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Kapitel 1

Einleitung

Wolken haben grofen Einfluss auf das Klimasystem der Erde. Neben ihrer wichtigen Rol-
le im Wasserkreislauf beeinflussen sie auch den Strahlungshaushalt. So wird ein Anteil der
einfallenden solaren Strahlung von Wolken absorbiert sowie von Wolken reflektiert und in
den Weltraum zuriickgeworfen. Des Weiteren ist auch die Reflexion an Wolken fiir die lang-
wellige Gegenstrahlung von Bedeutung |Kiehl und Trenberth), (1997|. Gleichzeitig bestimmen
Wolken das Wetter, indem solare Einstrahlung, Temperatur und Niederschlagsbildung beein-
flusst werden.

Die genaue Kenntnis von Wolkeneigenschaften und den mit ihnen verbundenen physikalischen
Prozessen ist daher unerldsslich, um Aussagen iiber deren Einfluss auf das globale Klimasys-
tem treffen zu kénnen. Laut dem aktuellen Sachstandsbericht des Intergovernmental Panel on
Climate Change (IPCC) [IPCC) 2013| wurde die Darstellung von Wolken in atmosphérischen
Modellen zwar schon verbessert, unterliegt aber immer noch grofen Unsicherheiten. Grund
ist unter anderem das mangelhafte Verstédndnis der grundlegenden mikrophysikalischen Wol-
kenprozesse und der komplexen Wechselwirkungen von Wolken mit in der Luft enthaltenen
Partikeln, sogenannten Aerosolen.

Aerosole weisen in ihrer horizontalen und vertikalen Verteilung starke regionale Unterschiede
auf, auferdem unterscheiden sich je nach Art der Partikel deren chemische Zusammensetzung
und physikalische Eigenschaften. Sie beeinflussen den Strahlungshaushalt des Klimasystems
der Erde sowohl auf direkte als auch auf indirekte Weise. Der direkte Aerosoleffekt beschreibt
den Einfluss der Aerosole auf Reflexion und Absorption von einkommender solarer und aus-
gehender terrestrischer Strahlung in der Atmosphére. Als indirekten Aerosoleffekt bezeichnet
man den Einfluss von Aerosolen auf die mikrophysikalischen Wolkeneigenschaften, welche
wiederum den Transfer von solarer und terrestrischer Strahlung in der Atmosphére beeinflus-
sen. In geeigneter Form vorhanden, wirken Aerosole als Kondensationskeim (CCN, engl. cloud
condensation nuclei) fiir Wolkentropfen. In Fliissigwasserwolken fithrt deshalb eine Erh6hung
der Anzahl an Aerosolpartikeln unter ansonsten gleichen Umgebungsbedingungen zur Bildung
von einer groferen Anzahl kleinerer Tropfen. Dadurch wird einerseits die Reflektivitét der
Wolke erhéht (Twomey-Effekt) |Twomey, 1977| und auberdem die Niederschlagsbildung der
Wolke verringert. Gleichzeitig verlangert sich dabei die Lebensdauer der Wolken [Albrecht,




1989|. Der Einfluss der Aerosole auf die Eigenschaften von Fliissigwasserwolken ist daher
nicht zu unterschitzen und wird in zahlreichen Studien wie beispielsweise in [Schmidt et al.
[2014] oder |Haywood und Boucher| [2000] diskutiert.

In Form von Eiskeimen (IN, engl. ice nuclei) beeinflussen Aerosolpartikel zudem mafsgeblich
die Bildung von Eiskristallen [Murray et al. 2012]. Je nach chemischer Zusammensetzung und
Form weisen Aerosolpartikel stark unterschiedliche Eisbildungseffizienzen auf |Diehl et al.,
2006|, sodass Anderungen in der Aerosolzusammensetzung die Menge an unter bestimmten
atmosphirischen Bedingungen gebildeten Eiskristallen beeinflussen. Den Prozess der von Ae-
rosolpartikeln beeinflussten Eisentstehung bezeichnet man als heterogene Eisbildung.
Eiskristalle haben in der Atmosphére einen bedeutenden Einfluss auf die mikrophysikalischen
und optischen Eigenschaften der Wolken und somit auch auf den Strahlungshaushalt | Yoshida
und Asanol 2005] und die Niederschlagsbildung. Doch gerade fiir Eiswolken und fiir die Erfas-
sung der Aerosol-Wolken-Wechselwirkungen ist das bisherige Versténdnis der grundlegenden
mikrophysikalischen Prozesse nicht ausreichend |Cantrell und Heymsfield, |2005; | IPCC\ 2013].
Der Einfluss von Aerosolpartikeln auf die heterogene Eisbildung wird daher schon seit vielen
Jahren sowohl in Feldstudien als auch unter bestimmten Bedingungen in Laborexperimenten
untersucht [Hartmann et al., 20115 |Hoose und Mohler, 20125 |Murray et al., 2012]. Um das
Wissen iiber die fiir Eisbildung notwendigen Aerosoleigenschaften und die Wechselwirkungen
zwischen Aerosolen und Eiswolken weiter zu verbessern und quantitative Informationen iiber
die Eisbildung unter bestimmten Aerosolbedingungen zu erhalten, sind weitere Studien né-
tig.

Vom Leibniz-Institut fiir Tropospharenforschung (TROPOS) ausgehend, wurden seit 1997
durchgefiihrte Lidarmessungen an den verschiedensten Standorten der Erde beziiglich der
heterogenen Eisbildung ausgewertet und verglichen. Die bei Messkampagnen in Leipzig,
Deutschland (51.35°N, 12.43°0O, 113m i.NN), Praia, Kapverden (15°N, 23.5°W, 95m
ii. NN), Stellenbosch, Stidafrika (34°S, 19° O, 114 m . NN), Punta Arenas, Chile (53°S, 71°W,
37m 1. NN), Manaus, Brasilien (2.59°S, 60.04°W, 92m {i. NN) und entlang der Route des
Forschungsschiffes Polarstern gesammelten und ausgewerteten Informationen lassen auf re-
gionale Unterschiede der Eisbildungseffektivitét schliefen [Kanitz et al., 2011]. Insbesondere
ergaben die Untersuchungen Hinweise darauf, dass heterogene Eisbildung in den nérdlichen
mittleren Breiten wesentlich effizienter ablduft, als in den Tropen und den mittleren Breiten
der Stidhemisphére.

So enthalten iiber Leipzig rund 70% aller beobachteten Wolken mit einer Oberkantentempe-
ratur zwischen -15°C und -20 °C Eis, iiber Stellenbosch hingegen sind es nur 35% und iiber
Punta Arena sogar unter 20%. Bisher konnen allerdings nur die Messungen in Leipzig als
reprasentativ fiir die Eisbildung auf der Nordhalbkugel angesehen werden, da die Kapver-
dischen Inseln trotz ihrer Lage nordlich des Aquators in eisbildungsrelevanten Héhen dem
Einfluss siidwestlicher Luftmassen vom Atlantik unterliegen und damit nicht zwangsldufig
die Aerosolkonzentration der Nordhalbkugel widerspiegeln.

Ziel dieser Arbeit ist es, die lidarbasierten Eisbildungsstatistiken des TROPOS um einen
Ort auf der Nordhalbkugel zu erweitern. Dafiir sollen die von November 2011 bis Juni 2012




im Rahmen der Messkampagne ,,Aerosol and health mapping over megacities”, kurz Megaci-
ties, stattgefundenen Lidarmessungen iiber Guangzhou, China (23°08'N, 113°16’0, ca. 23.5m
ii. NN) ausgewertet werden. Ziel der Kampagne war die Messung der Verteilung und der
optischen sowie mikrophysikalischen Eigenschaften des Aerosols. Eine Charakterisierung des
Aerosols wurde bereits in |Bauditz| [2013] vorgenommen. In der vorliegenden Arbeit soll der
gewonnene Datensatz beziiglich der heterogenen Eisbildung ausgewertet werden.
Guangzhou ist die Hauptstadt der Provinz Guangdong im S{idosten Chinas. Direkt am Pearl
River gelegen, stellt sie einen bedeutenden Industrie- und Handelsstandort dar. Entsprechend
sind die Aerosolbedingungen in der Pearl River Delta- Region (PRD), in der sich noch weite-
re Millionenstiddte wie zum Beispiel Hongkong, Shenzhen und Dongguan befinden, von star-
ker anthropogener Verschmutzung geprigt. Rufipartikel, welche durch Verbrennung fossiler
Brennstoffe in Industrie und Verkehr, Waldbrinde oder anderer Biomasseverbrennung in die
Atmosphére gelangen |Wu et al., 2005| sowie herangetragener Wiistenstaub aus Nordafrika
oder Zentralasien bestimmen die Aerosolbedingungen Siidostasiens |Bauditz), 2013).

Zunéchst werden in Kapitel 2 die Prozesse der Eisbildung und die Grundlagen der Fernerkun-
dung mittels Lidar erldutert. Aufserdem wird der Messstandort und dessen meteorologische
Bedingungen vorgestellt. Die Vorgehensweise bei der Datenauswertung sowie die Bestimmung
der Wolken und deren Klassifizierung aus den gegebenen Lidarmessungen wird in Kapitel 3
beschrieben. Das vierte Kapitel liefert eine Zusammenfassung der bisher durchgefiihrten Stu-
dien. Anschliefend werden die Ergebnisse der Datenanalyse in Kapitel 5 vorgestellt. Dabei
wird zundchst der Einfluss von staubbelasteten und staubfreien Luftmassen auf die Eisbildung
anhand eines Fallbeispiels verdeutlicht und die Eisbildung als Funktion der Hohe betrachtet.
Danach wird die Eisbildung als Funktion der Temperatur vorgestellt und es werden mogli-
che Korrekturen diskutiert. In Kapitel 6 folgt schliefllich eine kurze Zusammenfassung der
Ergebnisse.




Kapitel 2

Grundlagen

In diesem Kapitel soll zunéchst auf die Prozesse der Eisbildung eingegangen werden. Im
Anschluss werden die Grundlagen der optischen Fernerkundung mittels Lidar erldutert und
der Messort und dessen meteorologische Bedingungen vorgestellt.

2.1 Eisbildung

Grundsétzlich unterteilt man Wolken beziiglich des Phasenzustandes des in ihnen enthalten-
den Wassers in Fliissigwasserwolken und Fis enthaltende Wolken. Eis enthaltende Wolken
schliefsen dabei sowohl pure Eiswolken als auch Mischphasenwolken ein. Fis kann auf zwei
unterschiedliche Arten entstehen. Bei der homogenen Eisbildung gefrieren unterkiihlte Was-
sertropfen bei hoher Ubersiittigung, ohne dass Eiskeime néotig sind. Die Voraussetzungen
dafiir sind jedoch erst ab einer Temperatur von -38 °C gegeben [Cantrell und Heymsfield),
2005). Dennoch existieren auch Eis enthaltende Wolken bei héheren Temperaturen. Diese
entstehen durch heterogene Eisbildung bei Anwesenheit von Partikeln, welche als Eiskeime
fungieren.

In den folgenden Abschnitten sollen beide Wege der Eishildung vorgestellt werden.

2.1.1 Homogene Eisbildung

Ab einer Temperatur von 0 °C ist der Phaseniibergang von Wasser zu Eis moglich, jedoch sind
bis zu -40 °C noch unterkiihlte Wassertropfen anzutreffen. In Wasser entstehen und zerfallen
aufgrund der zufilligen Molekiilbewegungen Cluster, Anh&ufungen von Wassermolekiilen,
durch die Addition beziehungsweise Subtraktion von Wassermolekiilen.

H,0 + (HQO)H_l = (HQO)TL (2.1)

Diese Anh#dufungen von Wassermolekiilen bezeichnet man auch als Eiskristall-Embryonen.
Da die Clusterbildung bei Temperaturen unter 0 °C ein thermodynamisch ungiinstiger Prozess
ist, zerfallen die Cluster schnell wieder, es sei denn die Temperatur ist niedrig genug, dass
die Cluster in einen stabilen Zustand iibergehen konnen. Diese Temperatur ist abhingig
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von der Groke der Cluster. Je tiefer die Temperatur, desto geringer die benétigte Grofse
des Eisclusters. Ist also bei einer bestimmten Temperatur der kritische Radius der Cluster
erreicht, kann Eisbildung in diesem unterkiihlten Tropfen auftreten, da die Addition von neuen
Wassermolekiilen durch die Abgabe von Erstarrungswérme nun ein exothermer Prozess ist
und keine Energiezufuhr aus der Umgebung nétig ist.

Die Energie, die aufgebracht werden muss um Eiskristallembryonen in unterkiihltem Wasser
zu bilden, bezeichnet man als freie Gibbs—Energie AG¢;. Diese setzt sich zusammen aus der
Energie AGg, die nétig ist um die Grenzschicht zwischen den kristallisiertem Volumen und
der Fliissigwasserschicht stabil zu halten und der Energie AGy, die notwendig ist um das
Fliissigwasser in die Eisphase iibergehen zu lassen:

AGe; = AGg + AGy (2.2)

Fiir sphérische Eiscluster mit dem Radius 7;, kann gezeigt werden, dass:

A3
Acglzzymfy-%4§§Akzqns (2.3)

wobei v die Oberflichenspannung, k die Bolzmann-Konstante, T die Temperatur und v das
molekulare Volumen ist. S ist das Sdttigungsverhdltnis und kann bei der Eisbildung aus dem
Verhéltnis von Dampfdruck iiber Fliissigwasser p; und iiber Eis pic (S = Z%) bestimmt
werden |[Mullin), 2001]. Ist das Sattigungsverhéltnis S>1, so ist AGy negativ.

Wie man Gleichung entnehmen kann, ist die Gibbs-Enerie zur Bildung der Grenzschicht
nicht von der Temperatur und Ubersittigung abhingig, jedoch die Gibbs-Energie zur Pha-
senumwandlung AGy .

Aus dem Maximum der Kurve der freien Gibbs-Energie (Gleichung erhélt man den kri-
tischen Clusterradius reit = ]&2% und schlieklich einen Ausdruck fiir die Energie, die nétig
ist um den kritischen Clusterradius und somit den Phaseniibergang von fliissig zu fest zu

erreichen:
167312

3(kTInS)?
Die Nukleationsrate J (Anzahl der Eisbildungereignisse pro ¢m ™ pro Sekunde) bringt die

AG* = (2.4)

Temperaturabhingigkeit zum Ausdruck.

A *
J = Aexp (— k:(; ) (2.5)
Mit der kritischen Energiemenge (Gleichung [2.4)) ergibt sich:
167312
J=A —_—— . 2.6
em(3mwm$» (2:6)

Temperatur T, Ubersittigung S und Grenzflichenspannung ~ bestimmen die Nukleations-
rate. Besonders deutlich ist die Abhéngigkeit von der Temperatur, welche in dritter Potenz
im Nenner des Exponentialterms vorkommt. Mit zunehmender Unterkiihlung nimmt die Nu-
kleationsrate stark zu, doch erst bei Temperaturen unter -38 °C ist die homogene Eisbildung
effizient.
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2.1.2 Heterogene Eisbildung

Dennoch ist auch bei Temperaturen iiber -38 °C Eisbildung méglich. Jedoch findet diese nicht
wie bei der homogenen Eisbildung innerhalb eines unterkiihlten Tropfens, sondern an einem
Eiskeim, engl. ice nuclei (IN), statt. Die Oberfliche des unloslichen Eiskeims, welche mit dem
unterkiihlten Wasser in Beriihrung kommt, kann durch die Beeinflussung der Oberflichen-
spannung v (siehe Gleichung die Energiebarriere fiir die Nukleation senken und somit
die Eisbildung in Gang setzen [Murray et al.), 2012]. Die Prisenz von Partikeln, welche als
IN dienen koénnen, ist daher die Voraussetzung fiir die Eisbildung bei Temperaturen gré-
fser als -38 °C. Gleichung fiir die homogene Eisbildung kann wie folgt auf die heterogene
Eisbildung angewendet werden.

InT) = Ao (- 577 ) .7
m —m 2
oo 2 )511 ) (2.8)
2 3

Aper ist dabei ein Faktor mit der Einheit cm ™2 s~ oder em™3 s~ !, je nachdem ob die Eis-
bildungrate auf die Oberfliche der IN oder auf deren Volumen bezogen ist. ¢ ist der Faktor,
welcher die Verringerung der Energiebarriere relativ zur homogenen Eisbildung angibt. Glei-
chung[2.8|gibt einen héufig verwendeten Ausdruck dieses Faktors wieder. Der Parameter m ist
dabei mit cos © gleichzusetzen, © entspricht dem Kontaktwinkel zwischen einem sphérischen
IN und einer ebenen Oberfliche. Ein perfekter Eiskeim hétte demnach einen Eisnukleations-
Effektivitdtsparameter m = 1 (© = 0°), bei © = 180° (m = —1) wiirde der Eiskeim keine
Nukleation hervorrufen. Bei diesem Konzept wird von sphérischen Eigkristall-Embryonen aus-
gegangen, daher ist dessen Aussagekraft kritisch zu betrachten.

Im Wesentlichen kann auf vier verschiedenen Wegen Eis entstehen. Je nachdem welche Tem-
peratur und Ubersittigung beziiglich Eis und Fliissigwasser herrscht und welche Art von IN
vorhanden ist, kénnen Depositions-, Kondensations-, Immersions- oder Kontaktgefrieren zur
Eisbildung fithren |Hoose und Mohler, |2012; |Murray et al., [2012]. Die Mechanismen der he-
terogenen Eisbildung sowie ihre Abhinigkeit von der Ubersittigung in Bezug auf Eis und
Wasser sind in Abbildung [2.1] veranschaulicht.

Bei jedem der vier Eisbildungsprozesse ist eine Ubersittigung beziiglich Eis notwendig, das
heifst RHp;s > 100%. Sobald diese Bedingung erfiillt ist, kann der erste Eisbildungprozess,
das Depositionsgefrieren, einsetzen. Der iibersittigte Wasserdampf setzt sich an dem Eiskeim
ab und geht direkt vom gasférmigen in den festen Aggregatzustand iiber. Ist Sdttigung auch
in Bezug auf Wasser erreicht RHyygsser > 100%, konnen auch die anderen Eisbildungprozesse
einsetzen.

Bei dem Kondensationsgefrieren entsteht zunéchst ein Fliissigwassertropfen an einem Kon-
densationskeim (CCN), welcher einen unléslichen Teil beinhaltet. Im Moment der Kondensa-
tion wird der Eiskeim aktiviert und Eisbildung findet statt.

Das Immersionsgefrieren setzt voraus, dass ein Aerosolpartikel in einem unterkiihlten Trop-
fen eingeschlossen ist. Jedoch ist die Temperatur fiir ein Gefrieren des unterkiihlten Tropfens
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Abbildung 2.1: Uberblick der 4 heterogenen Eisbildungsmechanismen, beschrieben im Text,
Abbildung adaptiert aus |Seifert| [2010].

noch nicht gegeben. Der Tropfen kiihlt sich daher weiter ab bis schlieflich das Aerosolpartikel
als IN fungiert und ein Gefrieren des unterkiihlten Tropfens verursacht.

Das Gefrieren eines unterkiihlten Tropfens kann auch von aufien verursacht werden. Bei dem
Kontaktgefrieren kollidiert ein unterkiihlter Tropfen mit einem trockenen IN. Dieser Prozess
ist vor allem effektiv, wenn der unterkiihlte Tropfen nur einen 16slichen Kondensationskeim
enthilt oder ein unléslicher Kondensationskeim kein geeigneter Eiskeim ist, sodass dieser
kein Gefrieren auslosen konnte. Zudem hingt Kontaktgefrieren stark von der Kollisionseffi-
zienz ab, daher findet Kontaktgefrieren vor allem in Anwesenheit von grofen IN statt [Diehl
et al., 2006].

Wie effizient die einzelnen Gefrierprozesse bei bestimmten Temperaturen und Feuchten ab-
laufen, hingt mafgeblich vom Typ der verfligbaren Aerosolpartikel ab. [Hoose und Mohler
[2012] liefern eine Zusammenfassung des aktuellen Wissensstands zur Eisbildungswirksam-
keit verschiedener Aerosoltypen unter Laborbedinungen. Bei hohen Temperaturen von iiber
-10°C sind insbesondere biogene Partikel an der Eisbildung beteiligt. Bei Temperaturen ab
-10°C und tiefer wird auch Mineralstaub zunehmend aktiv. Auch schwarzer Kohlenstoff (Ruf)
wurde bei Temperaturen ab -10°C und tiefer als fiir Kondensations- und Depositionsgefrie-
ren effektiver Eiskeim identifiziert. Untersuchungen von Eiskristall-Residuen haben zudem
gezeigt, dass metallische Partikel einen hohen Anteil an der gesamten IN-Population haben
|Richardson et all, [2007]. Obwohl sie in dem Umgebungsaerosol mit einer Haufigkeit von un-
ter 1% auftreten, betrdgt ihr Anteil in Eiskristallen bis zu 30%. Atmosphérenregionen mit
einer hohen Partikelbelastung, insbesondere aus anthropogenen Quellen und Wiistenregio-
nen, sind somit dem aktuellen Wissensstand zufolge von effektiverer Eisbildung betroffen als

partikelarme Regionen.
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2.2 Fernerkundung der Eisbildung mittels Lidar

2.2.1 Lidarprinzip

Zur beriihrungslosen Erkundung der Eisbildung in Wolken eignet sich die optische Fernmes-
sung mittels Lidar, da Vertikalprofile vom Boden bis in {iber 100 km Hd&he in hoher zeitlicher
und réaumlicher Auflésung aufgenommen werden konnen. Aufserdem ist neben der Ermittlung
atmosphérischer Zustandsgrofen wie Feuchte und Temperatur [Behrendt, [2005] und der De-
tektion von Aerosol und Spurengasen auch die Unterscheidung zwischen Fliissigwassertropfen
und Eiskristallen méglich (siehe Kapitel [3)).

Schon aus dem Begriff LIDAR kann die Funktion dieses Messinstrumentes ausgemacht wer-
den. LIDAR steht fiir ,Light Detection And Ranging”“ und bedeutet so viel wie: mit Hilfe von
Licht detektieren und die Entfernung messen. Vom Lidar werden Laserpulse ausgesendet, in
der Atmosphére gestreut und das zuriickgestreute Signal vom Teleskop des Lidars empfangen.
Das riickgestreute Signal dient zur Bestimmung der Eigenschaften der riickstreuenden Ob-
jekte, da die Riickstreuung abhingig von Grofe, Form, Konzentration und Brechungsindex
der Partikel ist [Mdller et al. (1999]. Aus der Laufzeit des Signals wird die Entfernung der
detektierten Objekte ermittelt. Werden Lidarsysteme mit mehreren Wellenlédngen verwendet,
kénnen aukerdem Aussagen liber Partikelgréfsenverteilungen und die Art der Objekte getrof-
fen werden, da die Riickstreuung ebenso abhingig von der ausgesendeten Wellenldnge ist
[ Miiller et all [1999). In der Lidargleichung (Gleichung [2.9) wird diese Abhéngigkeit deutlich.
Es wird ein Signal der Leistung Py und der Wellenlinge A ausgesendet, dieses trifft in der
Entfernung R auf Luftmolekiile (mol) und Partikel (par) und wird zurtickgestreut. Am Mess-
gerdt wird die zuriickgestreute Leistung P(R, A) in Abhéngigkeit von der Entfernung und der
Wellenlidnge gemessen. Auferdem hingt die empfangene Leistung von zwei unbekannten Pa-
rametern, dem Extinktionskoeffizient oy, und dem Riickstreukoeffizient 5., der Partikel ab.
Je nach Lidarsystem gibt es verschiedene Ansétze fiir einen der beiden Parameter eine Losung
zu finden und so von der empfangenen Leistung auf das Riickstreu- oder Extinktionsvermé-
gen der beobachteten Partikel schlieken zu kénnen (siehe Abschnitt [2.2.4). Zusétzlich werden
geritetypische Komponenten wie die Systemeffizienz, Teleskopfliche und Pulslinge durch die
Lidarkonstante C'(\) sowie die Uberlappung von Laserstrahl und Sichtfeld des Empfingers
anhand der Uberlappungsfunktion O(R) in der Lidargleichung beriicksichtigt. Befindet sich
der Laserstrahl nahe des Lasers noch nicht im Sichtfeld des Teleskops, so ist O(R) = 0. Bei
vollstindiger Uberlappung ist O(R) = 1. Die Hohe der vollstindigen Uberlappung ist vom
jeweiligen Gerat abhangig | Wandinger, 2005].

O(R)

P (R,\) = BNCON) T

R
Bhar (B + B (RN exp <2 [ [k () + @y ()] ar
0

(2.9)
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2.2.2 Entfernungkorrigierte Signal

Anhand der einfachen physikalischen Beziehung s = vt ist es méglich mit der Lichtgeschwin-
digkeit ¢ und der Zeit t zwischen Aussenden und Empfangen des Signals die Entfernung des
riickstreuenden Objektes zum Messgerdt zu berechnen. Die Zeit ¢ schliefst sowohl den Weg
zum Partikel als auch den Weg zuriick ein, daher ergibt sich :

R— %ct (2.10)

Da die Entfernung R aufgrund der gemessenen Laufzeit ¢ bekannt ist, kann die gemessene
Leistung des Signals P(R, \) mit der Entfernung R korrigiert werden. Aus der Lidargleichung
(2.9) folgt damit das entfernungskorrigierte Signal PR2.

par

R
P ()R = RNCNOR) (B (BA) + Bt (R V)] exp § =2 [ [ () + s (r )]
0

(2.11)
Allerdings wird der Laserstrahl von dem in PRD verwendeten Messgeriit PollyXT nicht exakt
senkrecht zum Erdboden ausgesendet. Er tritt mit einer Neigung von 5° in die Atmosphére,
um spiegelnde Reflektionen an horizontal ausgerichteten Eiskristallen zu vermeiden | Thomas
et al.l (1990} |Westbrook et al.l [2009; |Seifert, |2010]. Diese Neigung muss bei der Berechnung
der echten Entfernung H von Wolken-und Aerosolschichten beachtet werden. Das Verhéltnis
von Hohe iiber dem Lidar zu gemessener Entfernung ist rund 0.996.

H
7 = cos (5%) ~ 0.996

2.2.3 Volumendepolarisationsverhiltnis

Ein wichtiger Vorteil der Erkundung von Eisbildung mit Lidar ist die Moglichkeit den
thermodynamischen Phasenzustand der in den Wolken befindlichen Partikel zu bestimmen.
Mit Hilfe des Polarisationszustandes des empfangenen Lichtes ist es moglich, festzustellen,
welche Form die Partikel haben und damit zu unterscheiden, ob es sich um sphérische
Fliissigwassertropfen oder nicht—sphérische Eiskristalle handelt [Sassen| [2005; |Ansmann
et all 2005]. Im folgenden Abschnitt soll das Depolarisationsverhéltnis niher vorgestellt
werden.

Vom Lidar wird linear polarisiertes Licht Py ausgesendet, das heift die Auslenkung der
Schwingung geschieht nur in einer Ebene senkrecht zur Ausbreitungsrichtung des Lichts.
In der Atmosphére wird dieses Licht von nicht—sphérischen Partikeln wie zum Beispiel von
FEiskristallen oder Staubpartikeln depolarisiert. Das zuvor linear polarisierte Licht erhilt da-
durch eine senkrecht polarisierte Komponente Plo, welche neben der parallel-polarisierten
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Strahlung P)|\|0 am Teleskop empfangen wird.

P (2) = POCS(AO)LO;) Bi (2)exp { —2 / i (r)dr (2.12)
0
Pl (z)= Pocs(Ao)lOZ(j)ﬁﬂo (2)exp { —2 / ol (r)dr (2.13)

0

Die empfangenen Signalkomponenten P/‘\‘0 (z) und PAL0 (z) bei der ausgesendeten Wellenldnge

Ao sind abhangig vom jeweiligen Riickstreukoeffizienten ﬁl\‘f‘ und der Systemeflizienz CL"L.
Die ausgesendete Laserleistung Py ist fiir beide empfangenen Komponenten identisch und
auch die Uberlappung und Extinktion wird fiir beide Polarisationsrichtungen als gleich an-
genommen |Baars|, 2012].

Das Volumendepolarisationsverhéltnis ist definiert als das Verhiltnis von senkrecht zu parallel
polarisierter empfangener Strahlung, relativ zur Ebene der ausgesendeten Strahlung. Unter
der Annahme, dass Extinktion, Uberlappung und Systemeffizienz fiir beide Polarisations-
richtungen identisch sind, gilt nach |Sassen/|[2005]:

_ P){EJ (Z) . ﬁi- (Z) o Bi_,mol (Z) + Bi_’par (2)

ol (2) = = = (2.14)
Py(2) BA() Bhmar (2) + B (2)
Analog wird das Partikel- bzw. Molekiildepolarisationsverhiltnis wie folgt definiert:

ar Bi_ ar (Z)

&7 (z) = ””7 (2.15)
ﬁ)\7par (Z)
mo. Bi_mol (Z)

ool (z) = O R (2.16)
B)\mwl (Z)

Parallel und senkrecht polarisierte Signalkomponenten werden dabei meistens mit zwei ge-
trennten Detektoren empfangen. Wenn beide Detektoren als ideal angenommen werden, be-
einflusst die jeweils andere Signalkomponente das detektierte Signal nicht |Seifert, 2010]. In
der Praxis ist das jedoch nicht der Fall. Gleichung kann daher nur zur Berechnung des
Depolarisationsverhéltnisses unter Idealbedingungen angewendet werden.

Mit Polly*" werden die Signale der unpolarisierten riickgestreuten Strahlung Py (z) und der
senkrecht polarisierten riickgestreuten Strahlung P)\L (z) gemessen und genutzt, um das Vo-
lumendepolarisationsverhéltnis folgendermafen zu berechnen:

Pg(2)

230 (2.17)
- DyC}

C3 -

P (2)
Py (2)

05 (2) =
Dy

C’f\ ist dabei eine Kalibrierkonstante, welche in partikelfreien Bereichen der Atmosphére
bestimmt wird, wo das Depolarisationsverhéltnis von Luftmolekiilen bekannt ist. D) und
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Di‘ sind die zu den riickgestreuten Signalen gehérenden Transmissionsverhéltnisse, welche
das Verhéltnis der experimentell bestimmbaren Transmissionseffizienz von senkrecht und
parallel polarisierten Licht fiir jeden Detektionskanal angeben |Mattis et al., 2009].
Genauere Erlduterungen zur Bestimmung von C’i und D) bzw. DAL liefern |Baars| [2012] und
Mattis et al.|[2009).

Enthalten die riickstreuenden Schichten {iberwiegend sphérische Partikel, wie zum Beispiel
Fliissigwassertropfen, so wird das linear polarisierte Licht des Lasers unter einem Winkel
von 180° zuriickgestreut. Es findet so gut wie keine Depolarisation der gestreuten Strahlung
statt, der senkrecht polarisierte Anteil ist daher sehr gering (6" ~ 0). Je mehr die Form
der Partikel von der sphérischen Gestalt abweicht, desto mehr Reflexionen finden im Inneren
und an den Kanten der Partikel statt, das gestreute Licht wird dabei depolarisiert und die
senkrecht polarisierte Komponente wird grofer und damit 6*% > 0. Anhand des Volumen-
depolarisationsverhiltnisses ist es somit moglich zwischen sphérischen und nicht—sphérischen
Partikel zu unterscheiden.

2.2.4 Riickstreu- und Extinktionskoeffizient

Der Riickstreukoeffizient 8 gibt die Menge des Lichtes an, das im Winkel von 180° zuriick-
gestreut und vom Empfanger registriert wurde. Es wird dabei zwischen der Riickstreuung
an Partikeln B, und Molekiilen f,,, unterschieden. Der Anteil des Lichtes, das auf dem
Weg durch die Atmosphére durch Absorption oder Streuung verloren geht und nicht zuriick
zum Messgerit gelangt, wird durch den Extinktionskoeffizienten « beriicksichtigt. Auch hier
unterscheidet man zwischen der Extinktion durch Partikel ap, und Molekiile oy,

Die molekulare Riickstreuung und Extinktion kann fiir bekannte Temperatur- und Druckpro-
file berechnet werden |Bucholtz), 1995].

Die Bestimmung von Riickstreu- und Extinktionskoeflizient an Partikeln ist anhand zwei ver-
schiedener Ansétze moglich. Bei der ersten N#éherung, der Klett-Fernald-Methode, wird von
einem Verhéltnis von Riickstreuung und Extinktion, dem Lidarverhéaltnis Sy, ausgegangen.

Durch die Einfithrung von Spe, = g;’z: beinhaltet die Lidargleichung nur noch eine Unbekann-

te: entweder oy, oder B,q,. Allerdings muss dabei das Lidarverhéltnis angenommen werden,
fiir bestimmte Partikeltypen ist Sy, jedoch bekannt (siehe |Miller et al.| [2007]).

Die zweite Methode ist die Messung eines zusétzlichen Signals, dem von Stickstoffmolekiilen
erzeugten Ramansignal. Dadurch ist es moglich die Partikelextinktion direkt zu bestimmen
und die Riickstreuung zu berechnen. Da die Intensitédt des riickgestreuten Ramansignals viel
geringer ist als die Streuung des Tageslichtes an Molekiilen, ist diese Methode nur bei Nacht
moglich. Die Bestimmung von Partikelriickstreu- und Extinktionskoeffizient wird in |Ansmann
und Muller| |2005] und Kanitz| [2012] detailliert beschrieben.
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2.2.5 Messinstrument — PollyXT

Fiir die Messungen in Guangzhou wurde das am TROPOS entwickelte Raman—Polarisations—
Lidar PollyXT, verwendet. Polly*" ist ein portables Lidarsystem, welches durch Aussenden
von Laserpulsen bei 355, 532 und 1064 nm Wellenldnge neben Riickstreu- und Extinktions-
koeflizienten auch das Depolarisationsverhiltnis bei 532 nm messen kann.

Der Aufbau von Polly*T ist in Abbildung dargestellt und wird im Folgenden kurz erldu-
tert. Eine genauere Beschreibung befindet sich in |Althausen et al. [2009].

Die gesamte optische Ebene des Messgerits ist um einen Winkel von 5° geneigt, um Spiegelun-
gen des Laserlichtes an horizontal ausgerichteten Eiskristallen zu vermeiden (siehe Abschnitt
. Vom Laser werden Lichtpulse bei den drei genannten Wellenldngen zeitgleich ausge-
sendet. Durch zwei Prismen E1 wird der Laserstrahl in Richtung Atmosphire gelenkt und
von einem achromatischen Strahlweiter E2 vor Verlassen des Messgerits auf einen groferen
Durchmesser gebracht. Das Licht bei 355 nm ist dabei linear polarisiert, so ist nach Messung
der senkrecht polarisierten Signalkomponente bei dieser Wellenldnge spéter die Bestimmung
des Depolarisationsverhéltnisses moglich. Die zuriickgestreuten Photonen werden von einem
Spiegel R1 empfangen und zu einem zweiten Spiegel R2 reflektiert, welcher diese wiederum
durch eine Blende R3 und eine Linse R4 leitet. Schlieflich wird das Licht durch mehrere
Strahlteiler gelenkt und in die 3 ausgesendeten Wellenldngen (355, 532, 1064 nm), die senk-
recht polarisierte Komponente des Signals bei 355nm und das Raman-gestreute Licht bei
387nm und 607nm zerlegt. Durch Filter und plankonkave Linsen wird das Licht der einzel-
nen Wellenldngen schlieflich auf Photomultiplier geleitet, welche mit den datenverarbeitenden
Computern verbunden sind.
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Abbildung 2.2: Aufbau des Raman-Polarisations-Lidars Polly*"T, adaptiert von [Althausen:
et al., 2009|, Beschreibung im Text.
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Lidarstandort

A g i
,,G[;)'ASGllterpunkt

Abbildung 2.3: Lidarstandort und GDAS-Gitterpunkt im Stadtgebiet von Guangzhou, Quelle:
Google Earth.

2.3 Messstandort

Guangzhou liegt im Pearl River Delta (PRD), circa 120 km nordwestlich der Miindung des
Pearl Rivers in das Siidchinesische Meer. Ziel der Messkampagne ,Megacities® war die Un-
tersuchung der anthropogenen Partikelbelastung. Aus diesem Grund wurden die Messungen
mitten im Stadtgebiet von Guangzhou (23°04’08"N 113°22’5270, 23.5m iiber NN) auf dem
Dach eines Gebdudes der Sun Yat-sen Universitét durchgefiihrt. Die Zeitverschiebung gegen-
iiber UTC betrigt +8h. In Abbildung ist sowohl der Standort der Messungen, als auch
der Gitterpunkt der GDAS-Daten (siehe Abschnitt markiert.

2.3.1 Meteorologische Bedingungen des Standorts

Guangzhou (23.13°N, 113.27° O) befindet sich knapp siidlich des nérdlichen Wendekreises. Es
herrscht daher feucht—subtropisches bis tropisches Klima. Beeinflusst durch die Monsunzirku-
lation findet ein jahrlicher Wechsel von Regen- und Trockenzeit statt. Durch die Verlagerung
der Innertropischen Konvergenzzone nach Norden im Sommer und nach Siiden im Winter,
weht der Wind entweder aus stidlichen oder norddstlichen Richtungen. Dadurch werden in den
Sommermonaten (April bis September) feuchte Luftmassen vom Siidchinesischen Meer iiber
den Kontinent gefiihrt, welche zu starken Regenfillen mit bis zu 300 mm Durchschnittsnie-
derschlag im Monat fithren konnen. Im Winter bringt der Nordostpassat trockene Luft vom
Inneren des Kontinentes nach Guangzhou, was zu einer wesentlich trockeneren Periode von
Oktober bis Méarz fithrt. Die Jahresmitteltemperatur liegt bei 22.6 °C, die Durchschnittstem-
peratur im Sommer betrigt 28.6 °C (Juli) und auch im Winter bleibt es mit durchschnittlich
13.6 °C (Januar) mild.

Wiéhrend des Messzeitraumes kam es zu fiir die Trockenzeit untypischen Regenfillen von
Januar bis Mérz. Verursacht wurden diese Regenfélle durch ein schwécher als iiblich ausge-
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priagtes Kontinentalhoch, wodurch die Luftmassen in der Trockenzeit nicht wie sonst vom
Kontinent, sondern teilweise vom Siidchinesischen Meer herangetragen wurden, aufserdem ist
die erhohte Niederschlagsaktivitét auf ein La Nina-Ereignis zuriickzufithren |Bauditz), 2013).
Profile der monatlich gemittelten Windrichtung, Windgeschwindigkeit, relativen Feuchte und
Temperatur fiir den Messzeitraum sind in Abbildung gegeben. Die Profile wurden aus
GDAS-Daten zusammengestellt (siche Abschnitt[3.2).

Das gemittelte Temperaturprofil zeigt in den einzelnen Monaten des Messzeitraums kaum
Verdnderungen. In der Trockenzeit (November-Mérz) nahm die Temperatur Bodenwerte von
15°C bis 20 °C an, in der Regenzeit (April-Juni) war sie etwas hoher mit rund 25 °C bis 30 °C.
Bis zur Tropopause in circa 16.5 km Hohe nimmt die Temperatur im Mittel um 6 Kkm™ ab.
In dieser Hohe erreicht sie ihr Minimum von rund -75 °C, in der Stratosphére steigt sie wieder
an. Die Nullgradgrenze wird in allen Monaten bei circa 4.5 km erreicht. Ab dieser Hohe ist bei
Anwesenheit von geeigneten Eiskeimen Eisbildung méglich. Oberhalb von 11 km Hohe sinkt
die Temperatur auf unter -40 °C, ab da sind nur noch reine Eiswolken (Zirren) zu erwarten.
Das Profil der relativen Feuchte zeigt in allen Monaten ein lokales Maximum in 1-2km Hdhe,
bevor sie auf ein Minimum bei 5-10 km absinkt. Die Ausprigung dieses trockenen Bereiches
der Atmosphire unterscheidet sich in Trocken- und Regenzeit. In der Trockenzeit, von No-
vember bis Mérz, sind die Bereiche mit geringer relativer Feuchte vertikal viel ausgedehnter
und trockener. In 5-10 km Hohe sinkt die relative Feuchte auf unter 20%. Von April bis Juni
fallt das Minimum nicht so stark aus, allerdings betrigt die relative Feuchte zwischen 5-10 km
immer noch nur rund 60%. Auch bei dem lokalen Maximum in 1-2km Héhe sind Unterschiede
zwischen Regen- und Trockenzeit erkennbar. In der Regenzeit und den ungewdhnlich feuchten
Monaten Januar bis Juni erreichte die relative Feuchte Werte von rund 90%, sonst wurden
nur 60-70% erreicht. In der Stratosphére waren keine GDAS—Daten zur relativen Feuchte
mehr verfligbar.

Der Wind weht in der Héhe hauptséchlich aus Westen. Es werden somit Luftmassen vom Kon-
tinent in Richtung Guangzhou getragen. Luftmassen mariner Quellregionen wie zum Beispiel
dem Siidchinesischen Meer sind in den studienrelevanten H6hen nicht zu erwarten. Im Mai
und Juni ist jedoch eine Drehung des Windes in der Hohe nach Osten erkennbar. Auch in
Bodennihe zeigt sich eine Drehung des Windes. In den trockenen Monaten weht der Wind
aus nordlichen Richtungen, in der Regenzeit aus Siidosten. In beiden Fallen dreht er mit
der Hohe im Uhrzeigersinn, bis er in circa 2.5km Hohe seine endgiiltig westliche Richtung
erreicht hat. In den studienrelevanten Hohen von 4 bis 11 km herrschen daher stets westliche
bis siidwestliche Winde vor.

Die Windgeschwindigkeit zeigt vor allem von November bis April eine starke Héhenabhén-
gigkeit. In Bodennihe noch gering mit unter 5ms™ nimmt sie bis in circa 12km Héhe zu
und erreicht dort Werte von iiber 30ms™, danach nimmt sie wieder ab. Von November bis
Februar ist auferdem ein lokales Minimum in 1-3km Ho6he zu erkennen. Hier nimmt die
Windgeschwindigkeit noch einmal bis auf 1ms™! ab, bevor sie wieder ansteigt. In der Re-
genzeit hingegen ist die maximale Windgeschwindigkeit geringer (<15ms™) und zeigt kein
deutliches Maximum.
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Abbildung 2.4: Auf GDAS-Daten basierende monatliche Mittelwerte der Profile von Tempera-
tur (schwarz), relativer Feuchte (rot), Windrichtung (blau) und Windgeschwindigkeit (griin) fiir
Guangzhou und den Zeitraum 11/2011 bis 06/2012.

Die iiber Guangzhou vorherrschenden Stromungsbedingungen miissen jedoch nicht zwangs-
laufig auf das Quellgebiet der Luftmassen hinweisen. Anhand von mit dem HYSPLIT (Hybrid
Single Particle Lagrangian Integrated Trajectory) Modell berechneten Riickwértstrajektorien




2.3. MESSSTANDORT 18

S
TR

Hohe AGL

12 00 12 00 12 00 12 00 12 00 12 00 12 00 12 00 12 00 12 00
04/24 04123 04122 04/21 04/20 04/19 04/18 0417 0416 04/15

Job ID: 116324 Job Start: Sat Jun 28 15:43:07 UTC 2014
lat.: 23.040000 lon.: 113.220000 Hoéhe: 2000, 5000, 8000 m AGL

Trajektorienrichtung: Ruckwarts Dauer: 240 h
Berechnungsmethode Vertikalbewegung: Modell Vertikalgeschwindigkeit
Meteorologische Daten: 0000Z 22 Apr 2012 - GDAS1

Abbildung 2.5: HYSPLIT-Riickwértstrajektorien fiir in 2km (rot), 5 km (blau) und 8 km (griin)
am 25. April 2012, 00 UTC {iber Guangzhou (23.04°N, 113.22°0) eintreffende Luftmassen.

kann der Transport von Luftmassen vor ihrer Ankunft {iber Guangzhou verdeutlicht werden.
Fiir den 25. April 2012, einem beliebigen Datum des Messzeitraumes, sind dafiir in Abb. 2.5
die Riickwirtstrajektorien fiir drei unterschiedliche Ankunftshéhen dargestellt. Durch die far-
big gekennzeichneten Linien kann rekonstruiert werden, wo sich ein Luftpaket in 8 km (griin),
5km (blau) und 2km (rot) Hohe zum jeweiligen Zeitpunkt befunden hat. Die bei 5 km und
8 km ankommenden Luftpakete wurden demnach aus Westen herangetragen und befanden
sich vor 10 Tagen noch {iber der Sahara. Das Luftpaket bei 2km wurde stattdessen aus Siid-
westen herangefiihrt. In Héhen oberhalb 5 km sind daher vor allem Wiistenstaubpartikel und
andere herangetragene kontinentale Aerosole zu erwarten, wihrend in niedrigeren Héhen vor
allem lokales anthropogenes Aerosol vorhanden ist.
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Kapitel 3

Methodik

Um Aussagen iiber die heterogene Eisbildung iiber Siidostasien (PRD) treffen zu koénnen,
musste der bei der Messkampagne gewonnene Datensatz beziiglich des Auftretens von Eis
enthaltenden Wolken untersucht werden. Das Vorgehen bei der Auswertung des Datensatzes
entspricht der Vorgehensweise von |Seifert| [2010], | Kanitz| [2012] und |[Kunz| [2014] welche die
Eisbildung iiber Leipzig, Stellenbosch, Punta Arenas und Manaus ausgewertet haben. In
dieser Arbeit wird die Methode auf das Fallbeispiel Guangzhou/PRD angewendet und durch
Fallstudien erweitert. Dem zeitlichen und r&umlichen Verlauf des entfernungskorrigierten
Signals der PollyXT-Messungen wurde zunichst die Auftrittszeit der Wolken und deren
Ober- und Unterkantenhohe entnommen. Durch Modelldaten des Global Data Assimilation
Systems (GDAS) konnten den detektierten Wolken eine Wolkenober- und Wolkenunter-
kantentemperatur zugeordnet werden. Durch gemeinsames Betrachten von riickgestreutem
Signal, Depolarisationsverhiltnis und Wolkenoberkantentemperatur ist es moglich, die Phase
der detektierten Wolken zu bestimmen. Die Klassifizierung der Wolken ist die Voraussetzung
der Analyse der Eisbildung iiber PRD. In diesem Kapitel soll die Methodik der Wolken- und
Phasenbestimmung anhand eines Beispiels beschrieben werden.

3.1 Geometrische Wolkeneigenschaften

Die mit Polly*! erlangten Profile des entfernungskorrigierten Signals bei einer Wellenlénge
von 1064 nm wurden flir den gesamten Zeitraum auf erhdhte Riickstreusignale untersucht.
Die Bereiche starker Riickstreuung grenzen dabei die Héhe und den Auftrittszeitraum der
Wolken ein. Abbildung zeigt ein Beispiel des zeitlichen und rdumlichen Verlaufs des ent-
fernungskorrigierten Signals.

Ein Wolkenfall wurde als einzelnes Ereignis betrachtet, sobald ein vertikaler Abstand von
500m und ein zeitlicher Abstand von 5min zu einer benachbarten Wolke gegeben war. An-
dernfalls wurden die Wolkenfille zu einem zusammengefasst. Die Trennung nach Wolkenfil-
len, und nicht nach beispielsweise der Auftrittszeit von Fiskristallen, ist sinnvoll, da aufgrund
des Zusammenwirkens des Bergeron—Findeisen—-Prozesses und der Wolkendynamik mit hoher
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Wahrscheinlichkeit davon ausgegangen werden kann, dass sich die Eisphase, sobald initiali-
siert, wihrend der gesamten Wolkenauftrittszeit halt.

Wolkenober- und Unterkante konnen durch das Vertikalprofil des entfernungskorrigierten Si-
gnals (Abb. rechts) bestimmt werden. Ein Ansteigen des Signals mit der Hohe kenn-
zeichnet dabei die Wolkenunterkante, erreicht das Signal in der Hohe wieder den Wert der
Unterkante, markiert dies die Oberkante. Haufig ist das riickgestreute Signal aufgrund der
starken Abschwichung des Signals bei hohen und dicken Wolken sehr schwach, sodass die
Wolkenoberkante in Wirklichkeit hher liegt, als durch das entfernungskorrigierte Signal fest-
gestellt. In diesen Fillen sinkt das Verhiltnis des Signals zwischen festgestellter Oberkante
und der festgestellten Oberkante+500 m zu dem Hintergrundsignal unter den Wert von 1.03.
Diese Wolken werden dann als Wolken ohne Oberkante klassifiziert 2010].

In Abbildung [3.1](links) ist der zeitliche und rdumliche Verlauf des entfernungskorrigierten
1064 nm—Signals fiir den 22.11.2011 dargestellt. Eine vertikal ausgedehnte Wolkenschicht zwi-
schen 5.7 und 10km, sowie mehrere kleinere mittelhohe Wolkenfille bei circa 5km sind zu
erkennen. Die farbigen Rahmen markieren die Zeitrdume, welche zum Erstellen des Vertikal-
profils, das in Abb. (rechts) dargestellt ist, genutzt wurden. Aus dem Vertikalprofil erkennt
man die Zunahme des Signals an der Wolkenunterkante und die Abnahme an der Oberkante
der unteren Wolkenschicht. Bei der hoher gelegenen Wolkenschicht ist die Oberkante aufgrund
des Mittlungszeitraums und der Skalierung des Profils weniger gut erkennbar.

An diesem Beispiel ist auch der Effekt zu sehen, den tiefe Wolken auf das Signal dariiber
befindlicher Wolken haben. Das Laserlicht wird so stark abgeschwicht, dass der Laserstrahl
die dariiberliegenden Wolken nicht mehr erreicht. Dadurch scheint es félschlicherweise so,
als wiirden sich in diesen Bereichen keine Wolken befinden und es sich um einzelne, zeitlich
getrennte Wolkenfille handeln.

22 Nov 2011, 19:41- 23:58 UTC - entfernungskorrigiertes Signal (1064 nm) RC SIGNAL
12 s T TEITT R Sl g S g oo 2T ] I 23.00
10 -1 J
‘ 21.00
—~ 8 |
[= [
g |
v 6 | | 1900
c f
1O [RETENEEEER ¥E TR o v magy B mp et e AR L [
T ARt U L S LOLT Elal . SR TR R R e I . e o
4
17.00
2 e aimceie A
0 ) . ’ - : ’ | | | | | ] 15.00
19:42 20:33 21:23 22:14 23:05 23:55 0 BT 3E411 - SE41 OGARTIMOF OATH

Zeit (UTC) entfernungskorrigiertes Signal
Abbildung 3.1: Demonstration der Bestimmung von Wolkenauftrittszeit und Wolkenauftrittsho-
he anhand des entfernungskorrigierten Signals. Links: zeitlicher Verlauf des entfernungskorrigierten
Signals bei 1064 nm fiir den 22.11.2011, 19:41-23:58 UTC, Rechts: Profil des entfernungskorrigier-
ten Signals. Die farbigen Rahmen markieren den Zeitraum iiber den das Profil gemittelt wurde.
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3.2 Meteorologische Parameter

Um den Zusammenhang von Eisbildung und Temperatur betrachten zu kénnen, ist es not-
wendig den detektierten Wolken eine Temperatur zuzuordnen. Durch GDAS-Modelldaten
(https://ready.arl.noaa.gov/gdasl.php), bereitgestellt vom Wetterdienst der Vereinigten
Staaten, dem Nationalen Zentrum fiir Umweltvorhersage (NCEP), ist es moglich den Wolken
neben Wolkenoberkanten- und Unterkantentemperatur auch andere meteorologische Para-
meter wie relative Feuchte, Windrichtung und Windgeschwindigkeit zuzuweisen. Das GDAS-
Modell (Global Data Assimilation System) dient der Initialisierung von Vorhersagemodelllau-
fen und speichert aus Bodenbeobachtungen, Radiosondenaufstiegen und Satellitenmessungen
assimilierte Daten fiir jeden Gitterpunkt der Erde mit einer rdumlichen Auflésung von 1°x1°.
In 23 Hoéhenstufen von 1000 bis 20 hPa Héhe werden mit einer zeitlichen Auflésung von 3
Stunden Daten archiviert. Fiir den Standort PRD wurde der am n#chsten liegende Gitter-
punkt 23°N, 113° O (siche Abb. verwendet,.

Wie in Kapitel diskutiert, ist die Temperatur ein wichtiger Einflussparameter fiir die Eis-
bildungseffizienz. Da die Temperatur an der Wolkenoberkante am tiefsten ist, wurde diese
stellvertretend fiir die gesamte Wolke betrachtet. Lagen die detektierten Wolken zwischen
den Hohenstufen, so wurde linear interpoliert. Die fiir die in Abb. vorgestellte Fallstudie
bestimmten Oberkantentemperaturen betragen -8 °C fiir die untere und -39 °C fiir die obere
Wolkenschicht.

3.3 Klassifizierung der Wolkenphase

Die Bestimmung des Phasenzustandes der Wolke ist zum Erstellen einer Statistik der Eis-
bildung unerldsslich. Mit Hilfe des Volumendepolarisationsverhéltnisses ist es moglich die
Wolken zu klassifizieren. Wie schon in Abschnitt beschrieben, kann aus dem Volu-
mendepolarisationsverhéltnis auf die Gestalt der Partikel geschlossen werden. Je mehr die
Gestalt der Partikel von der sphérischen Form abweicht, desto grofer wird das Verhiltnis
von senkrecht zu parallel polarisierter riickgestreuter Strahlung. Fliissigwassertropfen haben
im Gegensatz zu Eiskristallen eine ann&hernd sphérische Form, das Depolarisationsverhalt-
nis ist daher rund null. In Eiskristallen wird das Licht aufgrund der nicht—sphérischen Form
mehrfach im Inneren oder an den Kanten reflektiert, dadurch erhélt das Licht einen Anteil,
der nicht parallel zu den ausgesendeten Strahlen polarisiert ist. Diese senkrecht polarisierte
Komponente fithrt zu einem hdheren Depolarisationsverhéltnis. Aus der Verlaufsdarstellung
des Volumendepolarisationsverhéltnisses, wie in Abbildung kann somit der Phasenzu-
stand jeder einzelnen detektierten Wolke bestimmt werden.

Am 22.11.2011 war von 21 bis 0 UTC eine Eis enthaltende Wolke in einer Héhe von 6-10 km
vorhanden. Das Depolarisationsverhiltnis lag hier deutlich iiber Null, was sowohl farblich
in der Verlaufsdarstellung gekennzeichnet als auch in dem Profil rechts zu erkennen ist. Die
Wolken in 5km Hoéhe konnten als reine Fliissigwasserwolken klassifiziert werden, obwohl das
Depolarisationsverhéltnis ungleich Null ist. Aufféllig ist die Zunahme der Depolarisation hin
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Abbildung 3.2: Demonstration der Bestimmung des Phasenzustandes der Wolken anhand des
Volumendepolarisationsverhéltnisses. Links: zeitlicher Verlauf des Volumendepolarisationsverh&lt-
nisses bei 532 nm fiir den 22.11.2011, 19:41-23:58 UTC, Rechts: Profil des Volumendepolarisations-
verhiltnisses, die farbigen Rahmen markieren den Zeitraum iiber den das Profil gemittelt wurde.

zur Wolkenoberkante. Dieser Effekt wird durch Mehrfachstreuung verursacht und ist charak-
teristisch fiir Fliissigwasserwolken. Bei der Anwendung der Lidargleichung zur Berechnung
der Signalkomponenten der riickgestreuten Strahlung wird davon ausgegangen, dass die aus-
gesendeten Photonen nur einmal gestreut werden und anschlieffend in einem Winkel von 180°
zuriick zum Teleskop gelenkt werden oder durch Extinktion verloren gehen. Bei Fliissigwas-
serwolken mit einer hohen Tropfenkonzentration ist jedoch die Wahrscheinlichkeit grofs, dass
Photonen vorwérts gestreut werden |Liou und Schotland), 1971]. Verbleiben diese dabei im
Sichtfeld des Empféngers, konnen die Photonen auch nach mehrmaligen Streuprozessen vom
Empfanger registriert werden. Das empfangene Signal ist dann jedoch aufgrund der zahl-
reichen Streuereignisse bei Winkeln # 180° nicht mehr parallel zum ausgesendeten Licht
polarisiert und das Depolarisationsverhiltnis dadurch gréfer Null. Ist das Volumendepola-
risationsverhéltnis also an der Wolkenunterkante rund Null und nimmt bis zur Oberkante
linear zu, kann von Mehrfachstreuung an Fliissigwassertropfen ausgegangen werden. Der ent-
sprechende Wolkenfall wird dann trotz §°? # 0 als Fliissigwasserwolke klassifiziert.

Durch die Betrachtung des Volumendepolarisationsverhéltnisses jeder einzelnen beobachteten
Wolke ist es somit moglich diese als reine Fliissigwasserwolke oder Eis enthaltend zu klassi-
fizieren. Konnten Wolkenfélle aufgrund von qualitativ schlechten Depolarisationsmessungen
nicht eindeutig klassifiziert werden, wurden diese als ,uneindeutig’ markiert, aukerdem wur-
den Wolken mit nicht eindeutig bestimmter Oberkante gesondert betrachtet. Zur Erstellung
der Statistiken wurden jedoch nur Wolkenfille mit eindeutig definierter Wolkenoberkante
und Phasenzustand verwendet. In den folgenden Kapiteln werden diese als ,eindeutig be-
stimmt‘ bezeichnet.
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Kapitel 4

Bisherige Studien

Das Ziel dieser Arbeit ist es, den bisherigen Studien zur heterogenen Eisbildung einen weite-
ren Ort hinzuzufiigen und so die Statistik zu erweitern. Da die Anzahl der bisherigen Studien
bis zum jetzigen Zeitpunkt stetig gewachsen ist, sollen in diesem Kapitel die einzelnen Kam-
pagnen, denen die Statistiken zugrunde liegen, noch einmal vorgestellt werden.

Bisher wurden Daten von zwei Kampagnen auf der Nordhalbkugel und drei weiteren auf
der Siidhalbkugel in unterschiedlichen geographischen Breiten hinsichtlich heterogener LKis-
bildung ausgewertet. Leipzig und Punta Arenas (Chile) lieferten Messwerte aus den nordli-
chen bzw. siidlichen geméfigten Breiten. Messkampagnen in Manaus (Amazonasgebiet) und
den Kapverden (nahe afrikanischer Westkiiste) verschaffen Einblicke in die Eisbildung iiber
den Tropen. Schlieklich ergénzt Stellenbosch (Siidafrika) die Statistik mit einem Standort in
den siidlichen Subtropen. Ein Uberblick der Standorte der bisherigen Messkampagnen ist in
Abbildung gegeben. Zusétzlich wurden drei weitere Messreihen auf dem Forschungsschiff
Polarstern aufgenommen, welche entlang der Strecke von Bremerhaven bis Punta Arenas (und
zuriick) und von Bremerhaven bis nach Stellenbosch sowohl auf der Nord- wie auch Siidhalb-
kugel gesammelt wurden. Die entsprechende Statistik ist zusétzlich in Abb. dargestellt
und wird in [Kanitz et al.| [2011] diskutiert. Aufgrund der Vergleichbarkeit mit den Ergeb-
nissen der ortsfesten Messkampagnen wurde die Statistik des Forschungsschiffs Polarstern in
dieser Zusammenstellung vernachléssigt.

Fiir alle bisherigen Messstandorte ist der Anteil Eis enthaltender Wolken in Abhingigkeit
von der Wolkenoberkantentemperatur, in dem fiir heterogene Fisbildung relevanten Tempe-
raturbereich von 0°C bis -40 °C, in Abbildung dargestellt. Zur Erstellung der Statistiken
wurden nur eindeutige Wolkenfille verwendet und diese als Funktion der Wolkenoberkanten-
temperatur in Intervalle von 5K eingeteilt.

Leipzig, Deutschland

Im Rahmen der DRIFT-Studie (Dust-related Ice Formation in the Troposphere) wurde ein 11
Jahre umfassender Datensatz der am TROPOS in Leipzig, Deutschland (51.35°N, 12.43° O)
stattfindenden EARLINET-Messungen hinsichtlich der heterogenen Eisbildung ausgewertet
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Kapverden

Manaus

Stellenbosch

i

-Punta Arenas

Abbildung 4.1: Uberblick der bisherigen Messkampagnen, einschlieflich des in dieser Arbeit
vorgestellten Standorts Pearl River Delta (PRD), Quelle: Google Earth.

[Seifert et all 2010; Seifert, 2010]. Zwischen April 1997 und Juni 2008 wurden 1899 als ein-
deutig bestimmte Wolkenfille beobachtet. Von diesen 1899 Wolkenfillen wurden 790 als Fliis-
sigwasserwolken identifiziert, 1109 Wolken enthielten Eis.

Der Anteil Eis enthaltender Wolken in den jeweiligen Temperaturintervallen zwischen 0°C
und -40°C ist fiir Leipzig in Abbildung [:2] rot gekennzeichnet. Im Bereich zwischen -5°C
und -25°C ist eine starke Zunahme des Anteils Eis enthaltender Wolken zu beobachten.
Insgesamt ist die heterogene Eisbildung iiber Leipzig viel effektiver als bei den anderen be-
trachteten Standorten und beginnt bei héheren Temperaturen. schlussfolgert
aus der Studie, dass der hohe Anteil an anthropogener Verschmutzung, Wiistenstaub aus der
Sahara, Waldbrandaerosol und biogenen Partikeln in der gesamten Troposphére iiber Leipzig
geeignete Eiskeime liefert und zur heterogenen Kisbildung bei relativ hohen Temperaturen
fihrt.

Manaus, Brasilien

Von Januar bis November 2008 wurden in Manaus, Brasilien (2.59°S, 60.04° W, 92m {i. NN)
im Rahmen des EUCAARI (European Integrated Project on Aerosol, Cloud, Climate,
Air Quality Interactions) Projektes mitten im tropischen Regenwald Polly*T-Messungen
durchgefiihrt. In der Regenzeit, von Januar bis Mai, wurden 1019 Wolkenfélle registriert.
505 Wolken waren reine Wasserwolken, 132 enthielten Eis. In Abb. [£.2] ist der Eisanteil lila
dargestellt.
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Abbildung 4.2: Anteil Eis enthaltender Wolken in Abhé#ngigkeit von der Wolkenoberkanten-
temperatur fiir die bisher durchgefiihrten Messkampagnen, einschliefllich der Statistik fiir das For-
schungsschiff Polarstern, dargestellt in 5 K Temperaturintervallen, die Zahlen oberhalb der Kurven

geben die Anzahl aller eindeutig bestimmten Wolkenfille in dem jeweiligen Temperaturintervall

an.

Die Messungen iiber Manaus zeigen im Vergleich zu den anderen Standorten eine effektive

Eisbildung bis zu einer Temperatur von -10°C, die in etwa einer Hohe von 6 km entspricht.

Bei Temperaturen unter -10°C ist der Anteil der Eis enthaltenden Wolken dagegen deutlich

geringer als bei anderen Standorten. Tatséchlich sind eiswirksame Aerosole wie Saharastaub

und Biomasseverbrennungsaerosol in der Regenzeit im Amazonasgebiet nur in den untersten

6 km vorhanden, da durch starke Niederschlége eine vertikale Vermischung unterdriickt wird.

In grokeren Hohen sorgt die vom Atlantik herangetriebene saubere marine Luft fiir eine

geringe Anzahl an eiswirksamen Aerosolen und damit fiir eine weniger effektive Eisbildung.

Kunz| [2014] schliefst daraus, dass iber Manaus der Einfluss von organischen Aerosolen oder

Aecrosolpartikeln anderer bodennaher Quellen auf Wolken bis 6 km Héhe wahrscheinlich ist.
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Praia, Kapverden

Eine weitere Kampagne wurde in Praia, Kapverden (15°N, 23.5°W, 95m ii. NN), einem In-
selstaat 500 km westlich der afrikanischen Atlantikkiiste, im Rahmen des SAMUM (Saharan
Mineral Dust Experiment) Projektes durchgefiihrt. Die Kampagne lief von Dezember 2010
bis April 2011 wahrend der Trockenzeit in Zentralafrika. Dabei wurden zwischen -40 °C und
0°C 227 eindeutig klassifizierte Wolkenfille beobachtet, die meisten waren reine Wasserwol-
ken. In Abb. ist der Anteil an Eis enthaltenden Wolken blau dargestellt.

Effektive heterogene Eisbildung begann iiber den Kapverden, trotz der Nihe zur Sahara und
damit zu einer groken Quelle fiir Wiistenstaub, erst ab -20 °C. Grund dafiir ist die Beschrin-
kung des Saharastaubs auf die untersten 4-5km der Atmosphére [Seifert, [2010; |Knippertz
et all 2011]. In diesen Hohen ist es zu warm fiir Eisbildung. Die Luftmassen in grékeren
Hohen werden aus Westen vom Atlantik herangetragen und sind weitgehend frei von eiswirk-
samen Aerosolen. Der bei der DRIFT-Kampagne verwendete Grenzwert zur Unterscheidung
von staubbelasteten und staubfreien Wolken wurde iiber den Kapverden in den Hohen der
heterogenen Eisbildung laut der herangezogenen Modelldaten nie erreicht. Folglich sind in
den unteren Kilometern der Troposphére aufgrund der zu hohen Temperatur und in der Ho-
he aufgrund der geringen Konzentration von eiswirksamen Aerosol weniger Eis enthaltende
Wolken anzutreffen als bei den anderen Messstandorten |Ansmann et all 2009).

Punta Arenas, Chile

Wihrend Lidarmessungen in Punta Arenas, Chile (53°S, 71°W, 37m ii. NN) von Dezember
2009 bis April 2010 wurden 1448 eindeutige Wolkenfille identifiziert. Davon bestanden 1062
Wolken aus Fliissigwasser, nur 386 enthielten Eis. Der Anteil an Eis enthaltenden Wolken ist
insgesamt geringer als an anderen Standorten, wie auch an der schwarzen Kurve in Abb.
erkennbar ist. Die Eisbildung beginnt erst bei Temperaturen unter -10 °C und ist vor allem bei
niedrigeren Temperaturen weniger effektiv. Trotz der vergleichbaren geographischen Breite
mit Leipzig in den nordlichen mittleren Breiten ist die FEisbildung hier viel weniger effektiv, da
auf der Siidhalbkugel mutmaflich allgemein weniger anthropogene Aerosolquellen vorhanden
sind und so weniger IN fiir die Eisbildung zur Verfiigung stehen. Auferdem befindet sich Punta
Arenas im Einflussgebiet sauberer polarer Luftmassen. Seesalz stellt keinen sehr effizienten
Eiskeim dar und begiinstigt daher nicht die heterogene Eisbildung [Kanitz|, 2012].

Stellenbosch, Siidafrika

Die Messkampagne in Stellenbosch, Siidafrika (34°S, 19°O, 114 m ii. NN) liefert den dritten
Standort auf der Siidhalbkugel und die gelbe Kurve in der Statistik des Anteils Eis enthal-
tender Wolken (Abb. [4.2)).

Von Dezember 2010 bis April 2011 wurden 389 eindeutig bestimmte Wolken beobachtet, 253
wurden als Fliissigwasserwolken klassifiziert, 136 als Eis enthaltende Wolken.
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Durch die Ndhe zu regionalen kontinentalen Aerosolquellen und dem Langstreckentransport
von Staub und anthropogenen Verschmutzungen aus Stidamerika zeigt sich ein im Vergleich zu
anderen Messstandorten der Stidhalbkugel hoher Anteil an Eis enthaltenden Wolken |Kanitz,
2012].

Der Vergleich der Eisbildungseffektivitit an unterschiedlichen Standorten auf Nord- und Siid-
halbkugel liefert einen Einblick in die mogliche Abhéngigkeit der Eisbildung von der Aerosol-
konzentation. Standorte auf der Nordhalbkugel sind durch den gréfseren Anteil an Kontinen-
talfliche und der intensiveren industriellen Nutzung stérker mit eiswirksamen Aerosolen wie
Wiistenstaub, Rufs, Verbrennungsaerosolen und biogenen Aerosolen belastet. Die heterogene
FEisbildung kann daher schon bei hoheren Temperaturen beginnen und ist effektiver als in
Gebieten mit wenig Aerosol. In vielen Gebieten der Siidhalbkugel herrschen saubere marine
Bedingungen vor. Seesalze stellen aufgrund ihrer Loslichkeit keinen guten Eiskeim dar und
begiinstigen daher die Eisbildung nicht.

In Abb. ist dieser Unterschied zwischen Nord-und Siidhalbkugel erkennbar. Die Orte auf
der Siidhalbkugel (Punta Arenas, Manaus, Stellenbosch) haben einen deutlich geringeren An-
teil an Eis enthaltenden Wolken als Standorte auf der Nordhalbkugel bei gleicher Temperatur.
Eine Ausnahme stellen die Kapverden dar, hier wird in den fiir Eisbildung relevanten Héhen
tropische marine Luft aus Westen herangetragen. Dieser Standort ist daher nicht charakte-
ristisch fiir die Aerosolbedingungen der Nordhalbkugel [Kanitz et al.l [2011].
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Kapitel 5

Ergebnisse

In diesem Kapitel sollen die Ergebnisse der Analyse der Messdaten iiber PRD vorgestellt
werden. Zunichst wird an einem Fallbeispiel der Einfluss von Aerosolpartikeln auf die Eis-
bildung verdeutlicht und die Eisbildung als Funktion der Héhe betrachtet. Anschliekend soll
der Zusammenhang von Temperatur und Eisbildung dargelegt und mit den Ergebnissen der
bisherigen Studien verglichen werden.

Alle von November 2011 bis Juni 2012 detektierten Wolken wurden, wie in Kapitel [3] be-
schrieben, als Fliissigwasserwolken oder Eis enthaltende Wolken klassifiziert oder als unklas-
sifiziert markiert. Konnte die Wolkenoberkante nicht genau bestimmt werden, wurde sie als
Wolke ohne Oberkante eingeordnet. Insgesamt wurden von November 2011 bis Juni 2012
iiber Guangzhou 1647 Wolken beobachtet. Davon wurden 907 als reine Fliissigwasserwolken
klassifiziert, 158 enthielten Eis, keine Wolke blieb unklassifiziert. 582 Wolken konnte keine
eindeutige Wolkenoberkante zugeordnet werden.

5.1 Fallstudie: Vergleich staubbelasteter — staubfreier Tag

In diesem Abschnitt soll zunéchst der Einfluss der Luftmasse auf die Eisbildung anhand von
zwei Fallbeispielen betrachtet werden. Dazu wurden zwei Tage mit unterschiedlichen Ae-
rosolbedingungen ausgew&hlt. Zum einen ein Tag mit Einfluss von Wiistenstaub in grofser
Hoéhe, zum anderen ein sehr sauberer Tag, mit vom Ozean herangetragenen Luftmassen. Die
Herkunft der Luftmassen in drei verschiedenen Ankunftshohen ist durch die in Abb. ge-
gebenen HYSPLIT-Riickwéartstrajektorien veranschaulicht.

Im ersten Beispiel (30. November 2011, 18-00 UTC) zogen die Luftmassen, die PRD oberhalb
5km Hohe erreichten, in den letzten 10 Tagen iiberwiegend {iber Kontinentalflichen, unter
anderem auch iiber die Sahara. In dem zeitlichen Verlauf des entfernungskorrigiertem Signals
bei 1064nm, Abb. [5.2(B), ist deutlich eine Aerosolschicht zwischen 4km und 7km Héhe
zu erkennen. In Panel D ist das dazugehérige Volumendepolarisationsverhédltnis bei 532 nm
abgebildet. Aufierdem ist in Panel A das aus GDAS-Daten ermittelte Temperaturprofil fiir
21 UTC und die abgeschitzte Eiskeimkonzentration (INC) gegeben. In Panel C sind dariiber
hinaus das Profil des Volumen- und Partikeldepolarisationsverhiltnisses dargestellt. Zur Er-
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(a) 30.11.2011, 1800 UTC, staubbelasteter Fall (b) 22.11.2011, 0600 UTC, staubfreier Tag

Abbildung 5.1: HYSPLIT-Riickwirtstrajektorien der beiden Fallbeispiele fiir Guangzhou
(23.04°N, 113.22°0) fiir 3 verschiedene Ankunftshohen.

mittlung des Volumen- und Partikeldepolarisationsverhiltnisses sowie der IN-Konzentration
wurde eine Klettauswertung vorgenommen und iiber die durch schwarze horizontale Linien
gekennzeichneten Bereiche gemittelt.

Die INC wird von der Extinktion abgeleitet, indem man annimmt, dass ein Partikel-
extinktionskoeffizient von 1 Mm™ einer INC von 0.006 cm™ entspricht. Dies entspricht einem
Verhéltnis der Aerosolpartikelkonzentration (APC) von grofen Aerosolen(¢> 500nm) zur
INC von 100 und steht fiir reinen Wiistenstaub [Ansmann et al., [2008|. Purer Wiistenstaub
weist ein Partikeldepolarisationsverhéltnis (8pq,) von 33% auf [Freudenthaler et al., 2009).
Wie Abb. [5.2](C) zu entnehmen ist, betréigt dpqr in 5km bis 7km Héhe jedoch nur rund 25%.
In der Aerosolschicht war demnach neben Wiistenstaub auch ein Anteil anderer Partikel ent-
halten und somit wird die INC wahrscheinlich tiberschétzt. In der bodennahen Schicht wurde
das Profil der INC auf den letzten giiltigen Wert gesetzt, da durch Uberlappungseffekte keine
giiltigen Werte gemessen werden konnten. Nun befindet sich in der Aerosolschicht in circa
5km Hohe eine Wolke, welche aufgrund des erhdhten Volumendepolarisationsverhéltnisses
der Fallstreifen eindeutig als Eis enthaltend klassifiziert werden konnte. Den GDAS—Daten
ist allerdings eine Wolkenoberkantentemperatur von nur -9.9 °C zu entnehmen. Es kommt
demnach trotz relativ hoher Temperatur zur Eisbildung.

Im zweiten Beispiel (Abb. hingegen waren in 7km Hohe noch Wasserwolken anzu-
treffen, obwohl die Oberkantentemperatur bereits -18.2°C betragen hat. Die HYSPLIT-
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Abbildung 5.2: Eis enthaltende Wolke bei 5km Hohe am 30. November 2011 von 18-24 UTC,
A: aus GDAS-Modelldaten ermitteltes Temperaturprofil fiir 21 UTC und IN-Konzentration,
B: entfernungskorrigierte Signal bei 1064 nm, C: Partikel- und Volumendepolarisationsverhiltnis,
D: Volumendepolarisationsverhéltnis bei 532nm, die schwarz markierten Zeitbereiche kennzeich-
nen den Mittlungszeitraum fiir INC, d,0; und dpqr.

Riickwiartstrajektorien (Abb. , weisen darauf hin, dass sich die Wolken oberhalb von
5km Hohe in sauberen, staubfreien Luftschichten gebildet haben. Die Luftmassen, welche
Guangzhou am 22. November 2011 um 6 UTC in 5 km bis 8 km Hohe erreichten, wurden vom
Stidostchinesischen Meer herangetragen und bewegten sich die letzten 10 Tage durchgéngig
iiber diesem. Die Aufnahme von bodennahen Aerosolen war daher vermutlich gering.

Das an diesem Tag gemessene Signal war so schwach, dass Profile der Volumen- und Partikel-
depolarisation der Aerosolschichten nicht berechnet werden konnten. Jedoch ist selbst unter
der Annahme, dass das Aerosol aus purem Wiistenstaub bestand, die daraus abgeschétzte
IN-Konzentration im Bereich der Wolken viel geringer als an dem vorher vorgestellten staub-
belasteten Tag.
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Die Anwesenheit von Wiistenstaub erh6ht demzufolge die Konzentration von Eiskeimen und
damit die Moglichkeit der Fisbildung. Am 30. November 2011 lag die IN-Konzentration in
circa 5 km Hohe bei etwa 0.005 cm™, daher war Eisbildung auch schon bei einer relativ hohen
Temperatur von rund -10°C moglich. Am 22. November hingegen war die Luftmasse iiber
Guangzhou sehr sauber, die IN-Konzentration folglich rund Null. Ohne geeignete Eiskeime
wurde die heterogene Eisbildung nicht begiinstigt, daher konnten reine Fliissigwasserwolken
bei relativ tiefen Temperaturen um -18 °C beobachtet werden.
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Abbildung 5.3: Fliissigwasserwolken am 22. November 2011, A: aus GDAS—Modelldaten ermit-
teltes Temperaturprofil fiir 21 UTC, B: entfernungskorrigiertes Signal bei 1064 nm, C: aus Extink-
tion berechnete IN-Konzentration, D: Volumendepolarisationsverh&ltnis bei 532 nm; INC, §,,; und
Opar Wurden in den schwarz markierten Zeitbereichen ermittelt.
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5.2 Eisbildung als Funktion der Wolkenhohe

Zuvor wurde festgestellt, dass iiber PRD bis in grofe Héhen Aerosolpartikel anzutreffen sind,
welche die Eisbildung begiinstigen. In diesem Abschnitt soll untersucht werden wieviele Eis
enthaltende Wolken sich in aerosolbelasteten Hohen gebildet haben. Dazu wurde die Eissta-
tistik als Funktion der Hohe betrachtet und mit den bisherigen Studien verglichen. Man geht
davon aus, dass die Aerosolkonzentration mit der Héhe beziehungsweise mit zunehmenden
Abstand zur Quelle abnimmt und so vor allem in geringen H6hen der Einfluss von Aerosol
auf die Eisbildung am grofiten ist.

Der Anteil der Eis enthaltenden Wolken ist in Abb. als Funktion der Hohe dargestellt.
Dabei wurden nur eindeutig bestimmte Wolkenfélle mit einer Wolkenoberkantentemperatur
zwischen 0°C und -40 °C beriicksichtigt. Signifikante Eisbildung beginnt iiber PRD ab 4 km
Héhe. Bis zu dieser Hohe ist der Anteil der Eis enthaltenden Wolken mit dem der Standorte in
den geméfigten Breiten (Punta Arenas, Leipzig) zu vergleichen. Ab 4.5km Héhe zeigen sich
jedoch grofie Unterschiede, der Anteil an Eis enthaltenden Wolken nimmt zwischen 4.5km
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Abbildung 5.4: Anteil der Eis enthaltenden Wolken in Abhéngigkeit von der Hohe mit einer Tem-

peratur zwischen 0°C und -40°C, die Zahlen rechts geben die Anzahl aller eindeutig bestimmten
Wolkenfille in dem jeweiligen Hohenintervall an.




5.9. EISBILDUNG ALS FUNKTION DER WOLKENHOHE 33

LI L B B AL BLELELELE BLELELELE DR BLEL LN BLELELELE B
[ Eis enthaltende Wolken I ]
1ME -40°C<T,, <0°C T 47
10F T 3 144
9 F + 1 2116 11
8 F + 4 46 13 15
_TF F 18 11 25 4 151
IS I ]
é 1 4
o 6F +23 2321 21
c - + 4
0 r I ]
T 5 F19 119 157
4 F +10 1 51
3 :_+PuntaArenas I 6 ]
r Stellenbosch
I ——Leipzig T ]
2 | —e— Kapverden T 1 ]
[ —— PRD I ]
I TR PRI NETITETS AEETETE ATEPETE A [T AR

1 1 1 T
-40 -35 -30 -25 -20 -15 -10 -5 0
Wolkenoberkantentemperatur (°C)

Abbildung 5.5: mittlere Wolkenoberkantentemperatur der Eis enthaltenden Wolken im jewei-
ligen Hohenintervall, Zahlen rechts: Anzahl aller Eis enthaltenden Wolken im entsprechenden
Hohenbereich

und 7.5km deutlich langsamer zu als iiber den anderen Messorten. So betrégt der Anteil
zum Beispiel in 6 km Hohe iiber PRD nur rund 40%, in Punta Arenas und Leipzig sind
es etwa 70%. Damit liegt PRD zwischen den Werten der geméfigten und tropischen bzw.
subtropischen Breiten (Kapverden/Stellenbosch), welche in 6 km Hohe einen Anteil an Eis
enthaltenden Wolken von circa 10-20% aufweisen. Im Vergleich zu den anderen Standorten
ist in der Hohe immer noch ein relativ groffer Anteil an Fliissigwasserwolken anzutreffen. Der
geringere Anteil an Eis enthaltenden Wolken in gleicher Hohe liegt allerdings nicht an einer
geringeren Kisbildungseffektivitéit, sondern an einer hdheren Temperatur in gleicher Hohe.
Die meteorologischen Voraussetzungen der einzelnen Standorte unterscheiden sich teilweise
stark voneinander, sodass die Hohe nicht als Vergleichswert herangezogen werden kann.

In Abb. ist die mittlere Wolkenoberkantentemperatur der Eis enthaltenden Wolken in
den einzelnen Hohenintervallen dargestellt. Es ist deutlich zu erkennen, dass Eis enthaltende
Wolken iiber PRD in allen Hohenstufen viel wiarmer sind als beispielsweise {iber Punta Arenas
oder Leipzig. Vor allem in den tieferen Bereichen iibertrifft die Temperatur der Eis enthal-
tenden Wolken iiber PRD sogar andere tropische (Kapverden) und subtropische Standorte
(Stellenbosch). Auf der gleichen Hohenstufe herrscht iiber PRD also eine héhere Tempera-
tur als iiber den anderen Standorten. Da der Anteil Eis enthaltender Wolken mit sinken-
der Temperatur zunimmt, ist dieser daher auf gleicher Hohenstufe geringer als zum Beispiel
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iiber Leipzig oder Punta Arenas. Dennoch ist er immer noch gréfer als iiber Standorten mit
vergleichbarer Temperatur (Kapverden, Stellenbosch). Hier wird der Einfluss von Aerosolen
deutlich, welche an diesen Standorten nicht die eisbildungsrelevanten Hohen erreichen. Uber
PRD hingegen beeinflussen Aerosole, wie in der Fallstudie vom 30. November 2011 gesehen,
Hohenbereiche bis mindestens 8 km. Bis in dieser Hoéhe befindet sich nach Abb. (Zahlen
rechts) ein Grofteil der Wolken mit einer Temperatur zwischen 0°C und -40°C. Und auch
der Grofiteil Eis enthaltender Wolken in diesem Temperaturbereich befindet sich unterhalb
von 8km. Demnach kann davon ausgegangen werden, dass die heterogene Eisbildung iiber
PRD von Aerosolen beeinflusst wird.

5.3 Eisbildung als Funktion der Temperatur

Einen besseren Vergleichswert fiir die Eisbildungseffektivitit der einzelnen Standorte stellt
die Wolkenoberkantentemperatur dar. Um die Eisbildung als Funktion der Wolkenoberkan-
tentemperatur zu betrachten, wurden alle beobachteten Wolken anhand ihrer Oberkanten-
temperatur in 5 K Temperaturintervalle eingeordnet. Die kilteste Wolke hatte eine Oberkan-
tentemperatur von -80°C, die wirmste 23 °C. In Abbildung ist der gesamte Datensatz
in einem Histogramm dargestellt. Neben der Haufigkeitsverteilung in Abh#ngigkeit von der
Temperatur ist auch festgehalten, ob es sich um Eis enthaltende Wolken (hellblau), Was-
serwolken (dunkelblau) oder um Wolken ohne eindeutige Wolkenoberkante (gelb) handelt.
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Abbildung 5.6: Histogramm der Wolkenfalle: Alle beobachteten Wolken wurden nach ihrer Wol-
kenoberkantentemperatur in 5K Intervalle eingeteilt, auferdem wurde festgehalten, ob es sich
um Wasserwolken (dunkelblau), Eis enthaltende Wolken (hellblau) oder Wolken ohne eindeutig
bestimmte Oberkante (gelb) handelte. Die Zahlen an der Oberkante des Histogramms geben die
Anzahl der jeweiligen Wolkenfélle an.
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Abbildung 5.7: Eisstatistik fiir PRD: Anteil der Eis enthaltenden Wolken in Abhéngigkeit von
der Temperatur, dargestellt in 5 K Temperaturintervallen im Bereich der heterogenen Eisbildung
von 0°C bis -40°C. Schwarz ist der Anteil aller Eis enthaltenden Wolken zu allen Wolken, rot
aller eindeutig bestimmten Eis enthaltenden Wolken zu allen eindeutig bestimmten Wolken darge-
stellt. Die Zahlen an der Oberkante geben die Anzahl aller Wolken (schwarz) und aller eindeutig
bestimmten Wolken (rot) im jeweiligen Temperaturintervall an.

FEis enthaltende Wolken traten bei Temperaturen zwischen 0°C und -85°C auf, Fliissigwas-
serwolken waren noch bis -35°C vertreten. Wolken ohne eindeutige Oberkante waren vor
allem zwischen -10 °C und 25 °C und von -85 °C bis -45 °C anzutreffen. Im Bereich der hetero-
genen Eisbildung (0 °C bis -40 °C) ist der Anteil der Wolken ohne Oberkante gering. Insgesamt
ist der Anteil von warmen (Wolkenoberkantentemperatur > 0°C) Fliissigwasserwolken sehr
hoch. Zwischen 0°C und -40 °C treten sowohl Fliissigwasser- als auch Eis enthaltende Wolken
auf. Die Anzahl Eis enthaltender Wolken ist dabei relativ konstant, wiahrend der Anteil an
Fliissigwasserwolken jedoch stetig abnimmt, sodass dadurch der Anteil an Eis enthaltenden
Wolken wiichst. Diese Tendenz ist auch in der Statistik Abb. 5.7 zu erkennen. Hier wurde der
Temperaturbereich von -40°C bis 0°C genauer betrachtet, da in diesem Bereich heterogene
Eisbildung stattfindet. Dargestellt ist der Anteil der Eis enthaltenden Wolken in Prozent,
wobei der Anteil der Eis enthaltenden Wolken zu allen beobachteten Wolken schwarz und
der Anteil der eindeutig klassifizierten Eis enthaltenden Wolken von allen eindeutig klassi-
fizierten Wolken rot abgebildet ist. Die abgebildeten Fehlerbalken geben in dieser sowie in
allen folgenden Grafiken die statistische Signifikanz o an, welche aus der Anzahl n der beob-
achten Wolkenfélle und dem Anteil der Eis enthaltenden Wolken f nach folgender Gleichung
berechnet wird:

o= fa-5 (5.1)

n
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Der Anteil Eis enthaltender Wolken nimmt, bis auf ein lokales Minimum bei -15 °C bis -20 °C
und bei -25°C bis -30 °C, mit sinkender Temperatur zu. Der Einbruch bei -25°C bis -30 °C
ist mit der sehr geringen Anzahl der beobachteten Wolken in diesem Temperaturintervall zu
erkldren. Dieses Temperaturintervall entspricht in etwa einer Héhe von 9km, in dieser Héhe
ist, wie Abschnitt zu entnehmen, die relative Feuchte durchschnittlich am geringsten.
Eisbildung beginnt iiber PRD schon bei einer Temperatur von 0°C und ist auch bei relativ
hohen Temperaturen (0°C bis -15°C) schon so effektiv, dass der Anteil der Eiswolken auf
iiber 45% bei -10 °C steigt.

In Abb. ist aulserdem zu erkennen, welchen Einfluss die Wahl der betrachteten Wolken
auf den Anteil der Eis enthaltenden Wolken hat. Werden alle Wolken in die Statistik
einbezogen, auch die ohne eindeutige Oberkante, so ist der Anteil der Fis enthaltenden
Wolken bei Temperaturen unter -15 °C héher, als wenn nur eindeutige Wolkenfille verwendet
werden. Das ist durch die in Wirklichkeit hoher liegende Wolkenoberkante der Wolken ohne
eindeutiger Oberkante zu erkldren. Durch die Abschwéchung des Lasersignals durch tiefer
liegende Wolken oder vertikal stark ausgedehnte Wolken ist anhand des zuriickgestreuten
Signals hdufig nicht die Wolkenoberkante bei hohen Wolken zu erkennen. Diese wird dann
als niedriger angenommen als sie tatsichlich ist. Diese niedrigere Wolkenoberkante hat
eine scheinbar héhere Oberkantentemperatur zur Folge. Der Anteil der Eis enthaltenden
Wolken zu allen beobachteten Wolken, in Abb. schwarz dargestellt, entspricht demzufolge
eigentlich tieferen Temperaturen und wird iiberschitzt. Zwischen 0°C und -15°C wird der
Anteil jedoch geringfiigig unterschitzt. Hier wird ein weiterer Effekt deutlich. In diesem
Temperaturbereich wurden offensichtlich mehr reine Fliissigwasserwolken als Eis enthal-
tende Wolken aufgrund ihrer undefinierten Oberkante aus der Betrachtung ausgeschlossen.
Fliissigwasserwolken, deren Oberkante nicht erkennbar ist, sind zum Beispiel hochreichende
Cumuluswolken, wihrend Eis enthaltende Wolken in diesem Temperaturbereich vertikal nicht
sehr méchtig sind. Bei Temperaturen unter -15°C hingegen weisen mehr Eis enthaltende als
Fliissigwasserwolken uneindeutige Oberkanten auf und werden aus der Statistik ausgeschlos-
sen. Fiswolken sind bei diesen niedrigen Temperaturen hiufig sehr dick, Fliissigwasserwolken
hingegen nur noch als diinne Schichten, welche sich problemlos eindeutig eingrenzen lassen,
anzutreffen.

Korrigiert man die Wolken ohne eindeutige Oberkante, indem man die entsprechende
Wolkenoberkantentemperatur bei Eis enthaltenden Wolken um 18K und bei Fliissigwas-
serwolken um 6 K verringert, ergibt sich die in Abbildung blau abgebildete Kurve. Die
Verringerung der Wolkenoberkantentemperatur entspricht unter Annahme des feuchtadiaba-
tischen Temperaturgradienten (6 K km™) bei Eis enthaltenden Wolken etwa einer Erhohung
der Oberkante um 3km, bei Wasserwolken um 1km. Man sieht eine deutliche Abnahme
des Anteils Eis enthaltender Wolken zwischen 0°C und -20°C, zwischen -25°C und -40°C
ist der Anteil jedoch grofer. Wie schon in Abb. zu sehen war, besitzen bei hdéheren
Temperaturen mehr Fliissigwasser- als Eiswolken keine eindeutige Oberkante. Durch die
Korrektur der Oberkante sinkt deren Temperatur, der Anteil der Fliissigwasserwolken nimmt
zu. Die Folge ist eine Verringerung des Anteils Eis enthaltender Wolken. Bei Temperaturen
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Abbildung 5.8: Eisstatistik fiir PRD: schwarze Kurve: alle eindeutig bestimmten Wolkenfille,
rote Kurve: entsprechende Datensatz mit seeding—Korrektur, blaue Kurve: gesamte Datensatz der
im Temperaturintervall beobachten Wolken - Wolkenfille mit nicht eindeutiger Oberkante wurden
dabei korrigiert, Zahlen an Oberkante: Anzahl aller eindeutig bestimmten Wolkenfille.

unter -20 °C ist genau das Gegenteil der Fall. Der Anteil Eis enthaltender Wolken nimmt zu,
da mehr Eis enthaltende als Fliissigwasserwolken korrigiert werden.

Weiterhin wird in Abbildung ein Effekt betrachtet, der bei zwei vertikal iibereinander
liegenden Wolkenschichten auftreten kann. Enthélt die hohere Wolkenschicht Eiskristalle
und bildet Fallstreifen aus, so kénnen diese in die niedrigere, wirmere, allerdings ebenfalls
unterkiihlte Flissigwasserwolkenschicht fallen und dort Eisbildung verursachen. Diesen Pro-
zess bezeichnet man als jseeder-feeder-Mechanismus® [Rutledge und Hobbs, |1983; |Fleishauer
et al., |2002; |Ansmann et al., 2009]|. Es wird dabei angenommen, dass bei zwei iibereinander
liegenden Eis enthaltenden Wolken die Untere nur Eis enthélt, weil die Eisbildung durch die
Obere verursacht wurde. Fiir die Statistik der Eisbildung in Abhéingigkeit von der Tempe-
ratur der Wolke kann diese daher als Fliissigwasserwolke betrachtet werden. Allerdings ist
dieser Prozess nur bei geringem Abstand der beiden Wolken effektiv. Fiir die rot dargestellte
Kurve wurden daher nur Wolken, deren Oberkante hichstens 1 km unter der Unterkante der
oberen Wolke lag, als Fliissigwasserwolken klassifiziert. Zu sehen ist ein geringerer Anteil an
Eis enthaltenden Wolken bei fast allen Temperaturen. Nur im Bereich von -25°C bis -30°C
ist der Anteil identisch.

Beide in Abb. aufgefiihrten Korrekturen fiihren sicherlich in bestimmten Féllen zur
Verbesserungen der Statistik, konnen aufgrund der Komplexitdt der dahinterstehenden
physikalischen Prozesse jedoch auch fehlerbehaftet sein. Die korrekte KEisbildungsstatistik
liegt vermutlich zwischen den vorgefithrten Korrekturen. Aufgrund der Vergleichbarkeit mit
anderen Studien wurden die Korrekturen jedoch vernachléssigt und in folgenden Statistiken
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Abbildung 5.9: Eisstatistik aller bisherigen Standorte einschlieflich PRD: Anteil der Eis ent-
haltenden Wolken in Abhéngigkeit von der Temperatur, dargestellt in 5 K Temperaturintervallen
im Bereich der heterogenen Eisbildung von 0 °C bis -40 °C, nur eindeutig klassifizierte Wolkenfille
wurden betrachtet

nur mit den eindeutig klassifizierten Wolkenféllen gearbeitet.

In Abb.[(.9]ist die Eisstatistik fiir PRD gemeinsam mit den bisherigen Studien abgebildet. Zu
erkennen ist ein deutlich groferer Anteil Eis enthaltender Wolken bei hohen Temperaturen
iiber PRD als {iber den anderen Standorten. Bei Temperaturen unter -10 °C liegt die Eisbil-
dungeffektivitit zwischen der von Leipzig und Stellenbosch. Geht man davon aus, dass das
Minimum bei -25 °C bis -30 °C nur durch die geringe Anzahl der in diesem Intervall gemesse-
nen Wolken verursacht wird und tatséchlich hoher liegt, so ndhert sich die Kurve fiir PRD bei
Temperaturen unter -25°C der Kurve von Leipzig an. Dieses Ergebnis war zu erwarten, da
die Verschmutzung durch anthropogene Aerosole in der siidostasiatischen Region sehr stark
ist. Die Verbrennung von fossilen Energietrdgern und Biomasse filhren zu einer hohen Par-
tikelkonzentration in der unteren Troposphére. Diese Partikel stellen gute Eiskeime dar und
fithren zu einer effektiven Eisbildung in den unteren, wirmeren Bereichen. In gréfieren Hohen
wirken zusdtzlich die aus Westen herangetragenen Staubpartikel aus den zentralasiatischen
Wiisten Gobi und Taklamakan sowie der Sahara als Eiskeime und begiinstigen die Eisbildung.
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Kapitel 6

Zusammenfassung und
Schlussfolgerungen

In dieser Arbeit wurden die von Dezember 2011 bis Juni 2012 in Guangzhou, China durch-
gefithrten Lidarmessungen beziiglich der heterogenen Eisbildung ausgewertet. Dazu wurden
alle in diesem Zeitraum beobachteten Wolken als Fliissigwasserwolken oder Eis enthaltende
Wolken klassifiziert. Der Anteil an Eis enthaltenden Wolken wurde anschlieffend als Funktion
der Hohe und Temperatur betrachtet. Aufserdem wurde an zwei Fallbeispielen der Einfluss
von Aerosolen auf die Eisbildung verdeutlicht.

Durch den Vergleich von zwei durch unterschiedliche Aerosolbedingungen gepriagten Beispiel-
tagen wurde verdeutlicht, dass die Anwesenheit von Wiistenstaub die Eiskeimkonzentration
erhoht und somit die Eisbildung begiinstigt. So ist an Tagen mit starker Aerosolbelastung
bei deutlich héheren Temperaturen Eisbildung méglich, wéhrend an Tagen mit niedriger Ae-
rosolkonzentration Eisbildung erst bei tieferen Temperaturen beginnt.

Wie an dem in Abschnitt gezeigten Fallbeispiel fiir Eisbildung unter staubbelasteten Be-
dingungen gezeigt wurde, ist iiber PRD bis mindestens 8 km Hohe Aerosol anzutreffen. Eis-
bildung beginnt {iber PRD bereits bei 4.5 km und ein Grofsteil der Eis enthaltenden Wolken
entsteht unterhalb von 8 Kilometern. Daher kann davon ausgegangen werden, dass Aerosole
die Eisbildung iiber PRD beeinflussen, da diese eisbildungsrelevante Hohen erreichen und sich
nicht wie zum Beispiel iiber den Kapverden nur in den unteren, fiir Eisbildung zu warmen
Bereichen der Atmosphére authalten.

Die Temperatur ist ein wichtiger Einflussparameter der Eisnukleationsrate (sieche Abschnitt
2.1.1] und stellt einen besseren Vergleichswert fiir die Eisbildungseffektivitat der einzelnen
Standorte dar. Aus diesem Grund wurde im letzten Teil der Auswertung die Eisbildung als
Funktion der Temperatur betrachtet (Abschnitt [5.3)). Dazu wurden die beobachteten Wolken
nach ihrer Oberkantentemperatur in Temperaturintervalle von jeweils 5 K eingeordnet. Der
Temperaturbereich zwischen -40°C und 0°C wurde anschlieffend genauer betrachtet, da es
sich bei Eisbildung innerhalb dieses Temperaturbereichs immer um heterogene Eisbildung
handelt. Zu erkennen war eine Zunahme des Anteils Eis enthaltender Wolken mit abnehmen-
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der Temperatur. Die Fisbildung beginnt iiber PRD schon bei Temperaturen knapp unter 0 °C
und ist auch bei hohen Temperaturen (-15°C—0°C) schon sehr effektiv.

Schlieflich wurde die Statistik der Eis enthaltenden Wolken {iber PRD mit den Ergebnissen
der bisherigen Studien verglichen. Wahrend in Punta Arenas und den Kapverden die Eis-
bildung erst bei Temperaturen zwischen -15°C und -20°C einsetzt, ist die Eisbildung iiber
Leipzig und PRD bei hohen Temperaturen bereits sehr effektiv. Grund dafiir sind die in Pun-
ta Arenas vorherrschenden sauberen, polaren Luftmassen und der auf den unteren Bereich
der Troposphére beschrankten Wiistenstaub iiber den Kapverden. In beiden Féllen wird die
Eisbildung nur in geringem Mafe von Aerosolen beeinflusst. Uber Manaus scheinen biogene
Aerosole aus dem Amazonasgebiet die Eisbildung bis circa 6 km Héhe zu beeinflussen. Diese
Hohe entspricht in etwa einer Temperatur von -10°C. In Hohen mit tieferen Temperaturen
sind vermutlich nur wenig effektive Eiskeime vorhanden, die Eisbildung ist gering. In Stellen-
bosch hingegen ist die Eisbildung durch lokale kontinentale Aerosole und die herangetragenen
Wiistenstaubpartikel vor allem in grofferen Hohen effektiv.

Der Anteil an Eis enthaltenden Wolken iiber dem in dieser Arbeit betrachteten Standort
PRD liegt bis zu einer Temperatur von -10 °C deutlich iiber denen der bisherigen Standorte.
Bereits bei -10 °C betrigt der Anteil an Eis enthaltenden Wolken rund 50%. Unterhalb von
-10°C ist die Eisbildungseffektivitdt mit der von Leipzig oder Stellenbosch vergleichbar.

Die sehr effiziente Eisbildung zwischen 0 °C und -20 °C lésst auf eine hohe Konzentration von
eisbildungseffizienten Aerosolen in den unteren, wirmeren Bereichen der Troposphére schlie-
fen. Tatséchlich ist nach |[Bauditz| [2013] der Anteil von urbanen Aerosol iiber Guangzhou
sehr grof. Neben der Verbrennung von fossilen Energietragern in Industrie und Verkehr und
der Verbrennung von Biomasse im nicht urbanen Raum, stellen auch herangetragene Partikel
effektive Eiskeime dar und begiinstigen die Eisbildung.

Unterschiedliche Aerosolbedingungen aber auch unterschiedliche meteorologische Bedingun-
gen fiihren zu Unterschieden in der Eisbildung der verschiedenen Messregionen. Jedoch miis-
sen Unterschiede in dem Anteil an Eis enthaltenden Wolken nicht zwangsléufig bedeuten, dass
bei Stationen mit geringen Fisanteil, wie zum Beispiel den Kapverden, gar kein Eis entsteht.
Eventuell ist die Menge an gebildeten Eiskristallen und somit die Eisnukleationsrate an die-
sen Standorten zu klein, um vom Lidar detektiert werden zu kénnen. Nach |Bihl et al.|[2013]
ist ein Mindesteiswassergehalt notig, um die damit verbundene Eiskristallkonzentration mit
Lidar detektieren zu konnen. Fiir das in dieser Studie verwendete Lidar Polly*T wurde ein
Detektionsgrenzwert des Eiswassergehaltes (IWC) von 106 kgm™ festgestellt. Bei Messorten
wie Leipzig und PRD wurde dieser Grenzwert eventuell schon in geringeren Hoéhen erreicht,
wihrend sich iiber Punta Arenas und den Kapverden bei htheren Temperaturen so wenig Eis
in der Atmosphére bildete, dass der Detektionsgrenzwert nicht erreicht wurde.

Durch die Lidarmessungen in PRD konnte der Statistik der heterogenen Eisbildung in Abhén-
gigkeit zur Temperatur ein reprisentativer Ort fiir die Aerosolbedingungen der Nordhalbkugel
hinzugefiigt werden. Um bessere Kenntnisse iiber die Eisbildung in verschiedenen Regionen
der Erde zu erlangen und so die Auswirkung auf das Klima abschitzen zu kdénnen, ist in
Zukunft eine bessere Abschitzung der IN-Konzentrationen notig. |Atkinson et al.| [2013] hat
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bereits eine Karte der globalen Verteilung der IN-Konzentration erstellt. Zukiinftig sollte das
Wissen iiber die Verteilung der IN-Konzentration und die damit verbundenen Nukleations-

raten durch weitere Studien erweitert werden.
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