Mesosphére ist der Temperaturgradient sehr dhnlich zum
adiabatischen, damit ist die Brunt-Vaisédld-Frequenz hier eher klein. Der Einfachheit halber
wird héufig auch eine Brunt-Viiséld-Periode (tpy = ZW”) angegeben. Sie liegt in der Tro-
posphére bei etwa 15min. In der Stratosphére ist N sehr viel grofier und entspricht einer
Periode von etwa 5 min. Damit ist die Stratosphére sehr viel stabiler als die Schichten mit
negativem Temperaturgradienten. Die Brunt-Viisédld-Frequenz ist damit die grofStmogliche
Frequenz fiir Schwerewellen. Da in der Atmosphire die einzelnen Luftpakete miteinander
gekoppelt sind, entstehen Wellen. Um diese Wellenbewegung zu beschreiben, wird die im

Folgenden néher erlduterte lineare Theorie verwendet.

Lineare Theorie

Die Bewegung der Luft iiber der rotierenden Erdoberfliche wird durch die Navier-Stokes-
Gleichungen beschrieben. Dazu zéhlen die Impulserhaltung mit den drei Geschwindigkeits-
komponenten in zonaler, meridionaler und vertikaler Richtung (u, v, w), und zusétzlich
die Kontinuitatsgleichung und die Energieerhaltung mit der Einschrinkung auf adiabatische
Prozesse. Fiir eine ausfiihrliche Herleitung und Darstellung der Gleichungen sei an dieser
Stelle auf Holton (1992) und Fritts und Alezander (2003) verwiesen. Die oben genannten
Gleichungen bilden ein gekoppeltes, nichtlineares Gleichungssystem, welches nicht analytisch
losbar ist. Zur Linearisierung dieses Differentialgleichungssystems wird ein Stérungsansatz
gewiihlt, der die geophysikalischen Grolen (u, v, w sowie die Dichte p und den Druck p)
in einen konstanten Hintergrund und eine Stérung 1. Ordnung unterteilt. Die Stérung muss
dabei viel kleiner als der Hintergrund sein. Auflerdem wird zusétzlich angenommen, dass der
mittlere Vertikalwind vernachléssigbar ist, der Hintergrund sich in hydrostatischem Gleich-
gewicht befindet und sich die mittlere Dichte und der mittlere Druck, geméafl der Boussinesg-
Approximation, nur mit der Hohe z &dndern. Alle Vereinfachungen fithren nun zu einem
gekoppelten, linearen Gleichungssystem, welches sich einfach durch einen Wellenansatz der
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(ul7 Ul? wl? 27 ];7 p) = (fl/, 177 w? é?ﬁ? ﬁ) : e[l(kz+ly+mz_Wt)+ﬁ] (2'4)
pp

16sen lasst. H ist hierbei die Skalenhohe, also die Hohendifferenz, in der der Druck p um einen
Faktor 1/e abgenommen hat. Der genannte Losungsansatz beschreibt eine Stérung durch
eine monochromatische Welle mit dem Wellenzahlvektor k = (k,l,m) und der Frequenz
w in einem ortsfesten Bezugssystem. Durch Einsetzen dieser Losung in die linearisierten
Bewegungsgleichungen erhélt man die algebraische Losung fiir die in Gleichung 2.4 mit einer
Tilde gekennzeichneten Amplituden der entsprechenden Grofien der Schwerewelle mit Hilfe
der intrinsischen Frequenz @. Sie ist definiert als @ = w — kuw— [ und entspricht der Frequenz
der Welle im mit dem Hintergrundwind mitbewegten Bezugssystem.

Aus der Losung der Bewegungsgleichungen ldsst sich dann die Dispersionsrelation der
Schwerewelle unter Vernachléssigung der Schallwellen (cg — o) folgendermafien darstellen

o N2EEH 1)+ f2(m? + 43)

Wt = T (2.5)
k2 + l2 + m2 + 1H2
oder auch
9 (k2+12)(N2—d)2) 1
m” = T YEL (2.6)

mit dem Coriolisparameter f = 2Q2sin ¢, der sich aus Breitengrad ¢ und Winkelgeschwindig-
keit € der Erde berechnet. Die Dispersionsrelation verkniipft damit die Frequenz der Wellen
mit ihrer rdumlichen Information, den Wellenzahlen, und der Hintergrundatmosphére.

Die intrinsische Frequenz ist dabei, wie bereits erwéhnt, nach oben hin limitiert durch die
Brunt-Viiséla-Frequenz, und nach unten durch den Coriolisparameter

N> >|f]. (2.7)
Das ist eine direkte Folge aus Gleichung 2.6, da m? > 0 und m < oo bei vertikaler Aus-
breitung der Welle gelten muss. Der Frequenzbereich der Schwerewellen ldsst sich in drei
Bereiche unterteilen:

e niederfrequente Wellen mit & = f:
Derartige Schwerewellen werden auch Tragheitsschwerewellen genannt. Fiir die Disper-
sionsrelation ergibt sich

k2
@ = N1 4 f2, (2.8)

m
mit k, = vk? + (2. Der Coriolisparameter aus Gleichung 2.5 ist nicht vernachliissigbar.
Damit ist eine Geschwindigkeitskomponente senkrecht zur Ausbreitungsrichtung nicht
linger null und die Wellen breiten sich spiralférmig dreidimensional aus. Aulerdem geht
das Verhiltnis der vertikalen zur horizontalen Gruppengeschwindigkeit fiir & — f gegen

null, was bedeutet, dass diese Wellen auch noch sehr entfernt von ihrem Anregungsort
zu finden sind (Dunkerton, 1984; Eckermann, 1992).
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e mittelfrequente Wellen mit N > & > f:

Fiir Schwerewellen mittlerer Frequenz vereinfacht sich die Dispersionsrelation zu
kn,
m

& =N| (2.9)

Demnach ist die vertikale Wellenzahl direkt mit der horizontalen Phasengeschwindig-
keit ¢, = ¢, — up und damit mit dem Hintergrundwind wie folgt verkniipft

B N B N
én] Jen —

|m| (2.10)
Néhere Informationen zum Einfluss des Windes auf die Ausbreitung der Wellen sind in

Abschnitt 2.2 zu finden. Fiir die vertikale Wellenldnge erhélt man dann daraus folgend

B 2m |Ch *ﬂh’

Az
N

(2.11)
Ein kritisches Niveau ist dann gegeben, wenn ¢, = uy, ist, da die vertikale Wellenlédnge
hier null wird (Booker und Bretherton, 1967). Jedoch wird dieses Niveau nicht in
endlicher Zeit erreicht, weshalb andere Instabilititen und Dissipationsmechanismen
vorher auftreten (Lighthill, 1978). Bereits wenn ¢, — @y, und damit A\, — 0 wird der
Gradient in der Temperatur so steil, dass es zu statischen Instabilitéten kommt.

¢ hochfrequente Wellen mit & > f:
Fiir Schwerewellen mit hoher Frequenz kann der Coriolisparameter aus Gleichung 2.5
vernachléssigt werden. Jedoch wird der Term ﬁ flir Wellen mit vertikalen Wel-
lenlingen A, > 30km relevant, da hier die Anderung der Dichte zu grof innerhalb
des Bereiches einer Wellenlénge wird und damit Kompressibilitéit eine Rolle spielt. Fiir
Wellen mit kleineren vertikalen Wellenléingen kann auch dieser Kompressibilitdtsterm
vernachléssigt werden. Unter Vernachlidssigung der Corioliskraft und des Kompressi-
bilitdtsterms erhélt man als Losung der Bewegungsgleichungen einfache ebene Wellen,

deren Geschwindigkeitsstorung senkrecht zur Ausbreitungsebene null wird.

Energie von Schwerewellen

Schwerewellen verursachen in der Atmosphére Variationen in der Dichte, der Temperatur
sowie im Wind. Die Energiedichte pro Masse Ef]‘gs ldsst sich, bei bekannter Amplitude, als
Summe aus kinetischer und potentieller Energiedichte (EX und E

pot) folgendermaflen be-
rechnen (Tsuda et al., 2000)

2N2\ p

M M Mo_Llom  om om 1g* () i

Eges:Ekin+Ep0t:§(u +tvot+w )+77 () ) (212)
wobei v und v" die Storungen im Wind sind, die orthogonal zur Ausbreitungsrichtung der
Welle sind. W' ist die Vertikalwindstérung. Des Weiteren sind ¢ die Erdbeschleunigung,
N die Brunt-Viiséla Frequenz, p die Hintergrunddichte und ,0/ die Dichteabweichung vom
Hintergrund. Da ein Messinstrument in der Regel eine Superposition verschiedener Wel-
len beobachtet, stellen gemessene Amplituden, z.B. von Dichtefluktuationen, eine Mittelung
iiber die Wellen dar, die mit dem Instrument aufgelést werden.



2.1. Atmosphirische Wellen

Die so durch Schwerewellen iibertragene Energie ist ein Maf fiir die Aktivitdt der Schwe-
rewellen, da damit die Hintergrundatmosphére beeinflusst wird. Das Energiespektrum ist
demnach abhéngig von der Art der Schwerewellen, also von ihren intrinsischen Frequenzen,
der vertikalen und der horizontalen Wellenzahlen. Das Schwerewellenspektrum beziiglich der
vertikalen Wellenlénge unterteilt sich in einen ungesittigten (m < m*), einen gesittigten
(m* < m < my) und einen turbulenten Bereich (m > my) (Gardner, 1996). Der fiir die mitt-
lere Atmosphére relevante Bereich wird bei einer minimalen Wellenzahl m* erreicht, ab der
Séttigung und Dissipation eine Rolle spielen. Radiosondenmessungen von Allen und Vincent
(1995) in der Troposphére und unteren Stratosphére zeigen, dass der geséttigte Bereich bei
einer vertikalen Wellenldnge von 2km erreicht wird. Mit zunehmender Hohe, nimmt diese
vertikale Wellenléinge zu bzw. die Wellenzahl ab, damit werden Sattigungsprozesse auch in
der Mesosphére relevant. Bei kleineren Wellenzahlen ist das Spektrum der ungeséttigten
Schwerewellen im Wesentlichen von den unterschiedlichen Schwerewellenquellen beeinflusst.

Bereits Hodges (1967) zeigte, dass Windfluktuationen durch konvektive Instabilitéiten nicht
groBer werden als die intrinsische horizontale Phasengeschwindigkeit von Schwerewellen. Mit
Hilfe der Dispersionsrelation lisst sich diese Séttigungsamplitude als % ausdriicken. Die-
se Grenze wird von jedem einzelnen Schwerewellenpaket unabhéngig von der intrinsischen
Frequenz und der horizontalen Wellenldnge erreicht. Damit ist das Energiespektrum fiir
geséttigte Schwerewellen wie folgt separabel in intrinsischer Frequenz @ und vertikaler Wel-
lenzahl m (Dewan und Good, 1986):

E(m, &, ¢) = EgA(m)B(w)®(s), (2.13)
wobei

my N 2w

/ A(m)dm = / B(&)dw = / B($)do = 1 (2.14)

0 J; 0

gilt. ®(¢) entspricht dabei der Verteilung der Ausbreitungsrichtungen. Das Frequenzspek-
trum B variiert typischerweise mit

B(&) oc P (2.15)

mit Werten des spektralen Indexes p ~ %, welcher den Anstieg des Spektrums beschreibt
(Fritts und Alezander, 2003). Das ist konsistent mit Beobachtungsdaten von beispielsweise
VanZandt (1982) und Collins et al. (1994). Hinsichtlich der S#ttigung von Schwerewellen
gibt es neben der Theorie von Dewan und Good (1986) auch eine erweiterte Theorie von
Dewan (1994) sowie weitergehende Theorien von Gardner (1994) zu diffusiver Filterung.
Allen Theorien ist gemeinsam, dass das Schwerewellenspektrum in Bezug auf die vertikale
Wellenlénge dieselbe Form aufweist. Jedoch sind die zugrunde liegenden Mechanismen un-
terschiedlich. Bei diesen erweiterten Theorien ist die Separabilitit des Spektrums nicht mehr
ohne Weiteres gegeben, da die vertikale Wellenzahl abhéngig von der intrinsischen Frequenz
ist. Es gibt jedoch keinen eindeutigen Beweis, ob die Separabilitit des Spektrums gegeben ist
oder nicht, da noch keine ausreichenden Messungen diesbeziiglich vorliegen, weil intrinsische
Wellenparameter nur schwer zugéinglich sind (Gardner, 1996).

Um nun Schwerewellen in ihrer Aktivitdt zu charakterisieren, ist es geméfl Gleichung

2.12 notwendig, sowohl die kinetische als auch die potentielle Energiedichte zu bestimmen.



2. Theoretische Grundlagen

Der Wind ist dabei iiber die Polarisationsrelation mit der Dichte gekoppelt. Der linearen
Theorie folgend ist jedoch das Verhéltnis von kinetischer und potentieller Energiedichte
eine Konstante, die gleich dem spektralen Index aus Gleichung 2.15 ist (z.B. VanZandt,
1985). Damit wére es ausreichend, nur die potentielle Energiedichte zu betrachten, die aus
Temperaturvariationen bestimmt werden kann, da

1 2 N 2 1 2 T/ 2

g p g

EM = ——= | = ~ —-——= | = 2.1
pot 2N2<p> 2N2<T) (2.16)

ist, wobei T die Hintergrundtemperatur und 7" die Temperaturabweichungen sind. Diese
vereinfachte Betrachtung gilt jedoch nur unter der Annahme, dass es sich um eine mono-
chromatische Schwerewelle handelt. In der Realitét ist das jedoch nicht der Fall, in der Regel
handelt es sich um ein Ensemble von Schwerewellenpaketen unterschiedlicher Frequenzen
und Wellenzahlen. Wird aber iiber ein Ensemble gemittelt, so kommt dies einer Vorstellung
von einer monochromatischen Schwerewelle nah und es lassen sich trotz dieser Annahme
niitzliche Erkenntnisse gewinnen.

Anregungsmechanismen

Die Anregung von Schwerewellen erfolgt im Wesentlichen in der Troposphére. Die wichtigs-
ten Entstehungsprozesse lassen sich in vier Klassen unterteilen. Dazu zdhlen die Stromung
iiber Berge, Konvektion, Scherinstabilititen und wiahrend der Anpassung des Windes an das
geostrophische Gleichgewicht (Becker, 2012). Im Folgenden werden diese Prozesse basierend
auf dem Ubersichtsartikel von Fritts und Alezander (2003) kurz erliutert.

Bei der Stromung von Luft iiber Berge entstehen Schwerewellen (im Englischen auch
,mountain waves* genannt) mit horizontalen Wellenldngen von einigen zehn bis einigen hun-
dert Kilometern. Diese Schwerewellen haben grofien Einfluss in der Troposphére und Stra-
tosphére und fithren dort zu Temperaturvariationen, die 2-3 mal so hoch sind verglichen mit
Temperaturvariationen iiber flachem Erdboden oder Seen, unabhiingig von anderen Quellen
(Nastrom et al., 1987; Alexander et al., 2010). Die Wellen propagieren aber in der Regel nicht
in die Mesosphére aufgrund von vorheriger Brechung und Dissipation in der Stratosphére
(Kaifler et al., 2015).

Durch Konvektion angeregte Schwerewellen beinhalten, im Gegensatz zu den Gebirgswel-
len, eine grofle Bandbreite an Wellen mit verschiedenen Phasengeschwindigkeiten, Frequen-
zen und raumlichen Skalen. Insbesondere werden die Schwerewellen mit kleinen Frequenzen
in der mittleren Atmosphéire sehr weit entfernt von ihrer Quelle detektiert, was aber eine
genaue Zuordnung zu ihrem Ursprungsort schwierig macht.

Die Anregung durch Scherinstabilitéiten fiihrt ebenfalls zu Schwerewellen, die in die Me-
sosphére und dariiber hinaus propagieren konnen. Thre horizontalen Wellenléngen erreichen
wenige zehn Kilometer mit horizontalen Phasengeschwindigkeiten &dhnlich zum mittleren
Wind im Bereich der Scherschicht.

Bei der Anpassung des Windes an das geostrophische Gleichgewicht im Bereich der Front
einer Jetstromung kommt es zu einer Umverteilung von Impuls, Energie und potentieller Vor-
tizitdt, bei der Tragheitsschwerewellen ausgesendet werden. Diese Wellen haben vergleichs-
weise groffe Perioden und horizontale Wellenldngen von einigen hundert Kilometern. Des
Weiteren werden Schwerewellen auch durch nichtlineare Welle-Welle-Wechselwirkungen er-
zeugt. Diese Art der Schwerewellen sind in ihren Skalen nicht direkt an eine Quelle in unteren
Hohen gebunden und sind daher auch nur schwer zu charakterisieren.
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2.1. Atmosphirische Wellen

2.1.2. Gezeiten

Neben den genannten Schwerewellen im vorherigen Abschnitt gibt es erzwungene, globale
Ostzillationen in Dichte, Temperatur, Wind und Druck, deren Anregung aufgrund der Einwir-
kung der Sonne oder des Mondes erfolgt. Diese sogenannten Gezeiten haben dabei Perioden
eines solaren oder lunaren Tages und Harmonischer davon. Man unterscheidet dementspre-
chend die ganz-, halb- und dritteltagige Gezeit. Da die Amplituden der lunaren Gezeit in
der Regel wesentlich kleiner sind als die der solaren Gezeit, wird im Folgenden nur noch die
solare Gezeit betrachtet.

Anregungsmechanismen von Gezeiten

Solare oder auch thermische Gezeiten werden durch die periodische Absorption solarer Strah-
lung aufgrund der scheinbaren Bewegung der Sonne um die Erde angeregt (z.B. Chapman
und Lindzen, 1970; Forbes, 1984). Dabei spielen die verschiedenen absorbierenden Stoffe in
der Atmosphére eine Rolle. Die wichtigsten Absorber sind dabei Wasserdampf in der Tro-
posphére (0-15km), Ozon in der Stratosphére/Stratopausenregion (40-70km), sowie Sau-
erstoff und Stickstoff in der Thermosphire (120-180km) (Forbes, 1995). Durch den Tag-
Nachtwechsel der Sonneneinstrahlung variiert die Absorption und damit die Heizung in der
entsprechenden Schicht der Atmosphére. Durch diese Variation entsteht eine Wellenbewe-
gung mit einer Periode, die genau dem Tag-Nachtrhythmus der Sonneneinstrahlung ent-
spricht. Da diese breitenabhéngig ist, erfolgt die Anregung der ganztéigigen Gezeit (24 h Pe-
riode) theoretisch am stiirksten am Aquator und nimmt polwirts ab (Forbes, 1995). Liibken
et al. (2011) zeigten jedoch, dass auch in der polaren Mesopausenregion starke Gezeiten in
Temperaturen auftreten konnen. Dies kann damit begriindet werden, dass Gezeitenwellen
nicht nur vertikal, sondern auch horizontal propagieren und dementsprechend auch am Pol
auftreten kénnen, obwohl die Anregung dort selbst minimal ist.

Lineare Theorie von Gezeiten

Wie schon in Abschnitt 2.1.1 zur linearen Theorie von Schwerewellen beschrieben, werden
auch fiir Gezeiten zur Beschreibung der Bewegung die Navier-Stokes-Gleichungen, die Kon-
tinuitatsgleichung und die Energieerhaltungsgleichung linearisiert. Entsprechend Gleichung
2.4 wird ein dhnlicher Ansatz zur Losung des linearen Differentialgleichungssystems genutzt,
der jedoch zusétzlich noch die Erwdrmungsraten in Form der Anregungsfunktion J als Pa-
rameter aufweist:

U = B g o elitren], (2.17)
T p p

die Parameter s und A entsprechen der zonalen Wellenzahl und dem Léngengrad auf der
Erde. Im Falle von w > 0 propagieren die Wellen ostwérts, andernfalls westwérts. Westwérts
propagierende Gezeiten sind die klassischen Gezeiten, die sich synchron zur Bewegung der
Sonne ausbreiten, sie werden daher auch migrierende Gezeiten genannt. Daneben existieren
aber auch Gezeiten, deren Ausbreitung nicht sonnen-synchron erfolgt, sie werden als nicht-
migrierende Gezeiten bezeichnet. Sie kénnen sich sowohl west-, als auch ostwérts ausbreiten
und sogar stationir sein.

Um nun die globalen Bewegungen in einen vertikalen und einen meridionalen Anteil zu
separieren, kann man einen Reihenentwicklungsansatz mithilfe eines Orthogonalfunktions-
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2. Theoretische Grundlagen

systems ©,° fiir die Anregungsfunktion J wie folgt verwenden

T (2,0) = > 0w%(¢)J2 (). (2.18)

Mit ¢ ist hier wieder der Breitengrad gemeint. Damit erhilt man durch ©5;,%, die nach Hough
(1897, 1898) auch Houghmoden genannt werden, ein universelles Funktionensystem fiir die
Breitenabhéngigkeit. Daraus ergeben sich zwei Differentialgleichungen, die gel6st werden
miissen:

1. die horizontale, breitenabhingige Strukturgleichung, auch Laplacesche Gezei-
tengleichung genannt:
Die Losung dieser Gleichung liefert die gesuchten Houghfunktionen O3 und die da-
zugehorigen Eigenwerte h,,, welche auch als sogenannte dquivalente Tiefe bezeichnet
wird. Jedes Paar dieser Groflen gibt einen ,Mode“ oder Modus an, der die Brei-
tenabhéngigkeit der Gezeiten beschreibt. Damit werden die ganz- und die halbtigige
Gezeit hinsichtlich der zonalen Wellenzahlen s = 1 und s = 2 mit einem symmetrischen
oder asymmetrischen Verlauf zum Aquator charakterisiert. Erfolgt die Anregung der
Gezeit nahe eines bestimmten Houghmode, so wird sich die horizontale Struktur im
Wind oder der Temperatur ebenfalls dhnlich zu diesem Houghmode ausbilden.

2. die vertikale Strukturgleichung;:
Sie liefert vertikale Wellenlédngen der Gezeiten mit verschiedenen Perioden unter der
Annahme, dass der Vertikalwind vernachléssigbar ist, die Skalenhohe H konstant ist,

sowie dass die Atmosphére isotherm ist. Fiir die vertikalen Wellenlédngen ergibt sich
daher

(2.19)

mit h, als dquivalente Tiefe. Das Vorzeichen von h,, bestimmt also die vertikale Struk-
tur der Gezeiten. Ist h,, > 0 ergeben sich sogenannte propagierende Moden der Gezeit,
die sich nach oben ausbreiten und deren Amplitude aufgrund der abnehmenden Dichte
exponentiell anwichst. Dabei transportieren sie, wie die kiirzerperiodischen Schwere-
wellen, Energie und Impuls vom Ort ihrer Anregung weg. Wenn h,, < 0 ist, entstehen
nicht-propagierende Moden. Wihrend die ganztéigige Gezeit auch negative Werte fiir
die Eigenwerte haben kann, so haben die halb- und dritteltdgige Gezeit nur positive
Eigenwerte, propagieren also immer.

Die lineare Theorie der Gezeiten ist eine mathematische Methode, um Gezeiten in der
Atmosphére bis etwa 100 km Hohe gut zu beschreiben. Insbesondere die dadurch wiederge-
gebene ganztigige Gezeit stimmt gut mit Beobachtungen iiberein (Forbes, 1984). Fiir die
Harmonischen der Gezeit ist dies nicht mehr so einfach, da hier die vereinfachten Annah-
men in der Theorie nicht mehr ohne Weiteres zu halten sind. Dissipation und ein variables
Hintergrundfeld spielen eine Rolle, welche durch die Theorie nicht beriicksichtigt werden.
Durch eine Beriicksichtigung davon wére jedoch die Separation in eine vertikale und eine
meridionale Bewegungsrichtung nicht mehr moglich und die Gleichungen wéren nicht mehr
analytisch 16sbar. Dennoch bietet diese Theorie die Moglichkeit charakteristische Gréflen von
solaren Gezeiten, wie z.B. die vertikale Wellenlénge, zu bestimmen.
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2.2. Einfluss des Windes auf die Wellenausbreitung

2.2. Einfluss des Windes auf die Wellenausbreitung

Bei der Ausbreitung von Schwerewellen und Gezeiten spielt der Hintergrundwind eine ent-
scheidende Rolle (Lindzen, 1981). Wellen, die in der Troposphire angeregt werden und sich
nach oben in die mittlere Atmosphére ausbreiten, haben eine exponentiell anwachsende Am-
plitude. Damit wird auch die Stérung in der Temperatur mit der Hohe grofler, solange bis
sie sich dem adiabatischen Temperaturgradienten annéhert, dann bricht die Welle. Neben
der Brechung spielt auch die Filterung durch den Wind fiir Wellen eine Rolle. Die typischen
horizontalen Phasengeschwindigkeiten von Schwerewellen liegen in der Gréflenordnung des
horizontalen Windes in der Atmosphére. Nihert sich die Phasengeschwindigkeit der Welle
der zonalen Hintergrundgeschwindigkeit des Windes an, so kann eine Filterung der Welle
auftreten. Der mittlere zonale Hintergrundwind variiert iiber das Jahr und ist oberhalb von
30km im Sommer signifikant anders als im Winter. Dies ist schematisch in Abbildung 2.1
dargestellt, beispielhaft sind dort Schwerewellen mit unterschiedlichen Phasengeschwindig-
keiten zu sehen, die unterschiedlich gefiltert werden. Alle Schwerewellen, aufler solche mit
sehr groflen Phasengeschwindigkeiten Richtung Osten, werden im Sommer bereits unterhalb
der Mesosphére gefiltert. Die sehr schnell ostwérts laufenden Wellen hingegen kénnen sich
nahezu konservativ bis in die obere Mesosphére ausbreiten, um dann plétzlich, aufgrund der
Windumkehr von West nach Ost, ebenfalls instabil zu werden. Im Winter jedoch kénnen
sich schnelle und langsame nach Westen propagierende Wellen bis in die Stratosphére und
Mesosphére ausbreiten, bevor sie aufgrund der langsam stattfindenden Windumkehr auch
eine Filterung erfahren kénnen. Deshalb ist anzunehmen, dass sich Schwerewellen im Win-

z [km] P N z[xm]

..‘_____-—-/
T 60

30

u [m/s] u [m/s]

-60 -30 30 60 60

Abbildung 2.1.: Darstellung der Filterung und Brechung von Schwerewellen fiir typische
mittlere Zonalwinde im Sommer (links) und Winter (rechts) adaptiert nach Lindzen
(1981). Die gestrichelte horizontale Linie gibt die typische Anregungshéhe von Schwe-
rewellen in der Troposphére an.

ter stirker vertikal ausbreiten als im Sommer. Daher sollte die Aktivitdt der Wellen im
Winter ein Maximum aufweisen, wihrend die Aktivitdt im Sommer eher gering sein diirfte.
Zur Zeit der Aquinoktien kommt es zu einer langsamen Anderung der Windverhiltnisse hin
zum Sommer- bzw. Winterstatus. Wihrend dieser Ubergangszeit ist der mittlere Zonalwind
eher schwach ausgeprégt, jedoch erfolgt die Umstellung mal schneller und mal langsamer, so
dass teilweise Winter- oder Sommerbedingungen vorherrschen kénnen. Damit ist zu dieser
Zeit eine Filterung von Schwerewellen sehr unterschiedlich in verschiedenen Hohenbereichen
moglich (Becker, 2012).
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3. Experimentelle Grundlagen

Um atmosphérische Wellen zu untersuchen, stehen verschiedene Messmethoden zur Verfiigung.
Die einzelnen Methoden unterscheiden sich hinsichtlich der abgedeckten raumlichen Skalen

und der zeitlichen Auflésung. Das in dieser Arbeit verwendete, bodengebundene, optische

Fernerkundungsinstrument nutzt die Streuung von Laserlicht an Atomen bzw. Molekiilen

der Luft aus, es wird daher auch als LIDAR-Instrument (aus dem Engl. ,light detection and

ranging“) bezeichnet.

Im Folgenden wird zunéchst das Prinzip dieser Messtechnik dargelegt, daran anschliefend
wird das Rayleigh-Mie-Raman (RMR)-LiDAR des TAP in Kiihlungsborn beschrieben. Des
Weiteren wird erlautert, wie aus dem LiDAR-Rohdatensignal die physikalische Grofie Tem-
peratur T berechnet wird. Um nun Wellenparameter daraus abzuleiten, wird auflerdem auf
die Datenanalysemethoden eingegangen.

3.1. LiDAR-Prinzip

Werden Lichtpulse mittels eines Senders, wie einem Laser, in die Atmosphére emittiert, so
werden diese an den Teilchen der Luft (Atome, Molekiile oder Aerosole) gestreut. Dabei
lassen sich die Streumechanismen in elastisch und inelastisch unterteilen. Sie werden im Ein-
zelnen in Abschnitt 3.1.1 behandelt. Das zuriickgestreute Licht wird mittels Teleskopspiegeln
aufgefangen und iiber ein Glasfaserkabel zu den Detektoren geleitet. Anschlieffend wird aus
den detektierten Photonen und der Laufzeit des Lichtes seit Aussenden, ein hohenabhéngiges
Rohdatenprofil erstellt. Ein schematische Darstellung des LiDAR-Messprinzipes findet sich

in Abb. 3.1.
T 7}< Streuung

Glasfaser
) gepulster Laserstrahl
( I Synchronisation
Detektor
| [ : !
Hohe Teleskop PC

Abbildung 3.1.: Prinzipskizze der LIDAR-Messmethode mit Sende-, Empfangszweig sowie
Auswerteelektronik.

Je nach Streumechanismus ist dieses Profil direkt proportional zur Luftdichte und nimmt
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somit, wie die Dichte, exponentiell mit der Hohe ab. Unter einigen Annahmen ldsst sich aus
dem Rohdatenprofil die Temperatur berechnen (Hauchecorne und Chanin, 1980), genaueres
dazu findet sich in Abschnitt 3.2.

3.1.1. Streumechanismen in der Atmosphére

Die Streumechanismen in der Atmosphére lassen sich im Wesentlichen in vier Arten, die
Rayleigh-, die Mie-, die Raman- und die Resonanz-Streuung unterteilen. Nach Young
(1981) untergliedert sich die Molekiilstreuung in Rayleigh-Streuung und Vibrations-Raman-
Streuung. Letztere ist inelastisch, d.h. es kommt zu einer Anderung der Wellenlinge des
zuriickgestreuten Lichtes. Unter dem Sammelbegriff Rayleigh-Streuung verbirgt sich die
Brillouin-Streuung, welche vielfach auch Cabannes-Streuung genannt wird, sowie die Rota-
tions-Raman-Streuung. Die Brillouin-Streuung unterteilt sich wiederum in das Brillouin-
Dublett und die zentrale Landau-Placzek-Linie. Alle genannten Streumechanismen sind in-
elastisch, bis auf die Streuung an der Landau-Placzek-Linie. Ganz allgemein wird inkonse-
quenterweise meist der Begriff Rayleigh-Streuung simultan mit der Cabannes-Streuung fiir
den elastischen Teil der Streuung an diesen Molekiilen verwendet. Die genannten Streume-
chanismen finden an Molekiilen statt, deren Durchmesser um ein Vielfaches kleiner ist als
die Wellenléinge des Lichtes. Im Gegensatz dazu wird die Mie- oder auch Aerosol-Streuung
als die elastische Streuung des Lichtes an Teilchen bezeichnet, die im Durchmesser in der
GroBlenordnung der Lichtwellenlénge liegt, wie zum Beispiel troposphérische Wolken oder
leuchtende Nachtwolken (NLC), die in der Mesopausenregion (~83km) auftreten kénnen.
Bei der Resonanz-Streuung werden in der Mesopausenregion vorhandene Metallatome ange-
regt. Der Wirkungsquerschnitt der verschiedenen Streumechanismen wird bei der Auswer-
tung der gemessenen LiDAR-Daten beriicksichtigt.

3.1.2. Die LiDAR-Gleichung

Das mittels LIDAR gemessene Signal der zuriickgestreuten Photonen entspricht der relati-
ven Luftdichte im Falle der elastischen Riickstreuung. Damit ist das Signal abhéngig von
physikalischen oder atmosphérischen Parametern, wie z.B. vom Wirkungsquerschnitt der
beteiligten Streumechanismen und der Transmission der Atmosphére. Auflerdem miissen In-
strumentenparameter berticksichtigt werden, wie die Detektorempfindlichkeit und die Fléiche
des Empfangsteleskopes. Allgemein wird die Intensitét des Riickstreusignals I(\, z) durch die
sogenannte LiDAR-Gleichung beschrieben

A
I\, z) = Ip(N) Pk T2(\,2) -6z -1n(\) - R(\, 2) - p(2) + U, (3.1)
wobei
Ip(N\) die bei der Wellenlidnge emittierte Intensitét,
A die Teleskopfliache,
T(\,z) die wellenlingen- und héhenabhéngige Transmission der Atmosphiére,

n(A) die Detektorempfindlichkeit,

R(\,z) der totale Volumenriickstreukoeffizient,

p(z) der Uberlapp zwischen Laserstrahl und Teleskopsichtfeld und

U die hohenunabhéngige Untergrundstrahlung ist, die sich aus Himmelsleuch-
ten und Streustrahlung aus unteren Atmosphérenschichten zusammensetzt.

16



3.1. LiDAR-Prinzip

In der Regel wird keine diskrete Hohe z betrachtet, sondern ein Hohenintervall §z. Da das
Licht zweimal jede Atmosphérenschicht durchléuft, geht die Transmission quadratisch in
die Gleichung ein. Sie ist im Wesentlichen von Wolken, Wasserdampf und Aerosolen beein-
flusst. Der Einfluss der Aerosole nimmt im Allgemeinen mit zunehmender Hohe ab und ist
oberhalb der stratosphérischen Aerosolschicht (~30km) bis zu méglicherweise auftretenen
leuchtenden Nachtwolken (~83km) vernachlédssigbar (Thomason et al., 1997; Fiedler et al.,
2009). Das bedeutet, in diesem aerosolfreien Hohenbereich ist die Cabannes-Streuung der
dominierende Prozess. Andernfalls setzt sich der totale Volumenriickstreukoeffizient R aus
den einzelnen Riickstreukoeffizienten der beteiligten Streumechanismen zusammen. Im Falle
eines RMR-LiDARs sind das Rayleigh-Streuung (hier der elastische Anteil der Cabannes-
Streuung), Raman-Streuung (sowohl Vibrations-, als auch Rotations-Raman-Streuung) und
Mie/Aerosol-Streuung. Die Resonanzstreuung spielt bei dieser Art LiDAR keine Rolle, da
die verwendete Ausgangswellenlénge keine in der Atmosphére vorhandenen Metalle resonant
anregt.

3.1.3. RMR-LiDAR Kiihlungsborn

Das 2009/2010 entwickelte Rayleigh-Mie-Raman (RMR)-LiDAR in Kiihlungsborn ist in der
Lage sowohl bei Tag als auch bei Nacht zu messen. Das erfordert einen sehr hohen technischen
Aufwand und ist kein Standard fiir LIDAR-Messungen. Um jedoch atmosphérische Wellen
wie Gezeiten mittels LIDAR zu detektieren, ist die Tageslichtfihigkeit unumgénglich. Diese
wird sowohl mit rdumlicher als auch mit spektraler Filterung realisiert. Im nun folgenden
Abschnitt wird der technische Aufbau des Kiihlungsborner RMR-~LiDARs kurz erldutert.
Néheres dazu findet sich auch in Gerding et al. (2016).

Das LiDAR-Instrument ldsst sich in einen Sende- und einen Empfangszweig unterteilen.
Ersteres ist schematisch in Abb. 3.2 dargestellt. Als Laser wird der extern geseedete, blitzlam-
pengepumpte Quanta-Ray PRO 290-30 Nd:YAG Laser der Firma Newport SpectraPhysics
genutzt. Die eigentliche Laseremission findet bei einer Wellenlénge von 1064 nm statt. Durch
Frequenzverdopplung bzw. Verdreifachung erhélt man auch eine Emission bei 532 nm und
bei 355 nm. Aufgrund des besseren Signal-zu-Rausch-Verhéltnisses (engl.: ,signal-to-noise
ratio“, Abk.: SNR) wird nur die Emission im Griinen bei 532 nm genutzt. Der externe In-
nolight Prometheus 50NE Seedlaser ist mittels der Absorption an der Iodlinie ,,1109% (bei
~532,26 nm) frequenzstabilisiert. Die Wellenlénge des Seedlasers wird mit dem High Fi-
nesse WSU Wellenldngenmeter iiberwacht. Zusétzlich wird fiir zukiinftige Windmessungen
ein moglicher Wellenldngenunterschied zwischen Seedlaser und Leistungslaser mithilfe ei-
nes Laserpulsspektrometers (LPS) aufgezeichnet. Das ist erforderlich, weil die Wellenldnge
fiir Windmessungen mittels LiDAR genau bekannt sein muss (siehe dazu auch Baumgarten
(2010); Hildebrand et al. (2012)). Die Methodik fiir Windmessungen wird in Abschnitt B
kurz erlautert.

Das mit einer Pulsfrequenz von 30 Hz, bei 532 nm emittierte kohérente Licht des Leistungs-
lasers wird zun#chst mittels eines Aufweitungsteleskopes 10-fach aufgeweitet. Das fithrt zu
einer Reduzierung der Strahldivergenz von 0,5 auf 0,05 mrad, die es erméglicht ein schmales
Sichtfeld mit dem Empfangszweig zu realisieren. Nach der Strahlaufweitung wird das Licht
iiber zwei motorisierte und einen fixen Umlenkspiegel koaxial mit dem Sichtfeld des Emp-
fangsteleskopes in die Atmosphére gelenkt. Dabei ist der erste Umlenkspiegel mit einem Pie-
zokristall versehen, um eine aktive Strahlstabilisierung auf Einzelpulsbasis zu gewéhrleisten
(siehe auch Eizmann et al. (2015)). Damit wird ein geometrischer Uberlapp zwischen Laser-
strahl und Sichtfeld des Teleskopes realisiert, welcher aufgrund von atmosphérischer Turbu-
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3. Experimentelle Grundlagen

lenz sonst binnen Sekunden nicht mehr gegeben wére. Fiir groflere, langsamere thermische
Veranderungen ist ein zweiter Spiegel mit Servomotoren ausgeriistet, die bei Bedarf manuell
nachgefahren werden miissen.

Piezo-Halter
Spiegel

Spiegel

Aufweitungsteleskop

Strahlfa
- PRO 290-30 Laserkopf

Nd:YAG-Laser (355, 532, 1064 nm)
mit externem Seedlaser

10%R

_—

Powery Spiegel
meter

&
Fotodiode  Shutter

E Glasfaser zum LPS

Umlenkspiegel Kollimator

Abbildung 3.2.: Sendeeinheit des RMR-LiDARs in Kiihlungsborn.

Das in der Atmosphére gestreute Licht wird anschlieBend mit einem parabolischen, 32 Zoll
(~81 cm) groflen Teleskop gesammelt. Wie in Eizmann et al. (2015) dargestellt, wird 90% des
gesammelten Lichtes fiir die Signaldetektion genutzt, wihrend 10% fiir die Strahlstabilisie-
rung verwendet wird. Zur Signaldetektion wird das Licht iiber ein Glasfaserkabel (Durchmes-
ser=0,2mm, NA=0,11) bis zur Nachweisbank geleitet (siche Abb. 3.3). Durch den kleinen
Durchmesser des Glasfaserkabels wird das Sichtfeld (im Engl. ,field of view®, Abk.: FOV')
auf 62 prad begrenzt, was wiederum eine deutliche Untergrundreduzierung zur Folge hat.
Zunéchst passiert das Licht einen Chopper, ein sich drehendes Fliigelrad. Das dient dazu, die
nachfolgenden Detektoren vor dem starken Streulicht aus den unteren Atmosphérenschichten
zu schiitzen. Uber verschiedene Strahlteiler wird das Licht spektral zerlegt. Als erstes werden
die Photonen mit einer Wellenldnge von 608 nm ausgekoppelt und auf eine Lawinenphotodi-
ode (engl.: ,,avalanche photodiode*, Abk.: APD) geleitet. Dieses Signal dient zur Messung der
Vibrations-Raman-Streuung an molekularem Stickstoff und wird nur nachts gemessen. Im
Weiteren werden fiir den elastischen Teil der Rayleigh-Streuung spektrale Filter verwendet,
ohne die eine Tageslichtfahigkeit des LiDARs nicht moglich wére. Dazu zédhlen Interferenz-
filter mit einer Halbwertsbreite (engl.: ,full width at half mazimum®, Abk.. FWHM) von
130 pm und vor allem das Doppel-Fabry-Pérot-Etalon (FPE) mit einer Halbwertsbreite von
4 und 4,5 pm. Dabei liegt die Halbwertsbreite der Etalons im Bereich der Dopplerverbreite-
rung des Messsignals, die etwa bei ~2,5 pm liegt und temperaturabhéngig ist. Das bedeutet,
dass ein Teil der zuriickgestreuten Photonen durch die Etalons geblockt wird. Dies muss bei
der Temperaturberechnung beriicksichtigt werden. Néiheres wird in Abschnitt 3.2 erldutert.
Durch die Detektion des Signals mittels Photomultiplier (PM7T) und APDs sowohl vor,
als auch zwischen und nach den Etalons, ist es moglich, die Transmission der Etalons zu
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Abbildung 3.3.: Schemazeichnung des Temperatur-Nachweiszweiges des RMR-LiDARs.

iiberwachen. Zusétzlich ermoglicht die geringere Sensitivitét des ersten Detektors in Kombi-
nation mit einem 5% Strahlteiler die Abdeckung eines ausgedehnten Hohenbereichs von der
Stratosphére bis zur Mesosphére. Es wird also ein Hohenbereich von ~22-75km tagsiiber
und bis zu 90 km nachts durch diese Kanéle abgedeckt.

Zusitzlich wird seit Mai 2015 die Rotations-Raman-Streuung bei 529/530 nm an Stickstoff-
und Sauerstoffmolekiilen mit einem Parabolspiegel von 50 cm Durchmesser detektiert, um
den Hohenbereich von 1-22 km abzudecken. Da diese Kanéle jedoch noch nicht tageslichtfdhig
sind, werden sie fiir die Temperaturberechnung nur nachts beriicksichtigt. Alle relevanten
technischen Parameter des LiDARs sind in Tabelle 3.1 noch einmal zusammengefasst.

Da das Riickstreusignal aus der Mesosphére nur klein gegeniiber einem Signal aus der
Troposphére ist, wird {iber 1000 Laserpulse integriert (das entspricht 33 s), bevor ein Rohda-
tenprofil gespeichert wird. Das Riickstreusignal ist in Abbildung 3.4 fiir verschiedene Kaniile

Tabelle 3.1.: Instrumentenparameter des RMR-LiDARs in Kiithlungsborn

Wellenlidnge (vak.) [nm] 532,24
Leistung bei 532 nm [W] 22
Pulsfrequenz [Hz] 30
Strahldurchmesser nach Aufweitung [m] 0,09
Strahldivergenz nach Aufweitung [prad] 50
Sichtfeld [prad] 62
Anzahl der Teleskope 2
Teleskopdurchmesser (Rayleigh/Rot.-Raman-Kanile) [m] 0,81/0,5
detektierte Wellenléngen [nm] 608/532/529/530
Spektrale Filter fiir die Tageslichtfihigkeit:

Halbwertsbreite der Interferenzfilter [pm] 130
Etalon 1 FSR (engl.: ,free spectral range*) [pm)] 120
Etalon 1 Finesse 27
Etalon 2 FSR (engl.: ,free spectral range®) [pm] 140
Etalon 2 Finesse 20

in der Mesosphéire, der Stratosphére und der Troposphére dargestellt. Der Mesosphéirenkanal
ist derjenige hinter dem Doppel-Etalon, die beiden Stratosphéirenkaniile sind jeweils vor und
zwischen beiden Etalons. Das Rayleigh-Signal nimmt mit zunehmender Hohe ab, aufgrund
der exponentiellen Abnahme der Luftdichte in der Atmosphére. Im Hohenbereich unterhalb
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von 27 und 37,5km wird das Signal durch den Chopper geblockt, da andernfalls die De-
tektoren fiir die Rayleigh-Streuung zu viel Licht sehen wiirden. In ~83 km Ho6he wird das
Rayleigh-Signal auflerdem durch ein zusétzliches Mie-Signal aufgrund einer NLC iiberlagert,
was bei der Temperaturberechnung bertiicksichtigt werden muss. Oberhalb von etwa 100 km
wird mit dem RMR-LiDAR keine Riickstreuung mehr gemessen, so dass das Signal dariiber
nur noch zum Untergrund z&hlt. Nach der Speicherung der Rohdatenprofile erfolgt die wei-
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Abbildung 3.4.: Riickstreusignal der verschiedenen Kaniile des Kiihlungsborner RMR-
LiDAR integriert iiber 1000 Laserpulse am 10.07.2015 nachts.

tere Datenanalyse, z.B. zur Berechnung der Temperatur, offline und ist in den folgenden
Abschnitten erldutert.

3.2. Dichte- und Temperaturberechnung

Die LiDAR-Gleichung stellt nur eine vereinfachte Gleichung zur Beschreibung des detek-
tierten Signals dar. In dieser Gleichung sind daher verschiedene Storparameter, die vor ei-
ner Dichte- bzw. Temperaturberechnung beriicksichtigt werden miissen, nicht enthalten und
miissen zunéchst korrigiert werden (Alpers et al., 1999, 2004). Dazu wird zuerst der Unter-
grund in einem Hohenbereich bestimmt, in dem kein Rayleigh-Signal mehr detektiert wird
(120-250 km), und vom Signal abgezogen. Des Weiteren wird der Abstand zum Streuzentrum
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3.2. Dichte- und Temperaturberechnung

(Z%), die Totzeit der Detektoren sowie die Rayleigh-Extinktion beriicksichtigt. Unterhalb der
Stratopause muss zusétzlich die Absorption des Lichtes durch Ozon beachtet werden.

Fiir die Temperaturberechnung aus dem Messsignal eines RMR-LiDARs wird angenom-
men, dass sich die Luft in der Atmosphére wie ein ideales Gas verhélt und sich in hydro-
statischem Gleichgewicht befindet (Hauchecorne und Chanin, 1980). Letzteres impliziert,
dass atmosphiérische Turbulenz keinen Effekt auf die mittlere Luftdichte hat, was bei der
genutzten zeitlichen und rdumlichen Auflésung eines LiDARs gegeben ist. Im Fall des RMR-
LiDARs in Kiihlungsborn ist die Rohdatenauflésung 33 s und 15 m. Damit ist die Druckdiffe-
renz zwischen einer Hohe 2y und einer Hohe z nur gegeben durch das Gewicht der dazwischen
liegenden Luftsiule mit mittlerer Molekiilmasse M und Teilchenzahldichte n

z

p(:) o) = [ pl) - 9() -0 = [ W) () - g(a') -0 (32)
20 20
Mit Hilfe der thermischen Zustandsgleichung idealer Gase ergibt sich daraus dann direkt die
Temperatur T wie folgt:
1 M [
n(zo) - T(zo) — . n(z')-g(z)-d2 3, (3.3)
B
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wobei kp die Boltzmann-Konstante ist. In der aerosolfreien Atmosphére entspricht die re-
lative Teilchenzahldichte Z((Z;)) dem korrigierten LiDAR-Rohdatensignal. Daher kann durch
stiickweise Integration der Daten von einer Starththe zy mit einer Starttemperatur 7(zg)
die Temperatur von dort bis zur Hohe z berechnet werden. Da die Starttemperatur in der
Regel a-priori nicht bekannt ist, wird sie fiir diese Arbeit der Referenzatmosphéire CIRA-86
(Fleming et al., 1990) entnommen. Fiir LIDAR-Daten bis 2012 ist es aber prinzipiell moglich,
die Starttemperatur auch aus den Daten des ebenfalls am IAP befindlichen Kalium-LiDARs
zu entnehmen. Um die Kontinuitét bei der Datenauswertung zu gewéhrleisten, wurden die-
se Starttemperaturen allerdings nicht verwendet, da das K-LiDAR nach 2012 nicht mehr
zur Verfiigung stand. Die Starttemperatur wird in der Regel in einem Héhenbereich von 75
bis 80 km gewihlt, abhéngig von Signal-zu-Rausch-Verhéltnis der Messung des jeweiligen
Tages. Etwa eine Skalenhthe unterhalb der gesetzten Starttemperatur wird die Temperatur-
berechnung unabhingig von dieser (Gerding et al., 2006). Zur Temperaturberechnung wird
eine Integrationszeit von 2h mit 15 min Versatz gewéhlt, um so auch tagsiiber ein moglichst
gutes Signal-zu-Rausch-Verhéltnis bis zu einer Hohe von ~75km zu erhalten.

Fiir das tageslichtfihige RMR-LiDAR ist diese Art der Temperaturberechnung allein nicht
korrekt, da die Transmission der verwendeten Etalons beriicksichtigt werden muss. Diese
héngt von der Temperatur in der entsprechenden Streuhdhe ab. Somit ist das LIDAR-Signal
nicht mehr proportional zur Luftdichte. Um dennoch die Integrationsmethode zur Tempera-
turberechnung verwenden zu kénnen, wird als erstes ein Temperaturprofil nach Gleichung 3.3
berechnet unter der Annahme, dass die Transmission der Etalons konstant ist. Dieses Tem-
peraturprofil dient nun dazu die Transmission der Etalons héhenabhéngig zu berechnen.
Damit wird dann im néchsten Schritt das Rohdatenprofil durch Division mit der Etalon-
transmission korrigiert. Aus diesem korrigierten relativen Dichteprofil wird dann erneut ein
Temperaturprofil berechnet. Dieses iterative Verfahren wird in der Regel nur ein bis zweimal
durchlaufen, da dann bereits der Fehler kleiner als die statistische Unsicherheit ist. Ein Ver-
gleich der Temperaturdaten mit und ohne Transmissionskorrektur, sowie die Beschreibung
der Rechenmethodik ist in Gerding et al. (2016) zu finden.
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3. Experimentelle Grundlagen

In Abbildung 3.5 ist das berechnete Temperaturprofil der verschiedenen verwendeten
Rayleigh-Kanéle am 10.07.2015 mit einer Integrationszeit von 2h dargestellt. Durch den
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Abbildung 3.5.: Temperaturprofil mit statistischer Unsicherheit der verschiedenen Kanile
am 10.07.2015 mit einer Integrationszeit von 2 h.

groffen Dynamikbereich des Signals reicht es nicht aus, nur einen Detektor zu verwenden,
um die Rayleigh-Streuung zwischen 22 und 80km zu messen, daher sind mehrere Tem-
peraturprofile iiber den genannten Hohenbereich zu sehen. Da in dieser Nacht eine NLC
auftrat, wurde die Starttemperatur unterhalb dieser bei etwa 78 km gewahlt. Zusétzlich zu
den Temperaturen aus den Rayleigh-Kanilen sind in der Abbildung auch die nachts aus
der Rotations-Raman-Streuung berechneten Temperaturen unterhalb von 25 km dargestellt.
Um die einzelnen Temperaturprofile zusammen zu setzen, wird fiir den Ubergangsbereich
jeweils der Kanal gewéhlt, der den geringeren statistischen Fehler aufweist. Damit ergibt
sich ein iiber 2h integriertes Temperaturprofil mit einer Hohenauflésung von 1km in einem
Hohenbereich von 1-90 km nachts. Tagsiiber beschriankt sich der Hohenbereich auf 30-75 km,
da nur die Detektoren zur Rayleigh-Streuung tageslichtfahig sind. Daher umfasst die folgende
Analyse der Daten auch nur diesen Hohenbereich.
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3.3. Datenanalysemethoden zur Extraktion von
Schwerewellen und Gezeiten

Die gemessenen Temperaturen zeigen Variationen aufgrund von jahreszeitlichen Anderungen
und Wellen. Die von Wellen verursachten Temperaturstorungen sind klein und zeitlich be-
grenzt, wihrend der Hintergrund zeitlich nur langsam variiert. Um nun Wellenparameter
aus Temperaturen abzuleiten, muss deshalb eine Trennung zwischen diesem Hintergrund
und der durch Wellen verursachten Storung erfolgen. Der einfachste Weg dafiir ist es, ei-
ne mittlere Temperatur T iiber einen definierten Zeitraum, wie z.B. einem Tag, von jedem
einzelnen Temperaturprofil T; zu subtrahieren. Geméaf folgender Gleichung ergeben sich die
Temperaturabweichungen 7" zum Hintergrund dann zu

T'(2,t) = Ty(z,t) — T(z,1). (3.4)

Damit ist der Hintergrund im Wesentlichen nur durch die Mittelungsldnge, also der bekann-
ten Messdauer, abhéngig. Diese ist jedoch sehr unterschiedlich. Die Temperaturabweichungen
umfassen dabei Wellen mit Perioden, die grofler sind als die Integrationszeit. Somit werden
akustische Wellen, Turbulenz sowie kurzperiodische Schwerewellen ausgeschlossen, da ihre
Perioden deutlich unter der Integrationszeit von 2h liegen. Wird ein Mittelwert der Tem-
peratur iiber einen Tag verwendet, beschréinken sich die Temperaturfluktuation zu einem
Grofiteil auf Schwerewellen und Gezeiten mit Perioden bis zu 24 h. Temperaturéinderungen
aufgrund von planetaren Wellen, wie z. B. der 2-Tageswelle (z.B. Salby, 1981; Plumb, 1983)
oder der 5-Tageswelle (Rodgers, 1976) spielen sich auf grofieren Zeitskalen ab und spielen
damit zwar eine untergeordnete Rolle, Anteile davon treten aber dennoch in den Tempera-
turabweichungen von einem Mittelwert iiber einen Tag auf. Insbesondere wenn Mehrtages-
messungen betrachtet werden, muss das beriicksichtigt werden (vgl. dazu Kapitel 5). Eine
effektive Trennung zwischen Schwerewellen und Gezeiten erfolgt jedoch mit dieser Metho-
de nicht, daher miissen die Temperaturabweichungen hinsichtlich der Wellen, durch die sie
verursacht werden, auf andere Art und Weise bestimmt werden. Im Folgenden wird deshalb
auf verschiedene Methoden eingegangen, die zum einen Gezeiten aus LiDAR-Daten extra-
hieren und zum anderen Schwerewellen. Um z.B. die Interaktion beider Wellenphdnomene
verstehen zu konnen, ist es notwendig zwischen beiden unterscheiden zu kénnen.

3.3.1. Kompositanalyse zur Extraktion von Gezeiten

Aus den Temperaturabweichungen von einem Mittelwert lassen sich durch eine harmoni-
sche Analyse prinzipiell Gezeiten berechnen, da diese feste Perioden von einem solaren Tag
und entsprechender harmonischer davon haben (also 24, 12 und 8h Periode). Dazu ist es
erforderlich eine Messreihe von etwa 100 h Dauer zu haben, da ansonsten die Gezeit mit der
Periode von 24 h in der Uberlagerung mit anderen Wellen &hnlicher Periode nicht ausreichend
gut identifiziert werden kann. Bedauerlicherweise sind LiDAR-Messungen in der mittleren
Atmosphére nur bei Wolkenfreiheit moglich, damit sind sie nur wenige Stunden bis hin zu
wenigen Tagen lang und liegen daher nicht kontinuierlich vor. Um diesem Umstand Abhilfe
zu verschaffen und dennoch Gezeiten zu untersuchen, lassen sich die einzelnen Temperaturen
pro Tag iiber einen ldngeren Zeitraum lokalzeitabhéngig iiberlagern und somit ein Mittelwert
(Komposit) bestimmen. Das setzt voraus, dass sich die Phase der Gezeit iiber diesen Zeit-
raum nicht dndert. Anschlieend wird dann separat fiir jede Hohe eine harmonische Analyse
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dieses Komposits der folgenden Form
27
T(z) = Ao(2) + ZA,-(Z) - cos (P (t; — ¢z‘)>v (3.5)

mit den Amplituden A; und den Phasen ¢; zu den Perioden P der ganz-, halb- und drit-
teltdgigen Gezeit durchgefiihrt. Ag entspricht dabei dem Temperaturmittelwert eines Ein-
zeltages um langperiodische Anteile aufgrund von planetaren Wellen zu unterdriicken. Eine
ausfiihrliche Beschreibung dieser Methodik ist in Kopp et al. (2015) zu finden. Die durch diese
Analyse erhaltenen Temperaturabweichungen sind nur durch Gezeiten induziert, da diese ei-
ne lokalzeitkonstante Phase haben. Im Gegensatz dazu besitzen Schwerewellen aufgrund ihrer
unterschiedlichen Anregungsmechanismen eine zufillige Phasenlage, die sich beim Bilden des
Komposits heraus mittelt. Sie werden also nicht bei der harmonischen Analyse beriicksichtigt,
auch wenn sie eine dhnliche Periode haben wie ein Gezeitensignal. Die mit dieser Methode
extrahierten Gezeiten stellen jedoch nur einen Mittelwert iiber den gewahlten Zeitraum der
Daten dar, konnen aber fiir die Analyse groflerer Zeitabschnitte, wie Jahresgénge, herangezo-
gen werden. Fiir die Analyse einzelner Tage ist das aber nicht ausreichend, da Gezeiten nicht
konstant iiber die gesamte Zeit sind und mit der Kompositanalyse diese Variabilitdt nicht
erfasst wird. Deshalb miissen die Daten gezielt gefiltert werden, um beide Wellenphdnomene
voneinander zu trennen.

3.3.2. Filtermethoden zur Trennung von Schwerewellen und Gezeiten

Um nun gezielt Schwerewellen ohne Gezeiten zu extrahieren, gibt es verschiedene Metho-
den. Zum einen l&sst sich {iber die Bestimmung einer mittleren Gezeit, wie im vorherigen
Abschnitt erldutert, etwas iiber das Schwerewellenspektrum aussagen, in dem von die ex-
trahierten Gezeiten von den Gesamtmessdaten abzieht. Dies ist jedoch aufgrund des grofien
Mittelungszeitraumes in der Kompositanalyse fiir einzelne Tage nicht anwendbar, aufgrund
der bereits angesprochenen Variabilitit der Gezeiten (siehe dazu auch Kapitel 5 und Kapitel
7.2). Zum anderen gibt es auch die Moglichkeit der direkten Filterung der Messdaten nach
bestimmten Kriterien. Gezeiten sind charakterisiert durch ihre Perioden von 24, 12 und 8 h
und durch die Annahme, dass ihre vertikale Wellenléinge grof} gegeniiber der von Schwerewel-
len ist. Je nach dominierendem Houghmode variiert die vertikale Wellenldnge von 25 km fiir
die ganztigige Gezeit, bis hin zu 81 km fiir die halbtéigige Gezeit (Forbes, 1995). Durch die
Annahme der Separabilitdt des Wellenspektrums hinsichtlich der Perioden und vertikalen
Wellenlidngen (vgl. Kapitel 2.1.1 iiber die Energie von Schwerewellen) lésst sich ein eindi-
mensionaler Filter entweder fiir den Zeitbereich oder fiir rdumliche Skalen verwenden. Durch
die Beschrankung der meisten LiDAR-Messinstrumente auf Nachtmessungen wurde eine Fil-
terung vielfach nur hinsichtlich der vertikalen Wellenldnge durchgefiihrt (z.B. Wilson et al.,
1991a; Fhard et al., 2015). Die Verwendung nur einer Dimension erfasst jedoch nur einen
Teil des Schwerewellenspektrums, weshalb auch ein Filtern in der Zeit notwendig ist, um
ein vollstédndiges Bild der Schwerewellen aus LiDAR-Daten zu erhalten. Die Methode Tem-
peraturabweichungen durch Abzug eines mittleren Temperaturprofils zu berechnen, wie am
Beginn dieses Abschnittes beschrieben, stellt bereits einen Filter im Zeitbereich dar, jedoch
ist dieser aufgrund der Abh#ngigkeit von der Messdauer sehr unterschiedlich wirksam. Bei-
spielsweise enthalten Temperaturabweichungen durch Abzug eines Mittelwertes iiber 24 h ne-
ben Schwerewellen auch Gezeitensignaturen, wiahrend Temperaturabweichungen durch einen
Abzug iiber mehrere Tage dariiber hinaus auch planetare Wellen beinhalten. Diese Methode
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wurde aber in der Vergangenheit sehr hiufig verwendet, beispielsweise durch Gardner et al.
(1989) und Rauthe et al. (2008).

Durch die Tageslichtfihigkeit ist es moglich auch einen effektiven Filter in der Zeit zu
nutzen, um ausgewihlte Teile des Spektrums zu extrahieren. Dazu wird ein nach Butterworth
(1930) benannter digitaler Hochpass der 5. Ordnung verwendet. Ein Vorteil des Butterworth-
Filters ist, dass der Filter sowohl im Durchlass- als auch im Sperrbereich sehr flach ist, d.h.,
es werden keine zusétzlichen Schwingungen durch den Filter selbst produziert. Quantitativ
ldsst sich die Filterkurve folgendermafien beschreiben:

Hpw (w) = L , (3.6)
1 + 62 . (wic)%l

wobei n die Ordnung des Filters und w. die Grenzfrequenz darstellt. € ist in dieser Arbeit
gleich 1 gesetzt. Statt der Frequenz kann der Filter auch auf rdumliche Skalen angewendet
werden, so dass w durch die vertikale Wellenzahl m bzw. die vertikale Wellenldnge A ersetzt

werden kann. Die Grenzfrequenz gibt dabei die Frequenz an, bei der das Signal auf % ab-

gefallen ist. In Abb. 3.6 ist der Filter als Hochpass mit der Grenzfrequenz von 0, 125%7 was
einer Grenzperiode von 8 h entspricht, fiir drei verschiedene Ordnungen dargestellt.
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Abbildung 3.6.: Durchlasskurve des Butterworth-Filters als Hochpass mit Grenzperiode
von 8 h fiir die Ordnungen 3, 5 und 7.

Je hoher die Ordnung des Filters gewéhlt wird, desto schneller erfolgt der Wechsel zwi-
schen Durchlass- und Sperrbereich. Fiir diese Arbeit wurde ein Butterworth-Filter der 5.
Ordnung sowohl in zeitlicher als auch in rédumlicher Doméne verwendet. Auf die Wahl der
Grenzparameter wird ndher in Abschnitt 4.2.1 des folgenden Kapitels eingegangen. Die Fil-
terung erfolgt im Fourier-Raum. Da aber die Daten nicht kontinuierlich vorliegen, werden
sie am Rand entsprechend gespiegelt und damit eine Quasikontinuitét gewihrleistet, so dass
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3. Experimentelle Grundlagen

eine Fourier-Transformation der Daten iiberhaupt moglich ist. Die so erhaltenen Tempera-
turabweichungen sind entsprechend der gewéhlten Grenzparameter von Schwerewellen mit
bestimmten Perioden oder bestimmten vertikalen Wellenldngen induziert (siehe Abschnitt
4.2).

3.3.3. Spektrale Analyse

Spektralanalysen der Temperaturabweichungen bieten die Moglichkeit, Perioden und ver-
tikale Wellenldngen quantitativ zu bestimmen. Sollen diese Informationen dabei zeit- und
hohenaufgelost extrahiert werden, wird die Wavelet-Analyse verwendet. Im Gegensatz da-
zu liefert die Fourier-Transformation nur einen Mittelwert der spektralen Information. Die
Grundidee der Wavelet-Analyse basiert dabei auf der sogenannten gefensterten Fourier-
Transformation (engl.: ,windowed Fourier transform®, Abk.. WFT). Bei dieser wird das
zu analysierende Signal abschnittsweise betrachtet und mit einer festen Fensterfunktion, wie
z.B. einem Rechteck- oder einem Gaussfenster gefaltet (Kaiser, 1994). Werden jedoch sehr
viele verschiedene Frequenzen gemessen, so ist dies eher ineffizient, da die Fensterbreite und
die Zeitdauer des Fensters sukzessive variiert werden miissen, um alle Frequenzen erfassen zu
konnen, was einen hohen Rechenaufwand nach sich zieht. Auflerdem fiithrt ein festes Fenster
zu einem Aliasing-Effekt, wenn die aufzul6sende Periode deutlich kiirzer oder lénger ist als
die Fensterbreite.

Darauf aufbauend ist die Grundidee der Wavelet-Analyse, dass das verwendete Fenster
an die Skalengrofie angepasst wird, um damit unterschiedliche Frequenzen nichtstationérer
Prozesse zu untersuchen. Aufgrund der Heisenbergschen Unschérferelation ist es jedoch nicht
moglich, gleichzeitig eine hohe Frequenz- und eine hohe Zeitauflésung zu haben, daher ist
die Skalierung des Fensters immer ein Kompromiss aus beidem. Die Basis fiir die Wavelet-
Analyse bilden dabei zweiparametrige Funktionen ¢, -(t), die sowohl im Ortsraum als auch
im Frequenzraum lokalisiert sind. Diese Funktionen, auch Wavelets genannt, gehen aus dem
sogenannten Mutter-Wavelet (t) durch Streckung und Verschiebung hervor und ergeben
sich zu:

o) = (57). (37)

| S

mit s und 7 als Skalierungs- und Verschiebungsparameter. Fiir die kontinuierliche Wavelet-
Transformation ergibt sich dann analog zur Fourier-Transformation

W(s,7) = (s, PIf) = /f <t7>f(t)dt7 (3.8)

wobei hier ¢* die komplex konjugierte Funktion ist. Durch Variation von s und 7 erhélt man
also eine zweidimensionale Darstellung der Transformation in Abhéngigkeit von der Skala
und der Zeit. Da die Transformation wesentlich vom gewéhlten Mutter-Wavelet abhéngt,
ist es iblich, dieses danach zu wéahlen, welche periodischen Signale zu erwarten sind. In
der Geophysik wird deshalb hdufig eine Gauss-modulierte ebene Welle verwendet. Dieses
sogenannte Morlet-Wavelet ist definiert als

. 2
po(n) = 7T e (3.9)
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3.3. Datenanalysemethoden zur Extraktion von Schwerewellen und Gezeiten

wobei wg die nichtdimensionale Frequenz oder auch Ordnung des Wavelets und 7 ein nicht-
dimensionaler Zeitparameter sind (Torrence und Compo, 1998). Das Mutter-Wavelet muss
dabei zwei Eigenschaften erfiillen. Zum einen muss das Integral

/ 224, < o (3.10)

jwl

sein, also das Wavelet muss integrierbar und normiert sein. Zum anderen folgt daraus, dass
fiir den Mittelwert folgendes gilt

[e.e]

/ p(t)dt = 0. (3.11)

—00

Da das Mutter-Wavelet im Allgemeinen komplex ist, ist auch die Transformation W(s, )
komplex, d.h., sie ldsst sich in Real- und Imaginérteil unterteilen, oder aber in Amplitude
[W(s,7)| und Phase tcm_lw. Wird das Betragsquadrat [W(s,7)|* berechnet, so
ergibt sich das Wavelet—Powerspektrum. Das globale Waveletspektrum wiederum ist das
iiber 7 gemittelte Spektrum, welches sich mit dem Fourier-Spektrum vergleichen lisst.

Da gemessene Daten nicht kontinuierlich vorliegen, sondern diskret, miissen auch die oben
genannten Gleichungen diskretisiert werden. Die Ergebnisse der Wavelet-Transformation fiir
W(s,T) werden dann Wavelet-Koeffizienten genannt. Auflerdem handelt es sich bei Mess-
daten nicht um unendlich lange Reihen, so dass die Wavelet-Koeffizienten am Beginn und
Ende der Datenreihe verfilscht werden. Dieser Bereich wird im Englischen ,cone of influ-
ence“ (Abk.: COI) genannt. Er ist definiert als die Zeit, in der das Betragsquadrat der
Wavelet-Koeffizienten fiir eine auftretende Diskontinuitit auf e=2 abgefallen ist. Das bedeu-
tet, dass die Randeffekte danach vernachlassigbar sind. Fiir das in dieser Arbeit verwendete
Morlet-Wavelet berechnet sich die Zeit, ab der die Randeffekte von Bedeutung sind, durch

V2s.
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4. Temperaturen und ihre Abweichungen
vom atmosphéirischen Hintergrund am
Beispiel eines Tages

Zunichst wird im folgenden Kapitel gezeigt, wie Temperaturabweichungen eines Tages aus
LiDAR-Daten bestimmt werden und welcher Teil des Schwerewellen-/Gezeitenspektrums
damit extrahiert wird. Ausgegangen wird dabei von den berechneten Temperaturen des
19. August 2015. Die Ergebnisse der Analyse sind bereits in der Veroffentlichung Baumgar-
ten et al. (2017a) dargestellt. Die Temperaturen sind in Abbildung 4.1 farbcodiert iiber die
Zeit des Tages in Universalzeit (Abk.: UT) zu sehen. Fiir die Berechnung der Temperatu-
ren wurden die Daten iiber 2h integriert mit einer Verschiebung von 15min; die vertikale
Auflésung der Temperaturen betriagt 1 km. Der abgedeckte Hohenbereich umfasst die untere
Stratosphére (~30km) bis hin zur Mesosphére (~70km). Die Temperaturen sind dabei aus
zwei verschiedenen Hohenkanélen des RMR-LiDARs zusammengesetzt. Bereits in den Ab-

19 August 2015: Temperatur 280

0 4 8 12 16 20 24
Zeit [UT]

Abbildung 4.1.: Temperaturstruktur am 19. August 2015 iiber Kiihlungsborn. Die gesti-
chelte schwarze Linie markiert den Ubergangsbereich zwischen berechneten Temperaturen
aus Signalen verschiedener Detektoren.

soluttemperaturen ist neben der natiirlichen Variabilitdt eine durch atmosphérische Wellen
verursachte Variation zu erkennen. Insbesondere ist die Stratopausenhohe nicht konstant mit
der Zeit. Mochte man nun die Wellensignaturen sichtbar machen, ist es notwendig, sie vom
Hintergrund zu trennen. Dazu werden die in Abschnitt 3.3 genannten Methoden verwendet.
Die mit den verschiedenen Methoden erzielten Ergebnisse fiir die Temperaturabweichungen
werden miteinander verglichen. Am Schluss dieses Kapitels wird gezeigt, inwieweit sich die
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4. Temperaturen und ihre Abweichungen vom atmosphérischen Hintergrund am
Beispiel eines Tages

Temperaturstruktur aufgrund der verschiedenen Wellen von Tag zu Tag verédndert.

4.1. Temperaturabweichungen vom Mittelwert

Wird eine tagesgemittelte Temperatur geméfl Gleichung 3.4 von jedem Temperaturprofil ab-
gezogen, so ergeben sich Temperaturabweichungen, wie sie in Abbildung 4.2 links zu sehen
sind. Rechts sind diese Temperaturabweichungen mit zusétzlich abgezogener monatsgemit-
telter Gezeit dargestellt. Zunéchst werden nur die Temperaturabweichungen vom Mittelwert
betrachtet. Dort sind klare, zusammenhéngende Wellenmuster zu sehen. Die Phasenlage der
Wellen ist nach unten geneigt, das bedeutet im Allgemeinen, dass die Wellenausbreitung nach
oben erfolgt. Auch Wellenstrukturen mit sehr kleinen Amplituden von wenigen Kelvin sind
nun sichtbar, die in der Darstellung der Absoluttemperaturen (Abb. 4.1) nicht aufgeldst er-
kennbar sind. Die Amplituden der Wellen nehmen mit zunehmender Hohe zu und es werden
Abweichungen von bis zu 10 K in 70 km erreicht. Bei ungestorter Wellenausbreitung wachsen
die Amplituden proportional zu e2# an (Fritts und Alexander, 2003). Bei einer Skalenhthe
H = 7km wiirde das bedeuten, dass eine Amplitude von 1K in 30 km Hohe auf ~17K in
60 km Hohe anwéchst. Die beobachteten Wellenamplituden sind jedoch kleiner als in der

ungefiltert mit abgezogener Gezeit
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Abbildung 4.2.: Temperaturabweichungen vom Tagesmittelwert (links) und mit abgezo-
gener mittlerer Gezeit iiber einen Monat mit 24 h-, 12h-, und 8 h-Komponente (rechts).
Die gestrichelte schwarze Linie markiert die Ubergangshohe der verwendeten Kaniile. Zu
beachten ist, dass die Temperaturabweichungen mit abgezogener Gezeit eine reduzierte
zeitliche Auflésung von nur 1h gegeniiber den Abweichungen vom Mittelwert aufweisen.

Theorie erwartet. Demzufolge handelt es sich nicht um eine ungestorte Wellenausbreitung
nach oben. Ein Grund des abweichenden Verhaltens zur Theorie ist, dass bei ungestorter
Ausbreitung keine Séttigungseffekte oder Anderungen im Hintergrundwind beriicksichtigt
werden, die aber unter realen Bedingungen eine grofle Rolle spielen. Betrachten wir nun die
Temperaturabweichungen, von denen zusétzlich eine iiber den Monat gemittelte Gezeit ab-
gezogen wurde, so ergibt sich ein dhnliches Wellenmuster mit zum Teil noch kleinskaligeren
Strukturen, insbesondere unterhalb von 50 km. Jedoch ist auch eine dominierende Welle von
etwa 12 h Periode zu sehen, wie sie auch in den Temperaturabweichungen allein vom Mittel-
wert (Abb. 4.2 rechts) erkennbar ist. Sowohl die Temperaturabweichungen vom Mittelwert
als auch die mit abgezogener gemittelter Gezeit enthalten also Wellen unterschiedlichster
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4.1. Temperaturabweichungen vom Mittelwert

Periode, bis hin zu Gezeitenkomponenten von der halbtidgigen Gezeit. Das impliziert zum
einen, dass die berechneten Gezeiten iiber einen Monat nicht représentativ sind fiir einen
einzelnen Tag und zum anderen geniigt es nicht Temperaturabweichungen nur vom Mittel-
wert zu betrachten, um Gezeiten vollstdndig zu eliminieren. Dementsprechend werden diese
Temperaturabweichungen im Folgenden als ,ungefilterte“ Daten bezeichnet. Die Verwendung
von Temperaturabweichungen mithilfe eines Mittelwertabzuges fithrt noch zu einem weiteren
Aspekt, dem Beachtung geschenkt werden muss, wenn daraus Wellen extrahiert werden. Der
zu bestimmende Mittelwert der Temperatur hingt empfindlich von der zeitlichen Lénge der
Messung ab. Die Dauer einer LiDAR-Messung ist stark von der Wolkenfreiheit in der Tro-
posphére abhéingig und deshalb haufig unterschiedlich fiir verschiedene Tage. Damit ist auch
die zu bestimmende mittlere Temperatur, die den atmosphérische Hintergrund definiert,
sehr verschieden fiir unterschiedliche Tage. Das wiederum macht einen Vergleich verschiede-
ner Tage untereinander schwierig. Auf diesen Aspekt wird deshalb im néchsten Abschnitt
eingegangen.

4.1.1. Einfluss der Messdauer

Im vorherigen Abschnitt wurde bereits angedeutet, dass die Bestimmung von Temperatu-
rabweichungen allein durch einen Mittelwertabzug einen unterschiedlichen Einfluss auf die
zu extrahierenden Schwerewellen hat, da oftmals einzelne LiDAR-Messungen in ihrer Dauer
variieren. Dies wird nun anhand eines Beispiels nédher gezeigt. Dazu betrachten wir wie-
der die Messung am 19. August 2015, mit der Einschriankung, dass nicht mehr der gesamte
Tag von 0-24 Uhr UT zur Berechnung der Temperaturabweichungen genutzt wird, sondern
die Messung unterteilt wurde von 0-12 Uhr UT und von 12-24 Uhr UT. Daraufthin wurden
die Temperaturabweichungen von dem jeweiligen Mittelwert der Tageshélfte berechnet. Die
neuen Temperaturabweichungen fiir jede Tageshélfte sind in Abbildung 4.3 dargestellt. Be-
trachtet wir die Abweichungen im Vergleich zu Abb. 4.2 links, so sind diverse Unterschiede zu
erkennen. In der ersten Tageshiilfte sind in einer Hohe von 50-60 km ausgeprigte kleinskalige
Strukturen zu sehen, die im Gesamttag nicht ersichtlich waren. Auch wird die warme Phase
der Welle gegen 10 Uhr UT in 50 km verstérkt und impliziert damit eine stirkere Steigung als
im Gesamttag. Allgemein wird das Amplitudenwachstum in der ersten Tageshélfte verstérkt,
wéihrend dies in der zweiten Tageshilfte genau andersherum ist. Das liegt an der Tatsache,
dass in der ersten Tageshélfte meist kleinere Temperaturen vorherrschen als in der zweiten,
insbesondere im Hohenbereich zwischen 40 und 60 km. Dadurch ist die mittlere Temperatur
der ersten Tageshilfte ebenfalls kleiner als der Mittelwert der Temperatur iiber den gesam-
ten Tag. Das resultiert in grofleren Temperaturabweichungen in der ersten Tageshélfte im
Vergleich zum Gesamttag. Diese Unterschiede verstérken sich mit abnehmender Messdauer
und haben damit einen Einfluss auf die in den Temperaturabweichungen enthaltenen Wel-
len. Insbesondere die grofiskalige Variation von Gezeiten wird in kiirzeren Datensétzen nicht
erfasst. Dementsprechend ist diese Variante zur Berechnung von Temperaturabweichungen
nicht allgemein anwendbar und fiihrt zu Fehlern in der Identifikation verschiedener Arten
von Wellen.
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4. Temperaturen und ihre Abweichungen vom atmosphérischen Hintergrund am

Beispiel eines Tages
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Abbildung 4.3.: T-Abweichungen vom Mittelwert aus der ersten Hilfte des Tages (links)
und aus der zweiten Hélfte des Tages (rechts). Die gestrichelte schwarze Linie markiert
die Ubergangshohe der verwendeten Kanile.

4.2. Temperaturabweic