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Motivation und Ziele der Arbeit

Brächte man die gesamte Erdatmosphäre auf Normalbedingungen (0�C, 1013 hPa),
so ergäbe sich eine Schicht von ungefähr 8 km Dicke. Davon entfallen nur etwa
3.5 mm auf das Spurengas Ozon. Trotz seines geringen Anteils an der Gesamtat-
mosphäre hat Ozon für das Leben auf der Erde eine besondere Bedeutung, denn
es absorbiert die solare UV-Strahlung zwischen 240 und 290 nm nahezu vollstän-
dig. Strahlung in diesem Spektralbereich ist energiereich genug, um Proteine und
Nukleinsäuren - die Bausteine des Lebens - zu zerstören. Die uns bekannte Viel-
falt irdischer Lebensformen konnten sich daher erst entwickeln, nachdem sich
genügend Ozon in der Erdatmosphäre angereichert hatte.

Die Ozonkonzentration weist ein ausgeprägtes Maximum zwischen etwa 15
und 30 km Höhe auf.Chapmanstellte 1930 die erste photochemische Theorie
auf, die die Existenz dieser stratosphärischen Ozonschicht qualitativ erklärte. In
den sechziger Jahren wurden allerdings im Zuge verbesserter Labor- und Feld-
messungen deutliche Unterschiede zwischen den gemessenen und den in Mo-
dellrechnungen vorhergesagten atmosphärischen Ozonkonzentrationen offenbar.
Diese Diskrepanzen konnten durch die Erweiterung der Theorie um verschie-
dene katalytische Ozonabbauzyklen behoben werden. Daß auch diese erweiterte
Theorie noch unvollständig war, zeigte sich, als zu Beginn der achtziger Jahre
das antarktische Ozonloch entdeckt wurde. Dieses Phänomen war mit den da-
maligen Vorstellungen über die Ozonchemie nicht in Einklang zu bringen. Die
offensichtliche Bedrohung der Ozonschicht führte in den folgenden Jahren zu
intensiven Forschungsaktivitäten. Mit Hilfe von Labor- und Feldmessungen so-
wie Verbesserungen der chemischen Modelle konnten innerhalb weniger Jahre
die Prozesse, die zur Entstehung des Ozonlochs führen, weitgehend aufgeklärt
werden. Insbesondere wurden die seit den dreißiger Jahren stetig zunehmenden
anthropogenen Emissionen von Fluorchlorkohlenwasserstoffen (FCKW) und Ha-
lonen als Hauptursache des drastischen Ozonabbaus identifiziert. Im Abkommen
von Montreal (1987) und in den Nachfolgevereinbarungen wurde daher auf inter-
nationaler Ebene ein Zeitplan für die schrittweise Rückführung der Produktion der
meisten schädlichenFCKW und Halone festgelegt. Selbst bei Einhaltung dieses
Zeitplans wird jedoch frühestens in der Mitte des nächsten Jahrhunderts mit einer
Erholung der Ozonschicht gerechnet.

Neben den dramatischen Ozonverlusten in der Antarktis wird seit Beginn der
achtziger Jahre auch außerhalb der Antarktis eine Abnahme des stratosphärischen



2 Motivation und Ziele der Arbeit

Ozongehalts beobachtet. Im Gegensatz dazu haben die Ozonkonzentrationen in
den untersten Kilometern der Atmosphäre in den Industrieländern in den vergan-
genen Jahrzehnten zugenommen. Hauptursache hierfür ist die vermehrte Emission
von Ozonvorläufersubstanzen infolge des zunehmenden Straßenverkehrs. Insbe-
sondere während sogenannter Sommersmogereignisse können die bodennahen
Ozonkonzentrationen so stark erhöht sein, daß die starke oxidative Wirkung des
Ozons die Gesundheit des Menschen beeinträchtigen kann.

In den vergangenen fünfzehn Jahren wurden bedeutende Fortschritte bei der
Aufklärung der dynamischen und chemischen Prozesse, die die atmosphärische
Ozonverteilung bestimmen, erzielt. Dennoch werden die Erforschung und Über-
wachung der globalen Ozonverteilung noch auf lange Sicht eine große Bedeutung
haben. Dafür werden insbesondere globale Messungen der Ozonvertikalvertei-
lung mit hinreichender räumlicher und zeitlicher Auflösung benötigt. Derarti-
ge Messungen können nur vom Satelliten aus mit vertretbarem Aufwand durch-
geführt werden. Einen wichtigen Beitrag hierzu leistet das im April 1995 auf
dem europäischen ForschungssatellitenERS-2gestarteteGlobal Ozone Monito-
ring Experiment(GOME). Hierbei handelt es sich um den Prototyp einer neuen
Generation von Satelliteninstrumenten, die dank der Verwendung von Dioden-
Array-Detektoren Messungen mit relativ hoher spektraler Auflösung ermöglichen.
GOME liefert Erd- und Sonnenspektren im ultravioletten, sichtbaren und nahin-
fraroten Spektralbereich mit einer spektralen Auflösung von 0.1-0.3 nm.

Vorrangiges Ziel derGOME-Mission ist die Bestimmung von Ozonvertikal-
säulengehalten mit globaler Überdeckung. Aus denGOME-Messungen können
jedoch auch Ozonprofile abgeleitet werden. Die Möglichkeit, aus Satellitenmes-
sungen der rückgestreuten ultravioletten Strahlung auf die Ozonvertikalverteilung
zu schließen, wurde bereits in den fünfziger Jahren erkannt. In den folgenden
Jahrzehnten wurde dieses Verfahren im Rahmen verschiedener Missionen erfolg-
reich angewendet. Zu den bekanntesten zählen dieBUV -Geräte (Backscattered
Ultra-Violet) der NASA, die seit Beginn der siebziger Jahre auf verschiedenen
Satelliten eingesetzt werden. Diese Instrumente messen die rückgestreute Strah-
lung bei 12 Wellenlängen im ultravioletten Spektralbereich mit einer Bandbreite
von etwa 1.1 nm. DieGOME-Messungen haben eine wesentlich höhere spek-
trale Auflösung und decken auch die im sichtbaren Spektralbereich gelegenen
Chappuis-Banden von Ozon ab. Daher weisen dieGOME-Messungen einen im
Vergleich zu denBUV -Messungen potentiell höheren Informationsgehalt auf.

Ziel der vorliegenden Arbeit ist die Entwicklung und Validation eines Ver-
fahrens für die Auswertung von Ozonprofilen ausGOME-Messungen. Dabei soll
erstmals die sogenannteKozlov-Informationsmatrix-Methodeals Inversionsver-
fahren für die Auswertung von Satellitenmessungen angepaßt und getestet wer-
den. Als weitere Neuerung gegenüber bereits existierendenBUV -Auswertever-
fahren sollen neben dem Ozonprofil weitere atmosphärische Parameter ausge-
wertet werden. Deshalb wird der neu entwickelte Auswertealgorithmus alsFUll
Retrieval Method(FURM) bezeichnet. Anhand eines systematischen Vergleichs
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der GOME-Ozonprofile mit unabhängigen Messungen soll eine Aussage über
die Qualität derGOME-Ozonprofile getroffen werden. Mögliche Ursachen syste-
matischer Abweichungen von den Vergleichsmessungen sollen identifiziert und
soweit möglich korrigiert werden.

Gliederung der Arbeit

Die Arbeit gliedert sich in drei Teile und einen Anhang. Dieser enthält im wesent-
lichen Tabellen und Abbildungen, die den Hauptteil der Arbeit ergänzen.

Teil I führt in die Grundlagen der Arbeit ein. Kapitel 1 enthält einen kurzen
Abriß der Ozonchemie. Kapitel 2 gibt einen Überblick über einige der wichtig-
sten Satelliteninstrumente zur Fernerkundung von Ozonvertikalverteilungen. Das
InstrumentGOME wird in Kapitel 3 vorgestellt. In Kapitel 4 werden die Strah-
lungstransportgleichung im ultravioletten und sichtbaren Spektralbereich disku-
tiert und ihre Lösung im Rahmen des StrahlungstransportmodellsGOMETRAN
skizziert. Kapitel 5 führt in die Inversionstheorie ein und erläutert die imFURM-
Algorithmus verwendete Kozlov-Informationsmatrix-Methode.

Teil II enthält eine detaillierte Beschreibung des AuswertealgorithmusFURM
(Kapitel 6). Ein wichtiger Aspekt ist dabei die Abschätzung der Vertikalauflösung
und der Genauigkeit derGOME-Ozonprofile. In Kapitel 7 werden einige Kor-
rekturen der radiometrischen Kalibration derGOME-Spektren diskutiert, die die
Qualität der ausgewerteten Ozonprofile deutlich verbessern. In Kapitel 8 werden
zwei Ansätze zur Auswertung bewölkter Szenarien vorgestellt, die anhand von
Sensitivitätsuntersuchungen mit simulierten Spektren und anhand von Auswer-
tungen echter Messungen getestet werden.

Teil III enthält die Ergebnisse der ersten Validation derGOME-Ozonprofile. Den
Schwerpunkt von Kapitel 9 bildet der Vergleich vonGOME-Ozonprofilen mit et-
wa 200 Ozonsondenmessungen mehrerer europäischer Stationen. Dabei wird ins-
besondere untersucht, wie groß der Informationsgewinn aus denGOME-Messun-
gen in verschiedenen Höhenschichten ausfällt. Um eine quasi-globale Validation
zu erreichen, wird außerdem ein Vergleich mit Messungen des Satelliteninstru-
mentsSAGE II durchgeführt, der in Kapitel 10 diskutiert wird.

Abschließend folgt eine Zusammenfassung der erzielten Ergebnisse und ein Aus-
blick auf zukünftige Weiterentwicklungen und Einsatzmöglichkeiten des Auswer-
tealgorithmusFURM.





Teil I

Grundlagen





Überblick zu Teil I

Dieser Teil führt in die Grundlagen der vorliegenden Arbeit ein:

� Kapitel 1 erläutert zunächst die Bedeutung des Ozons in der Atmosphä-
re. Es folgt ein kurzer Abriß der chemischen und dynamischen Prozesse,
die die Verteilung des atmosphärischen Ozons bestimmen. Abschließend
werden die wichtigsten Trends der globalen Ozonverteilung diskutiert.

� Um diese Arbeit in einen größeren Zusammenhang einzuordnen, wird in
Kapitel 2 ein Überblick über einige der bekanntesten Satelliteninstrumente
zur Fernerkundung von Ozonvertikalverteilungen gegeben.

� In Kapitel 3 wird das InstrumentGOME vorgestellt. Ferner wird kurz auf
die wichtigsten wissenschaftlichen Ziele des ProjektsGOME eingegangen.

� Wesentlicher Bestandteil des in dieser Arbeit entwickelten Profilauswerte-
algorithmus ist das StrahlungstransportmodellGOMETRAN, mit dem sich
das Strahlungsfeld in der Atmosphäre und die Gewichtsfunktionen mit re-
lativ geringem Rechenzeitaufwand bei gleichzeitig hoher Genauigkeit be-
rechnen lassen. InKapitel 4 wird die Strahlungstransportgleichung für den
ultravioletten und sichtbaren Spektralbereich erläutert und ihre Lösung im
Rahmen des StrahlungstransportmodellsGOMETRAN skizziert.

� Kapitel 5 führt in die Inversionstheorie ein. Zunächst werden verschiede-
ne Verfahren zur Lösung des linearen Inversionsproblems vorgestellt. Der
Schwerpunkt liegt dabei auf der Kozlov-Informationsmatrix-Methode, die
im Rahmen dieser Arbeit erstmals für die Auswertung von Satellitenda-
ten verwendet wurde. Es folgen eine Fehleranalyse und die Einführung
verschiedener Größen zur Charakterisierung des Meßsystems. Schließlich
werden die Ergebnisse der linearen Inversionstheorie auf den nichtlinearen
Fall übertragen.





Kapitel 1

Atmosphärisches Ozon

1.1 Die Bedeutung des Ozons in der Atmosphäre

Das Spurengas Ozon wird in der Atmosphäre aus Vorläufergasen produziert. Etwa
90 % des atmosphärischen Ozons befinden sich in der stratosphärischen Ozon-
schicht, die sich zwischen 15 und 50 km Höhe erstreckt. Auf die Troposphäre, die
ungefähr 90 % der Gesamtmasse der Atmosphäre enthält, entfallen entsprechend
nur 10 % des Gesamtozons.

Die überragende Bedeutung der stratosphärischen Ozonschicht für die Bio-
sphäre erklärt sich aus der Tatsache, daß Ozon die für lebende Organismen schäd-
liche solare UV-Strahlung zwischen 240 und 290 nm nahezu vollständig und ober-
halb von 290 nm teilweise absorbiert. Kein anderes atmosphärisches Spurengas
hat in diesem Spektralbereich eine vergleichbare Filterwirkung.1 Darüber hinaus
führt die Absorption solarer Strahlung durch Ozon in der Stratosphäre zu einer
Temperaturzunahme mit der Höhe. Dies hat dort eine im Gegensatz zur Tropo-
sphäre stabile Schichtung der Luft zur Folge, wodurch der Austausch mit der
Troposphäre stark unterdrückt wird. Änderungen der stratosphärischen Ozonver-
teilung können daher Auswirkungen auf die Dynamik der gesamten Atmosphäre
haben.

In der Troposphäre beruht die Strahlungswirkung von Ozon vor allem auf
der starken Absorption infraroter Strahlung. Als Treibhausgas beeinflußt Ozon
die Strahlungsbilanz im terrestrischen Spektralbereich und damit die bodennahe
Lufttemperatur. Für die troposphärische Chemie spielt Ozon ebenfalls eine ent-
scheidende Rolle, denn die Photolyse von Ozon in Gegenwart von Wasserdampf
ist die wichtigste Primärquelle für Hydroxyl-Radikale (OH). Letztere sind für die
oxidative Entfernung einer Vielzahl von Spurengasen aus der Troposphäre ver-
antwortlich, weshalb sie häufig als das „Waschmittel“ der Atmosphäre bezeichnet
werden.

1UV-Strahlung mit Wellenlängen unterhalb von 240 nm wird durch die Absorption des mole-
kularen Sauerstoffs in den Herzberg-Banden und im Schumann-Runge-Kontinuumherausgefiltert.
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Die direkten Auswirkungen des Ozons auf lebende Organismen sind in den
vergangenen Jahren eingehend untersucht worden. Das zunehmende wissenschaft-
liche und öffentliche Interesse an diesem Thema erklärt sich vor allem damit,
daß in den vergangenen Jahrzehnten die Häufigkeit sogenannter Sommersmog-
Ereignisse mit deutlich erhöhten Werten des bodennahen Ozons stark zugenom-
men hat. Ozon ist ein starkes Oxidationsmittel, das in hohen Konzentrationen bei
empfindlichen Personen zu Reizungen der Schleimhäute führen kann. Auch das
Pflanzenwachstum kann durch erhöhte Ozonkonzentrationen negativ beeinflußt
werden [104].

1.2 Grundlagen der Ozonchemie

Die Verteilung des Ozons in der Atmosphäre wird durch das Zusammenwirken
dynamischer Effekte und einer komplexen Photochemie bestimmt. Im folgen-
den wird die stratosphärische und troposphärische Ozonchemie in groben Zügen
erläutert. Für eine detaillierte Darstellung wird auf die einschlägige Literatur ver-
wiesen (z. B. [15], [53], [167]).

1.2.1 Stratosphärisches Ozon

Die erste Erklärung der stratosphärischen Ozonschicht geht aufChapmanzurück,
der 1930 den nach ihm benanntenChapman-Zyklus vorschlug [30]:

O2 + hν (λ � 242nm) �! O + O (1.1)

O + O2 + M �! O3 + M (1.2)

O3 + hν (λ � 1180nm) �! O + O2 (1.3)

O + O3 �! O2 + O2 (1.4)

Ozon wird also durch Photolyse von O2 durch UV-Strahlung und anschließende
Addition von O an O2 gebildet. In Reaktion (1.2) steht M dabei für einen zur Ge-
währleistung der Energie- und Impulserhaltung erforderlichen Stoßpartner, in der
Regel N2 oder O2. Das Ozonmolekül kann wiederum photolysiert werden, wobei
ein Sauerstoffatom freigesetzt wird, das sofort mit einem Sauerstoffmolekül ein
Ozonmolekül rückbilden kann. Die zweite und dritte Reaktion in obigem Sche-
ma bewirken also die schnelle Einstellung eines photochemischen Gleichgewichts
zwischen O und O3, die man zusammen als „ungeraden Sauerstoff“ (odd oxygen)
bezeichnet. Gleichung (1.1) beschreibt folglich die Bildung von ungeradem Sau-
erstoff, während Gleichung (1.4) einen Verlustprozeß für ungeraden Sauerstoff
darstellt. Die Ozon-Produktionsrate hängt einerseits von der O2-Konzentration
und andererseits vom Angebot an für die O2-Photolyse hinreichend energierei-
cher Strahlung ab. Die O2-Konzentration nimmt mit zunehmender Höhe expo-
nentiell ab, während die zur Photolyse geeignete Strahlung mit der Höhe stark
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zunimmt. Daher ist die Ozonproduktion in einem mittleren Höhenbereich maxi-
mal. Der Chapman-Zyklus liefert so eine qualitative Erklärung für das Auftreten
der stratosphärischen Ozonschicht.

Durch verbesserte Labormessungen der Reaktionskonstanten in den sechziger
Jahren zeigte sich, daß die Abbaureaktion (1.4) bei stratosphärischen Temperatu-
ren nur sehr langsam abläuft [9]. Selbst unter Berücksichtigung der stratosphäri-
schen Transportprozesse, auf die weiter unten noch eingegangen wird, waren da-
her die nach dem Chapman-Zyklus vorhergesagten Ozonkonzentrationen deutlich
größer als die gemessenen Werte. Zur Überbrückung dieser Diskrepanz wurden
verschiedenekatalytische Ozon-Abbauprozesseder Form

X + O3 �! XO + O2

XO + O �! X + O2

Netto: O + O3 �! O2 + O2

(1.5)

vorgeschlagen. Die ersten in der stratosphärischen Chemie berücksichtigten kata-
lytischen Abbauzyklen waren die sogenannten HOx-Zyklen, bei denen das OH-
Radikal als Katalysator fungiert [6, 85]. Es kann durch Reaktion mit atomarem
Sauerstoff entsprechend dem obigen Schema zurückgewonnen werden. Dieser
Abbauzyklus dominiert in der obersten Stratosphäre und Mesosphäre. Aufgrund
der geringen O-Konzentration in der unteren Stratosphäre reagiert HO2 dort vor-
wiegend mit Ozon zu OH und zwei Sauerstoffmolekülen. Bei diesem Abbauzy-
klus, der entscheidend für den Ozonabbau zwischen etwa 10 und 25 km Höhe
ist, werden netto zwei Ozonmoleküle in drei Sauerstoffmoleküle umgewandelt.
Der wichtigste Abbauzyklus in der mittleren Stratosphäre (circa 25-40 km) ist der
NOx-Zyklus mit dem Katalysator NO [35, 87], während in der oberen Stratosphä-
re der durch Chlor-Atome katalysierte Ozonabbau überwiegt [115, 154]. Analog
zu diesem ClOx-Zyklus können auch Bromatome zum katalytischen Ozonabbau
beitragen [171].

Neben den genannten gibt es eine Vielzahl weiterer Reaktionen, die in der
stratosphärischen Ozonchemie eine Rolle spielen und die insbesondere die ver-
schiedenen katalytischen Abbauzyklen miteinander koppeln, so daß deren Effekte
nicht additiv sind. Besonders wichtig sind hierbei Reaktionen, die die aktiven
Radikale in inaktiveReservoirsubstanzenumwandeln. In der Tat ist der größ-
te Teil des stratosphärischen Chlors, Stickstoffs und Wasserstoffs in diesen Re-
servoirsubstanzen gebunden, wobei hier vor allem HCl, ClONO2, HNO3 und
N2O5 zu nennen sind. Für Brom ist bisher kein effizientes Reservoir bekannt,
weshalb Brom pro Molekül wesentlich mehr Ozon abbauen kann als Chlor. Al-
lerdings sind gegenwärtig die stratosphärischen Brom-Konzentrationen noch um
Größenordnungen kleiner als die Chlor-Konzentrationen. Die aktiven Radikale
sind in den Reservoirsubstanzen nicht dauerhaft gebunden, sondern werden nach
einer gewissen Zeit wieder freigesetzt. Erst wenn die Reservoirsubstanzen infolge
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stratosphärisch-troposphärischer Austauschprozesse in die Troposphäre gelangen,
können sie aufgrund ihrer in der Regel hohen Wasserlöslichkeit durch nasse De-
position aus der Atmosphäre entfernt werden.

Die wichtigstenVorläufersubstanzen für die HOx- und NOx-Radikale sind
Methan (CH4) bzw. Distickstoffoxid (N2O), die in großen Mengen von Mikro-
organismen produziert werden und somit natürlichen Ursprungs sind. Ein Teil
des stratosphärischen Chlors geht auf Emissionen von Methylchlorid (CH3Cl)
durch marine Algen sowie infolge von Biomasseverbrennung zurück. Aktuellen
Schätzungen zufolge sind derzeit allerdings 80 % des stratosphärischen Chlors
anthropogen [173]. Hier sind in erster Linie die Emissionen vonFCKW (Fluor-
chlorkohlenwasserstoffen) zu nennen. Dabei handelt es sich um Verbindungen aus
Kohlenstoff, Chlor und Fluor, die als Kühlmittel in Kühlschränken und Klimaan-
lagen, als Lösungsmittel in der Halbleiterindustrie sowie als Treibgase Verwen-
dung finden. Gegenwärtig sind vor allem CCl3F (CFC-11) und CCl2F2 (CFC-
12) für den durchFCKW verursachten Ozonabbau verantwortlich. Die tropo-
sphärischenFCKW-Konzentrationen erreichten 1993 ihr Maximum und nehmen
seitdem um etwa 1 % pro Jahr ab. Berücksichtigt man eine Transportdauer von
mehreren Jahren von der Troposphäre in die Stratosphäre sowie die hohe atmo-
sphärische Lebensdauer derFCKW(circa 60 Jahre für CFC-11 und 100 Jahre für
CFC-12 [167]), so wird das Maximum der stratosphärischen Chlorkonzentration
um die Jahrtausendwende erwartet. Unter der Annahme, daß die Vereinbarun-
gen des Protokolls von Montreal von 1987 sowie der Nachfolgekonferenzen in
London (1990) und Kopenhagen (1992) erfüllt werden, sollte die Chlorkonzen-
tration in den folgenden Jahrzehnten deutlich abnehmen und sich in der Mitte des
nächsten Jahrhunderts auf dem zu Beginn der achtziger Jahre herrschenden Ni-
veau einpendeln [50]. Wichtigste Vorläufersubstanzen für stratosphärisches Brom
sind das von Meeralgen emittierte sowie als Pestizid verwendete Methylbromid
(CH3Br) und die als Feuerlöschgase eingesetztenHalone(Verbindungen aus Koh-
lenstoff, Brom, Fluor und in einigen Fällen Chlor, z. B. CF3Br oder CF2BrCl). Im
Gegensatz zu den Chloremissionen dominieren bei den Bromemissionen gegen-
wärtig noch die natürlichen Quellen. Allen Vorläufersubstanzen gemeinsam ist
ihre hohe troposphärische Lebensdauer, aufgrund derer sie bis in die Stratosphäre
gelangen können. Die Umwandlung in die entsprechenden Radikale erfolgt dort
zumeist durch Photolyse mittels kurzwelliger UV-Strahlung oder durch Reaktion
mit angeregtem atomarem Sauerstoff.

Das Ozonloch

Bis in die Mitte der achtziger Jahre hinein ging man davon aus, die stratosphä-
rische Chemie durch die oben skizziertenhomogenen Gasphasen-Reaktionen
vollständig beschreiben zu können. Diese Einschätzung änderte sich mit der Ent-
deckung des antarktischen Ozonlochs, das durch die Modellrechnungen nicht vor-
hergesagt worden war. Forscher desBritish Antarctic Surveyhatten in Halley
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Bay seit Ende der siebziger Jahre im antarktischen Frühjahr anormal niedrige
Gesamtozonwerte gemessen und diese mit dem ebenfalls beobachteten Anstieg
der Konzentration des atmosphärischen Chlors in Verbindung gebracht [52]. Das
ganze Ausmaß des Ozonabbaus zeigte sich schließlich in den Messungen des
Total Ozone Mapping Spectrometers(TOMS), eines auf dem amerikanischen
SatellitenNimbus-7eingesetzten Instruments zur Bestimmung globaler Gesamt-
ozonverteilungen [155]. Seit 1990 wird regelmäßig im antarktischen Frühjahr in
einem Gebiet, das größer als die Antarktis ist, ein Ozonabbau von 50 % und mehr
beobachtet. Die stärksten Ozonverluste treten dabei in der unteren Stratosphäre
auf, wo es zu einem fast vollständigen Ozonabbau kommt.

Nach heutigem Kenntnisstand wird dasantarktische Ozonloch durch das
Zusammenwirken verschiedener dynamischer und chemischer Phänomene ver-
ursacht. Ausgangspunkt der Erklärung ist die starke Abkühlung der winterlichen
polaren Stratosphäre, wodurch sich ein thermisch induzierter, sehr stabiler zir-
kumpolarer Wirbel, der sogenanntepolare Vortex, ausbildet. Aufgrund der ho-
hen Windgeschwindigkeiten sind die Luftmassen innerhalb dieses Wirbels nahe-
zu vollständig von der umgebenden Stratosphäre isoliert. Wegen der fehlenden
Sonneneinstrahlung kann sich die polare Stratosphäre im Winter so stark abküh-
len, daß sich in der unteren Stratosphäre sogenanntePolar Stratospheric Clouds
(PSCs) bilden können, bei denen zwischen verschiedenen Typen unterschieden
wird. Als PSCsvom Typ I werden festeNAT -Partikel (NAT : Nitric Acid Trihy-
drate HNO3 �3H2O) sowie flüssige Teilchen, die durch ternäre Kondensation von
H2O, H2SO4 und HNO3 entstehen, bezeichnet. DiesePSCskönnen sich bei Tem-
peraturen unterhalb von etwa 195 K ausbilden. Für die Bildung vonPSCsvom
Typ II, die im wesentlichen aus H2O-Eispartikeln bestehen, sind Temperaturen
unterhalb von 185 K erforderlich. Einen Überblick über die aktuellen Theorien
zur PSC-Bildung findet man in [50]. An der Oberfläche derPSCskönnen re-
lativ schnelleheterogene chemische Reaktionenablaufen, durch die das Chlor
aus seinen Reservoirsubstanzen in photolabile Substanzen, z. B. Cl2 oder HOCl,
übergeführt wird. Die wichtigsten Reaktionen sind dabei

ClONO2 + HCl
PSC
�! Cl2 + HNO3 (1.6)

ClONO2 + H2O
PSC
�! HOCl + HNO3: (1.7)

Diese Reaktionen können ohne Einwirkung von Sonnenlicht während der Polar-
nacht ablaufen und so die innerhalb des polaren Vortex wie in einem Reaktions-
gefäß eingeschlossene Luftvorkonditionieren . Mit dem ersten Sonnenlicht im
Frühjahr werden die Chloratome durch Photolyse aus den photolabilen Substan-
zen freigesetzt und dadurch derkatalytische Ozonabbaugestartet. Die Rück-
bildung der Reservoirsubstanzen ist zunächst erschwert, denn durch die Konden-
sation von HNO3 an den Wolkenteilchen werden der Gasphase Stickoxide und
Wasserdampf entzogen, die zum Teil durch Sedimentation der Wolkenteilchen ir-
reversibel aus der Stratosphäre entfernt werden (Denitrifizierung, Dehydrierung)
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oder erst nach Verdampfen derPSCswieder zur Reservoirbildung zur Verfügung
stehen. Wegen der bei niedrigem Sonnenstand geringen Konzentration von atoma-
rem Sauerstoff in der unteren Stratosphäre verläuft der katalytische Ozonabbau
nicht gemäß dem Abbauzyklus (1.5), sondern hauptsächlich entsprechend dem
folgenden ClO-Dimer-Zyklus [114]:

2Cl + 2O3 �! 2 ClO + 2O2

ClO + ClO + M �! Cl2O2 + M

Cl2O2 + hν �! Cl + ClOO

ClOO + M �! Cl + O2 + M

Netto: 2 O3 �! 3O2

(1.8)

Aufgrund der thermischen Instabilität von Cl2O2 kann dieser Abbauzyklus nur
bei sehr niedrigen Temperaturen ablaufen. Die extrem niedrigen Temperaturen
im polaren Vortex sind also sowohl für die Vorkonditionierung als auch für den
katalytischen Ozonabbau selbst entscheidend. Folgende Reaktion, die eine Kopp-
lung zwischen Chlor- und Bromchemie darstellt, ist ebenfalls wesentlich an der
Entstehung des Ozonlochs beteiligt [110]:

BrO + ClO �! Br + Cl + O2; (1.9)

Mit zunehmender Sonneneinstrahlung erwärmt sich die polare Stratosphäre,
und der polare Vortex bricht auf. Dadurch kann ozon- und stickoxidreiche Luft
aus mittleren Breiten in die polaren Gebiete einströmen. Auch das Verdampfen
der PSCsträgt dazu bei, daß sich die Konzentration der zur Reservoirbildung
benötigten Stickoxide wieder erhöht. DieRegeneration der Ozonschichterfolgt
so innerhalb weniger Wochen.

Der antarktische Kontinent kann in grober Näherung als um den Südpol zen-
trierte Scheibe, die sich ungefähr bis zum südlichen Polarkreis erstreckt, betrach-
tet werden. Er ist von einem breiten Streifen offenen Ozeans umgeben, über dem
sich ungehindert starke zirkumpolare Strömungen ausbilden können. Im Gegen-
satz dazu wird die zirkumpolare Strömung in derArktis durch die dort komplexe-
re Land-Meer-Verteilung gestört, so daß der polare Vortex in der Arktis weniger
stabil ist als in der Antarktis. Daher kühlt die arktische Stratosphäre im Win-
ter nicht so stark ab wie die antarktische. Dies hat eine geringerePSC-Bildung
und damit eine geringere Chloraktivierung und Denitrifizierung zur Folge. Fer-
ner ist der Ozonabbau durch den ClO-Dimer-Zyklus aufgrund der thermischen
Instabilität von Cl2O2 nicht so effektiv wie bei den niedrigeren antarktischen Tem-
peraturen. Dies erklärt, warum der chemische Ozonabbau in der Arktis weniger
dramatisch ist als in der Antarktis und außerdem sehr stark von den meteorolo-
gischen Bedingungen des jeweiligen Winters abhängt. Es konnten jedoch auch
in der Arktis lokal bedeutende chemische Ozonverluste nachgewiesen werden
(z. B. [67], [116]).
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1.2.2 Troposphärisches Ozon

Infolge stratosphärisch-troposphärischer Austauschprozesse kann ozonreiche Luft
aus der Stratosphäre in die Troposphäre gelangen. Diese Quelle troposphärischen
Ozons läßt sich allerdings nur schwer quantifizieren (siehe z. B. [91] und die darin
angegebenen Referenzen).

Eine weitere Quelle für troposphärisches Ozon ist die photochemische Pro-
duktion in der Troposphäre, bei der zunächst durch Photolyse von NO2 atomarer
Sauerstoff gebildet wird, der dann mit O2 zu Ozon reagiert:

NO2 + hν �! NO + O (1.10)

O + O2 + M �! O3 + M (1.11)

NO kann wieder mit O3 reagieren, wobei NO2 rückgebildet wird:

NO + O3 �! NO2 + O2 (1.12)

Die Reaktionen (1.10) bis (1.12) bewirken die schnelle Einstellung eines photo-
chemischen Gleichgewichts zwischen O3, NO und NO2. Zu einerNettoprodukti-
on von Ozonkommt es nur dann, wenn die Ozonabbaureaktion (1.12) umgangen
wird. Tatsächlich kann NO2 auch durch Reaktion von NO mit HO2 und anderen
Peroxyradikalen regeneriert werden:

NO + HO2 �! NO2 + OH (1.13)

NO + RO2 �! NO2 + RO (1.14)

Bei dem organischen Rest R handelt es sich im einfachsten Fall um CH3, es sind
aber auch längere organische Ketten der allgemeinen Form Ri =CiH2i+1 möglich.
HO2 und die Peroxyradikale RO2 werden bei der Oxidation von Kohlenmonoxid
und von Kohlenwasserstoffen gebildet (Details siehe z. B. [167]).

Die für die Ozonproduktion als Katalysator benötigten Stickoxide sind größ-
tenteils anthropogen. Hier ist vor allem die Hochtemperaturverbrennung fossiler
Brennstoffe in Straßenverkehr, Industrie und Haushalten zu nennen, bei der stets
NO gebildet wird. Insbesondere im Straßenverkehr werden auch große Mengen
von Kohlenwasserstoffen emittiert, die den für die Ozonproduktion erforderlichen
Brennstoff liefern. In stark durch Autoabgase verschmutzten Gebieten können
sich daher unter Bedingungen mit geringem Luftmassenaustausch und hoher so-
larer Einstrahlung deutlich erhöhte Ozonkonzentrationen entwickeln. Gleichzei-
tig wird dabei eine Vielzahl anderer starker Oxidantien, z. B. HNO3, HO2 und
Peroxyacetylnitrat (PAN), gebildet. Dieser sogenanntephotochemische Smog
wurde erstmals in den vierziger Jahren in Los Angeles registriert. In den letzten
Jahrzehnten tritt dieses Phänomen auch verstärkt in Europa auf.

Eine weiteres Szenario für erhöhte troposphärische Ozonbildung ist großflä-
chige Biomasseverbrennungin den Tropen, bei der ebenfalls Stickoxide und
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Kohlenwasserstoffe in großen Mengen freigesetzt werden. So wurden beispiels-
weise über dem Südatlantik erhöhte Ozonkonzentrationen infolge von Biomasse-
verbrennung in Südamerika und Afrika beobachtet (z. B. [36], [56], [57]).

Wenn das Verhältnis von NO- zu O3-Konzentration einen Wert von ungefähr
2:5� 10�4 unterschreitet, reagiert das HO2-Radikal bevorzugt mit O3, was zu
einemNettoabbau von Ozonführt:

HO2 + O3 �! OH + 2O2 (1.15)

Die Reaktionen mit den Peroxyradikalen verlaufen analog. Die für einen Ozonab-
bau durch Kohlenwasserstoff- und Kohlenmonoxidoxidation erforderlichen ge-
ringen NO-Konzentrationen sind allerdings nur in entlegenen, nicht anthropogen
beeinflußten Regionen der Erde gegeben.

1.3 Dynamische Prozesse

Die photochemische Ozonproduktionsrate entsprechend Gleichung (1.1) erreicht
ihr Maximum in Äquatornähe. Integriert man die Ozonkonzentration vom Erdbo-
den bis zum Oberrand der Atmosphäre, so findet man jedoch in den Tropen relativ
niedrige Gesamtsäulen von typischerweise 250 DU.2 In mittleren Breiten liegen
die Ozongesamtsäulen je nach Jahreszeit typischerweise zwischen 300-500 DU,
wobei in der Nordhemisphäre tendenziell höhere Werte beobachtet werden. In
polaren Breiten können noch höhere Werte auftreten. Die Höhe des Maximums
der Ozonkonzentration nimmt, der Tropopausenhöhe folgend, vom Äquator zu
den Polen hin ab. Es liegt in den Tropen in circa 25 km Höhe, in mittleren Breiten
in etwa 20 km Höhe sowie in den Polarregionen in ungefähr 15 km Höhe, und
damit generell niedriger als das Maximum der Ozonproduktionsrate. Diese Beob-
achtungen lassen sich nur mit Hilfe meridionaler und vertikaler Transportprozesse
erklären. Ihr Beitrag zur Ozonverteilung in verschiedenen Höhen läßt sich an-
hand der höhenabhängigen photochemischen Lebensdauer des Ozons abschätzen.
Diese liegt oberhalb von 40 km bei wenigen Stunden, so daß die Ozonkonzentra-
tion hier hauptsächlich durch die Photochemie bestimmt wird. Mit abnehmender
Höhe nimmt die Lebensdauer zu und erreicht in der unteren Stratosphäre einige
Monate bis Jahre. Entsprechend dominieren hier die Transportprozesse. Von her-
ausragender Bedeutung ist die saisonal variierendeBrewer-Dobson-Zirkulation ,
eine meridionale stratosphärische Strömung, die sehr effektiv Ozon aus den tropi-
schen Produktionsgebieten in die untere Stratosphäre in der Nähe des jeweiligen
Winterpols transportiert.

Lokal wirken sich in mittleren Breiten auchHoch- und Tiefdrucksystemein
der oberen Troposphäre, die zu einer Anhebung bzw. Absenkung der Tropopause

21 DU entspricht einer Ozonschicht der Dicke 0.001 cm unter Normalbedingungen(T = 273K,
p= 1013hPa).
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und damit in der unteren Stratosphäre zu einem horizontalen Aus- bzw. Einströ-
men von Luftmassen führen, auf die Ozonsäulen aus. Mit ausgeprägten Hoch-
druckgebieten sind häufig Ozonwerte verbunden, die um mehr als 100 DU unter
denen der Umgebung liegen [157, 141].

In den Tropen werden dynamisch bedingte Variationen der Ozonsäule in der
Größenordnung einiger Prozent aufgrund vonENSO-Ereignissen (El Niño/Sou-
thern Oscillations) und aufgrund derQBO (Quasi-biennial Oscillation) der äqua-
torialen zonalen Winde beobachtet [144]. Schließlich sei noch der Einfluß des
elfjährigen Sonnenzyklus erwähnt, der zu Variationen des global gemittelten Ge-
samtozongehalts von etwa 1-2 % führt [77, 108].

1.4 Trends in der Ozonverteilung

In diesem Abschnitt werden kurz die aktuellen Trends der globalen Ozonver-
teilung skizziert, wobei die Antarktis explizit ausgenommen wird. Die Analyse
globaler Ozonmeßreihen der Jahre 1979 bis 1994 mit boden- und satellitenge-
stützten Geräten zeigt für dasGesamtozonin mittleren Breiten für alle Jahreszei-
ten einen negativen Trend von -4 bis -7 % pro Dekade [68]. Der größte negative
Trend wurde dabei für mittlere nördliche Breiten im Winter und Frühjahr ermittelt.
In den Tropen ließ sich dagegen kein statistisch signifikanter Trend nachwei-
sen. Die Ozonabbnahme in mittleren nördlichen Breiten wird zumindest teilweise
auf die Zunahme heterogener Prozesse an stratosphärischem Sulfataerosol infol-
ge erhöhter Aerosolkonzentrationen in Verbindung mit wachsenden stratosphäri-
schen Chlor- und Bromkonzentrationen zurückgeführt [148]. Als Gründe für die
Zunahme des Sulfataerosols kommen vor allem die Ausbrüche der Vulkane El
Chichón (1982) und Pinatubo (1991) in Frage. So wurden nach dem Ausbruch
des Pinatubo einige Jahre lang erhöhte stratosphärische Aerosolgehalte beobach-
tet, die vor allem in der tropischen Stratosphäre einen deutlichen Ozonabbau zur
Folge hatten [64, 169]. Berücksichtigt man in der Trendanalyse nur Daten bis
1991, wird der Trend etwa 1 % positiver. Im Zusammenhang mit der Gesamt-
ozonabnahme in mittleren Breiten wird auch die seit einigen Jahren beobachtete
Abkühlung der Stratosphäre diskutiert, die auf die Zunahme der Treibhausgas-
konzentrationen in der Atmosphäre zurückgeführt wird und besonders stark in
den Wintermonaten auf der Nordhemisphäre ausgeprägt ist [97]. Diese Tempera-
turabnahme begünstigt die Aerosolbildung aus den Vorläufergasen und erhöht die
Reaktionsgeschwindigkeiten der heterogenen Reaktionen, was zu einem verstärk-
ten Ozonabbau führt. Dieser zieht wiederum eine Abnahme der stratosphärischen
Temperaturen nach sich, was einer positiven Rückkopplung entspricht und die Un-
terscheidung zwischen Ursache und Wirkung erschwert. Trends in der Dynamik
der oberen Troposphäre und unteren Stratosphäre haben ebenfalls einen nachweis-
baren Einfluß auf die Ozontrends in mittleren Breiten [78, 152]. Auch heterogene
Ozonabbaureaktionen an von Flugzeugen emittierten Rußpartikeln werden als ei-
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ne mögliche Ursache für die Ozonverluste in mittleren Breiten diskutiert [8]. Der
Transport ozonarmer und/oder ClO-angereicherter Luft aus der Vortex-Region in
mittlere Breiten ist dagegen zu gering, um bei der winterlichen Ozonabnahme in
mittleren Breiten eine Rolle zu spielen [88, 166]. Auch die vonSolomon et al.
[147] aufgestellte Hypothese, daß ein durch Jod katalysierter Ozon-Abbauzyklus
einen wesentlichen Beitrag zur beobachteten Verringerung des Ozongehalts in der
unteren Stratosphäre mittlerer Breiten leisten könnte, scheint sich angesichts der
dort beobachteten niedrigen Jod-Konzentrationen nicht zu bestätigen [128].

Besonders interessant ist die Antwort auf die Frage, in welchen Höhenberei-
chen Änderungen der Ozonkonzentration auftreten. Dies erleichtert nicht nur die
Identifizierung möglicher Ursachen für die Gesamtozonänderungen, sondern ist
auch entscheidend bei der Beurteilung der Auswirkungen von Ozonänderungen
auf den globalen Strahlungshaushalt und das Klima. Im Rahmen der oben zi-
tierten Studie wurden neben den Gesamtsäulen auchOzonvertikalverteilungen
analysiert, die aus Ozonsonden- und Umkehrmessungen sowie aus Messungen
des SatelliteninstrumentsSAGE (Stratospheric Aerosol and Gas Experiment) ab-
geleitet wurden. Aufgrund des kleineren Datensatzes sowie der im Vergleich zu
den Gesamtozonmessungen insgesamt schlechteren Datenqualität sind die Trend-
angaben hier allerdings mit größeren Fehlern behaftet. Zwischen 40 und 45 km
wurde, weitgehend unabhängig von der geographischen Breite, ein Ozonverlust
von 5-10 % pro Dekade beobachtet. Unterhalb von 40 km nimmt der Ozonverlust
bis in etwa 25 km Höhe ab, um in der unteren Stratosphäre wieder zuzunehmen,
wobei hier die verschiedenen Meßmethoden deutlich voneinander abweichende
Ergebnisse liefern. Die Ozonänderungen in der unteren Stratosphäre wirken sich
aufgrund der dort sehr hohen Ozonkonzentrationen besonders stark auf das Ge-
samtozon aus. Die Analyse der troposphärischen Ozontrends liefert regional sehr
unterschiedliche Ergebnisse. Sowohl in hohen nördlichen Breiten als auch in der
Antarktis wird seit den frühen achtziger Jahren eine deutliche Abnahme des tro-
posphärischen Ozongehalts registriert, die vermutlich mit der Ozonabnahme in
der unteren Stratosphäre zusammenhängt. Im selben Zeitraum war in Europa ein
deutlich positiver Trend zu beobachten, der sich allerdings seit Mitte der achtziger
Jahre abzuschwächen scheint. Ähnliche Beobachtungen wurden auch im Osten
der Vereinigten Staaten und in Japan gemacht [121].



Kapitel 2

Satellitenfernerkundung von
Ozonvertikalverteilungen

2.1 Absorptionsstrukturen von Ozon

Als dreiatomiges gewinkeltes Molekül besitzt das Ozonmolekül ein permanentes
Dipolmoment und weist daher im Mikrowellenbereich einRotationsspektrum
mit einer Vielzahl starker Absorptionslinien auf.

Im infraroten Spektralbereich verfügt Ozon über zwei relativ schwacheVi-
brations-Rotationsbandenbei 9.01µm und 14.2µm sowie über eine sehr starke
Bande bei 9.6µm.

Im Rahmen dieser Arbeit interessieren vor allem die im ultravioletten und
sichtbaren Spektralbereich liegendenKontinuumsübergängevon Ozon. In Ab-
bildung 2.1 sind die mit demGOME-Instrument im Labor gemessenen O3 Ab-
sorptionsquerschnitte dargestellt. Ihr Maximum von circa 1:1� 10�17cm2 liegt
bei ungefähr 255 nm in denHartley-Banden. Diese gehen bei etwa 300 nm in die
Huggins-Bandenüber, die eine ausgeprägte Temperaturabhängigkeit aufweisen
(siehe Abb. 2.2). Zwischen etwa 450 und 750 nm liegen die relativ schwachen
Chappuis-Banden, die ihr Absorptionsmaximum bei circa 600 nm erreichen.

2.2 Ausgewählte Satelliteninstrumente

Wie in Kapitel 1 dargelegt, hat die stratosphärische Ozonschicht eine herausra-
gende Bedeutung für den Schutz der Biosphäre vor schädlicher UV-Strahlung. In
den letzten Jahrzehnten wurde allerdings immer deutlicher, wie empfindlich die
Ozonschicht auf anthropogene Einflüsse reagiert. Die Überwachung der globa-
len Ozonverteilung sowie Messungen der anderen an der Ozonchemie beteiligten
Spezies sind daher unerläßlich, um einerseits Änderungen des globalen Ozonge-
halts rechtzeitig zu erkennen und andererseits die chemischen und dynamischen
Prozesse, die die Ozonkonzentration bestimmen, zu erforschen.
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Boden-, ballon-, flugzeug- und raketengestützte Meßsysteme können immer
nur einen lokal begrenzten Einblick in die Ozonverteilung geben. Die meisten
derartigen Meßkampagnen wurden und werden dabei in Nord- und Mitteleuro-
pa, Nordamerika sowie der Antarktis durchgeführt. Für globale Messungen mit
vertretbarem ökonomischem Aufwand ist man auf Satellitenmessungen angewie-
sen. Auf der Grundlage der Rotations-, Vibrations-Rotations- und Kontinuums-
übergänge von Ozon wurde in den letzten dreißig Jahren eine Vielzahl von sa-
tellitengestützten Instrumenten zur Fernerkundung von Ozonvertikalverteilungen
entwickelt. Um die Bedeutung und die Möglichkeiten desGOME-Instruments in
einen größeren Zusammenhang einzuordnen, werden in den folgenden Abschnit-
ten die wichtigsten derzeit operationellen Instrumente und einige ihrer Vorläufer
kurz vorgestellt.

2.2.1 MLS

DerMicrowave Limb Sounder(MLS) wurde 1991 an Bord desUpper Atmosphe-
re Research Satellite(UARS) derNASA ins All gebracht [129].MLS ist das erste
Satelliteninstrument, das Mikrowellenmessungen in Limb-Geometrie durchführt
(siehe Abb. 2.3). Eine detaillierte Instrumentenbeschreibung findet sich in [2]. Aus
Messungen der thermischen Emission von Ozon bei 183 GHz bzw. bei 205 GHz
können Ozonprofile zwischen circa 15 und 80 km Höhe mit einer Vertikalauf-
lösung von etwa 3 bis 5 km abgeleitet werden.1 Die zuverlässigsten Ergebnisse
werden im Höhenbereich zwischen 22 und 1 hPa erzielt. Die Genauigkeit wird
hier mit 5 bis 10 % angegeben. Bei niedrigeren Höhen steigt der Fehler schnell
auf 50 % und mehr an [60].

Mikrowellenmessungen sind nicht auf die Sonne als Lichtquelle angewiesen
und können daher auch bei Nacht durchgeführt werden. Ein weiterer Vorteil ist die
Tatsache, daß im Gegensatz zu Messungen im infraroten und sichtbaren Spektral-
bereich die Streuung an Aerosolpartikeln und Wolken aufgrund der relativ zum
Teilchenradius großen Wellenlängen vernachlässigbar ist.

2.2.2 HALOE

Ebenfalls aufUARS befindet sich dasHalogen Occultation Experiment(HA-
LOE), das in [140] beschrieben wird.HALOE mißt die Transmission der solaren
Strahlung in mehreren Infrarot-Kanälen in solarer Okkultation, d. h. die Sonnen-
scheibe wird jeweils bei Sonnenauf- und -untergang abgetastet.HALOE sieht je
15 Sonnenauf- und -untergänge pro Tag. Bedingt durch die relative Position von
Erde, Sonne und Instrument können jeden Tag nur zwei schmale Breitengrad-
streifen (je einer bei Sonnenauf- und -untergang) abgedeckt werden, wobei zu
einer gegebenen Jahreszeit nur bestimmte geographische Breiten zugänglich sind.

1Das 183 GHz Radiometer ist seit April 1993 nicht mehr in Betrieb.
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Diese eingeschränkte geographische Überdeckung ist generell der größte Nachteil
von Messungen in solarer Okkultation. Die Ozonvertikalverteilung wird aus den
Messungen im 9.6µm-Kanal abgeleitet, d. h. aus der Stärke der Absorption in
der ν3-Vibrationsbande von Ozon. Die Vertikalauflösung beträgt ungefähr 2 km.
Zwischen 100 und 0.03 hPa stimmen dieHALOE-Profile innerhalb der jeweiligen
Fehlergrenzen mit Vergleichsmessungen überein. Zwischen 30 und 1 hPa liegt die
Genauigkeit bei etwa 5 % [19].

Bei der Ableitung der Profile wird das Verhältnis aus transmittierter Strahlung
und mit denselben optischen Komponenten gemessener solarer Referenzstrahlung
ausgewertet, so daß sich mögliche Änderungen in den Instrumenteneigenschaften
weitgehend herausdividieren. Die Messungen sind also selbstkalibrierend und da-
her besonders gut für die Bestimmung von Langzeittrends geeignet. Dies trifft
auch für die im folgenden Abschnitt vorgestelltenSAGE-Messungen zu.

2.2.3 SAGE II

Das zweiteStratospheric Aerosol and Gas Experiment(SAGE II) der NASA
wurde 1984 an Bord desEarth Radiation Budget Satelliten(ERBS) gestartet. Es
mißt wieHALOE in solarer Okkultation, allerdings im sichtbaren und im nahen
infraroten Spektralbereich. Ozonverteilungen mit einer Vertikalauflösung von et-
wa 1 km werden aus der Transmission im Maximum der Chappuis-Banden bei
etwa 0.6µm bestimmt [31]. Der Vergleich derSAGE-Profile, deren Genauigkeit
mit 5 bis 10 % angegeben wird, mit unabhängigen Messungen zeigt generell eine
sehr gute Übereinstimmung im Höhenbereich von etwa 20 bis 50 km [4, 37, 160].
Wie beiHALOE ist auch beiSAGE die Ableitung troposphärischer Ozongehalte
aufgrund der starken Streuung an Wolken und Aerosolen nicht möglich.

2.2.4 BUV /SBUV

Die Bestimmung von Ozonprofilen ausGOME Messungen beruht auf denselben
physikalischen Prinzipien, die auch denSBUV-Geräten zugrunde liegen. Daher
ist es angebracht, auf diese Instrumentenfamilie etwas genauer einzugehen.

Die Ableitung atmosphärischer Ozonprofile aus Satellitenmessungen des rück-
gestreuten ultravioletten Lichts in Nadir-Geometrie wurde erstmals in den fünf-
ziger Jahren vonSinger und Wentworthvorgeschlagen [145]. Nadir-Messungen
liefern, im Gegensatz zu den auf die oberen Schichten der Atmosphäre beschränk-
ten Limb-Messungen, wertvolle Informationen über die Zusammensetzung der
Troposphäre. Ferner kann in Nadir-Geometrie eine bessere horizontale Auflösung
als in Limb-Geometrie erzielt werden. Allerdings ist die Vertikalauflösung bei
Nadir-Messungen nicht so gut wie bei Limb-Messungen.

Die optischen Eigenschaften der Atmosphäre werden im nahen und mittleren
ultravioletten Spektralbereich durch Ozonabsorption und Rayleigh-Streuung be-
stimmt. Andere Spurengase, die ebenfalls in diesem Spektralbereich absorbieren,
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sind in der Regel nur in sehr geringen Mengen vorhanden. Ihre Absorption ist
daher im Vergleich zur Ozonabsorption vernachlässigbar. Eine Ausnahme sind
lokal stark erhöhte Schwefeldioxidkonzentrationen nach Vulkanausbrüchen, die
sowohl mitTOMS2 als auch mitGOME nachgewiesen werden konnten [93, 48].

Zwischen 255 nm und 340 nm nimmt der Ozonabsorptionsquerschnitt um et-
wa vier Größenordnungen ab (Abb. 2.1), während der Rayleigh-Streukoeffizient
mit λ�4 abnimmt. Die solare Strahlung dringt daher mit zunehmender Wellen-
länge immer tiefer in die Atmosphäre ein, „sieht“ also einen immer größeren
Höhenbereich der Atmosphäre. Bei fester Wellenlänge nimmt die transmittierte
Strahlung mit zunehmender Eindringtiefe in die Atmosphäre sehr stark ab. Gleich-
zeitig steigt die Luftdichte und damit die Streumasse exponentiell an. Zusammen
führen diese beiden Effekte zu einem relativ breiten Maximum in der Zahl der
rückgestreuten Photonen, dessen Höhe bei gegebenem Sonnenzenitwinkel mit
zunehmender Wellenlänge abnimmt. Setzt man die Ozonabsorptionsquerschnitte,
das Luftdichteprofil und den Sonnenzenitwinkel als bekannt voraus, so kann man
aus dem rückgestreuten Spektrum unterhalb von circa 300 nm höhenaufgelöste In-
formation über die Ozonverteilung ableiten. Licht mit Wellenlängen von mehr als
310 nm kann bis in die unterste Troposphäre gelangen, wo es Mehrfachstreupro-
zessen an Luftmolekülen, Aerosol- und Wolkenteilchen, sowie der Reflexion am
Erdboden unterworfen ist. Die bei diesen Wellenlängen rückgestreute Strahlung
liefert im wesentlichen Informationen über den Gesamtozongehalt.

Das erste Satelliteninstrument, das speziell für die Bestimmung von Ozon-
vertikalverteilungen aus UV-Nadirmessungen entwickelt wurde, war dasBUV -
Instrument3 derNASA, das 1970 auf Nimbus 4 gestartet wurde [72]. Dabei han-
delte es sich um ein Spektrometer mit Doppelmonochromator, das Messungen der
direkten Sonnenstrahlung sowie der von der Erde rückgestreuten Strahlung bei 12
festen Wellenlängen zwischen 250 und 340 nm durchführte. Die Bandbreite der
Spektrometerkanäle betrug etwa 1.1 nm.

Aufbauend auf den positiven Erfahrungen mit demBUV -Gerät wurde 1978
ein verbessertes Nachfolgeinstrument,SBUV4 genannt, auf Nimbus 7 gestartet
[71, 70]. Dieses Gerät war bis 1990 aktiv.

Bei den seit 1984 auf verschiedenenNOAA -Satelliten5 eingesetztenSBUV/2-
Instrumenten handelt es sich um für den Routineeinsatz adaptierte Versionen der
SBUV-Instrumente. Gegenwärtig sind noch zwei Geräte in Betrieb. Bei beiden
Instrumenten gibt es allerdings Probleme mit der Kalibration, weshalb die ab-
geleiteten Ozonprofile als relativ unzuverlässig gelten [61]. Die Fortsetzung der
SBUV/2-Serie bis ins 21. Jahrhundert ist geplant.

Schließlich sei noch dasSSBUV-Instrument6 erwähnt, das zwischen 1989

2TOMS: Total Ozone Mapping Spectrometer
3BUV : Backscattered UltraViolet
4SBUV: Solar Backscattered UltraViolet
5NOAA : National Oceanic and Atmospheric Administration
6SSBUV: Shuttle Solar Backscattered UltraViolet
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und 1996 bei insgesamt acht Space-Shuttle-Missionen zum Einsatz kam [76].
Dieses Gerät wird sowohl vor als auch nach dem Flug nach sehr strengen Stan-
dards im Labor kalibriert und kann daher zur Überprüfung und Nachbesserung
der Kalibration der Satellitengeräte herangezogen werden [74].

Im Laufe der Zeit wurden nicht nur diebuv-Instrumente selbst sondern auch
die Auswerteverfahren stetig verbessert. Die klein geschriebene Abkürzung „buv“
soll im folgenden die „backscattered ultraviolet“-Technik bezeichnen, während
mit „BUV “ das Instrument selbst gemeint ist. Der erste Algorithmus für die Aus-
wertung vonBUV -Daten geht aufMateerzurück [107]. Die mittlerweile aktuelle
Version 6 wird in [12] beschrieben. Die Ozonverteilung wird aus der Reflektivität
der Atmosphäre, d. h. aus dem Verhältnis der von der Erde rückgestreuten und
der direkten Sonnenstrahlung, abgeleitet. Die acht kürzesten Wellenlängen liefern
dabei das stratosphärische Ozonprofil. Die vier längsten Wellenlängen werden
zur Ableitung des Gesamtozongehalts verwendet. Die zuverlässigsten Ergebnis-
se werden zwischen 30 und 50 km Höhe erzielt. Die Vertikalauflösung liegt hier
bei 8-10 km. Die Genauigkeit (1σ-Fehler) wird mit etwa 5 % angegeben. Ober-
halb und unterhalb des genannten Höhenbereiches wird das abgeleitete Ozon-
profil zunehmend von der in die Auswertung eingehenden A-priori-Information
beeinflußt.

Von technischer Seite her betrachtet gibt es vor allem zwei kritische Punkte,
die sich direkt auf die Genauigkeit der ausbuv-Messungen abgeleiteten Ozon-
profile auswirken: Erstens muß über den gesamten, mehrere Größenordnungen
überdeckenden Dynamikbereich der rückgestreuten Strahlung ein ausreichendes
Signal-Rausch-Verhältnis sichergestellt sein. Zweitens müssen für eine exakte
Kalibration der Messungen alle Instrumenteneigenschaften, die in die Kalibra-
tion eingehen, vor dem Start genau vermessen und während des Einsatzes im
All kontinuierlich überwacht werden. Letzteres ist erforderlich, um eine mögliche
Degradation der optischen Komponenten bei der Kalibration zu berücksichtigen.
Besonders wichtig ist dabei die genaue Kenntnis der bidirektionalen Reflexions-
funktion des Sonnendiffusors, der nur für die Messung der direkten Sonnenstrah-
lung in den Strahlengang gebracht wird und dessen Eigenschaften sich folglich
bei der Berechnung der atmosphärischen Reflektivität nicht herausdividieren.
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Abbildung 2.1: Die Absorptionsquerschnitte von Ozon in den Hartley-, Huggins-
und Chappuis-Banden [24].

Abbildung 2.2: Die Absorptionsquerschnitte von Ozon in den Huggins-Banden
als Funktion der Temperatur [24].
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Abbildung 2.3: Die grundlegenden Satellitenbeobachtungsgeometrien (Abb. von
S. Noël,IUP, Universität Bremen)
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Kapitel 3

Das Projekt GOME

3.1 Der SatellitERS-2

Am 21. April 1995 wurdeGOME als eines von insgesamt sechs wissenschaft-
lichen Instrumenten an Bord des zweiten europäischen Fernerkundungssatelliten
(ERS-2) derESA ins All gebracht. Die übrigen Instrumente, dasSynthetic Aper-
ture RadarSAR, dasWind Scatterometer, dasRadar AltimeterRA, dasAlong-
Track Scanning RadiometerATSR und dasPrecise Range and Range-rate Equip-
mentPRARE, sollen vor allem Aufschluß über die Beschaffenheit der Erd- und
Ozeanoberflächen liefern. Baugleiche Geräte wurden bereits erfolgreich auf dem
1991 gestarteten SatellitenERS-1 eingesetzt und sind zum Teil noch aktiv. Die
ERS-1-Mission wird also durchERS-2 nicht nur fortgeführt, sondern mit Hilfe
von GOME, das einen wichtigen Beitrag zur Erforschung der Atmosphärenche-
mie leisten soll, sogar noch erweitert [43].

ERS-2umkreist die Erde in einer mittleren Höhe von etwa 780 km auf einem
polaren, sonnensynchronen Orbit mit einer Inklination von 98.5�. Die Nord-Süd-
Überquerung des Äquators erfolgt gegen 10:30 Uhr lokaler Zeit. Die Dauer eines
Orbits beträgt ungefähr 100 Minuten, was zu 14 Orbits pro Tag führt. Alle 35 Tage
folgt der Satellit wieder derselben Spur auf dem Erdboden. Seine Geschwindigkeit
über Grund ist dabei 7 km/s.

3.2 Das InstrumentGOME

GOME ist eine verkleinerte Version desSCanning Imaging Absorption spectro-
Meter for Atmospheric CHartographY(SCIAMACHY ), das im Jahr 2000 an
Bord des ersten europäischen UmweltsatellitenENVISAT-1der ESA gestartet
werden soll. Im Gegensatz zuGOME mißt SCIAMACHY nicht nur in Nadir-
sondern auch in Limb-Geometrie sowie in solarer Okkultation. Darüber hinaus
erstreckt sich der Spektralbereich vonSCIAMACHY weiter ins nahe Infrarot.
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Mit SCIAMACHY lassen sich daher mehr Spurengase in deutlich besserer Verti-
kalauflösung beobachten als mitGOME [25, 23].

Eine detaillierte Beschreibung desGOME Instruments findet man imGOME
Users Manual[51]. In diesem Abschnitt werden die für diese Arbeit relevanten
Komponenten anhand der schematischen Darstellung des optischen Aufbaus in
Abbildung 3.2 kurz erläutert.

3.2.1 Der Scan-Spiegel und das Teleskop

GOME mißt die von der Erdoberfläche und der Atmosphäre in den Weltraum re-
flektierte bzw. rückgestreute Strahlung in Nadir-Beobachtungsrichtung. Der Licht-
strahl wird über den Scan-Spiegel auf das aus zwei Zylinderspiegeln bestehende
Teleskop gelenkt, welches ihn auf den Eintrittsspalt des Spektrometers fokussiert.
Die Brennweite des Teleskops und die Abmessungen des Eintrittsspalts bestim-
men das instantane Blickfeld des Instruments. Es beträgt 2:9�� 0:14� (parallel
� senkrecht zur Flugrichtung), was einer räumlichen Ausdehnung von 40�2 km2

auf dem Erdboden entspricht. MitGOME sind sowohl statische als auch dyna-
mische Beobachtungsmodi möglich. Im statischen Fall verharrt der Scan-Spiegel
während der Messung in einer festen Position. Dieser Beobachtungsmode wird
vor allem für Kalibrationsmessungen verwendet. Im dynamischen Fall wird der
Scan-Spiegel innerhalb vorgegebener Winkelgrenzen geschwenkt, wobei fünf dis-
krete Scan-Amplituden zwischen�30� und�2:4� möglich sind. Dadurch wird
das instantane Blickfeld senkrecht zur Flugrichtung über den Erdboden bewegt,
wobei für einen Vorwärtsscan 4.5 Sekunden benötigt werden. Das Rückführen
des Spiegels in die Ausgangsposition (Backscan) erfolgt in 1.5 Sekunden. Beim
gegenwärtigen normalen Betriebsmode erfolgt der Scan im Bereich�30�. Ein
Vorwärtsscan entspricht daher einer Fläche von 960�40 km2 auf dem Erdboden.
Globale Überdeckung wird so innerhalb von drei Tagen erzielt.

3.2.2 Das Spektrometer

Im Spektrometer wird der Lichtstrahl zunächst kollimiert und in einem Quartz-
prisma spektral vorzerlegt. Der kurzwellige Teil des vorzerlegten Strahls wird in
einem weiteren Prisma in zwei Teilstrahlen aufgespalten, die dann in die Spek-
trometerkanäle 1 und 2 eingekoppelt werden, während der langwellige Teil mit
Hilfe eines dichroischen Filters in die Kanäle 3 und 4 aufgespaltet wird. Die vier
Kanäle bestehen jeweils aus einem Beugungsgitter zur spektral hochaufgelösten
Zerlegung des Lichts und einem Objektiv, das das Spektrum auf den Detektor ab-
bildet. Als Detektoren werden aktiv gekühlte Silizium-Diodenarrays verwendet,
die jeweils aus 1024 Pixeln bestehen. Dies ermöglicht die simultane Messung des
gesamten Spektrums, d. h. es ist kein bewegliches Gitter für den Wellenlängen-
Scan erforderlich. Aufgrund des großen Dynamikbereichs der Signalleistung ist
die Integrationszeit nicht für alle vier Kanäle identisch. Für Kanal 2, 3, und 4
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Kanal Band Spektralbereich Integrationszeit Auflösung
[nm] [s] spektral [nm] räumlich [km2]

A 238–307 12 960�100
1

B 307–314 0.2
2 311–404
3 394–611

1.5 320�40

4 578–794
0.3

Tabelle 3.1: Spektralbereich, Integrationszeit, spektrale und räumliche Auflösung
der GOME-Diodenarray-Detektoren. Die räumliche Auflösung gilt
für einen Scan-Bereich von�30�.

beträgt sie 1.5 Sekunden, d. h. während eines Vorwärtsscans werden die ent-
sprechenden Detektoren dreimal ausgelesen, was zu einem Grundpixel der Größe
320�40 km2 führt. Diese Grundpixel werden im folgenden als Standard-Pixel be-
zeichnet. Kanal 1 ist in zwei Bänder, A und B genannt, aufgeteilt. Während Band
1B ebenfalls eine Integrationszeit von 1.5 Sekunden hat, integriert Band 1A 12
Sekunden lang. Die Größe des 1A-Pixels beträgt entsprechend 960�100 km2. Die
Wellenlängenbereiche der einzelnen Kanäle, ihre spektrale Auflösung, sowie die
Integrationszeit und die Größe des zugehörigen Grundpixels sind in Tabelle 3.1
zusammengestellt. Abbildung 3.1 veranschaulicht die verschiedenen Grundpixel.

3 2 1

7 6 5

11 10 9

320 km

40 km

Flugrichtung

1A-Pixel

Backscan-Pixel

Standard-Pixel

Abbildung 3.1: Die verschiedenenGOME-Grundpixel.
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3.2.3 DiePMDs

Die Strahlungsempfindlichkeit vonGOME hängt von der Polarisation des einfal-
lenden Lichts ab. Für eine korrekte radiometrische Kalibration muß deshalb der
Polarisationszustands des Lichts bekannt sein. Dieser hängt von der Wellenlänge,
der Meßgeometrie, der Zusammensetzung der Atmosphäre und der Beschaffen-
heit der Erdoberfläche ab und muß daher für jede Messung separat bestimmt wer-
den. Dies geschieht mit Hilfe von dreiPolarisation Monitoring Devices(PMDs).
Dabei handelt es sich um breitbandige Detektoren, die das am Dispersionspris-
ma ausgekoppelte, parallel zum Eintrittsspalt polarisierte Licht messen.PMD1
überdeckt den Spektralbereich 300-400 nm,PMD2 den Bereich 400-580 nm und
PMD3 den Bereich 580-750 nm. Während der 1.5 Sekunden dauernden Integra-
tionszeit der Diodenarray-Detektoren werden diePMDs insgesamt 16mal ausge-
lesen. Dies entspricht bei einem Scan-Winkel von�30� einem Grundpixel der
Größe 20�40 km2. Aufgrund dieser im Vergleich zu denGOME-Standardpixeln
erhöhten räumlichen Auflösung können aus denPMD-Messungen neben dem
Polarisationsgrad auch Informationen über horizontale Inhomogenitäten der Stan-
dardpixel, z. B. durchbrochene Bewölkung, abgeleitet werden. Darauf wird in
Abschnitt 8.3.1 noch näher eingegangen.

3.2.4 Die Kalibrationseinheit

Mittels der spektralen Kalibration wird jedem Detektorpixel die entsprechende
Wellenlänge zugeordnet. Wegen möglicher unvorhersagbarer Veränderungen der
optischen Komponenten des Instruments ist eine einmalige spektrale Kalibration
vor dem Start nicht ausreichend. Es müssen vielmehr regelmässige Kalibrationen
im Orbit durchgeführt werden. Dafür wird die in der Kalibrationseinheit ange-
brachte Pt/Cr/Ne-Gasentladungslampe verwendet. Diese emittiert eine Vielzahl
von Spektrallinien, deren Wellenlängen sehr genau bekannt sind und die hinrei-
chend gut über den Spektralbereich vonGOME verteilt sind.

Einmal täglich mißtGOME die direkte solare Strahlungsflußdichte, die über
den Zeitraum eines Tages als konstant angenommen werden kann. Die solare
Strahlung wird von einem speziellen Sonnen-Spiegel über einen Diffusor auf den
Scan-Spiegel gelenkt. Jenseits des Scan-Spiegels durchläuft die direkte Sonnen-
strahlung denselben optischen Weg wie die von der Erde kommende Strahlung.
Bildet man den Quotienten der von der Erde kommenden Strahldichte („radian-
ce“) und der solaren Strahlungsflußdichte („irradiance“), so kürzen sich Instru-
menteneigenschaften zu einem großen Teil heraus. Diesesonnennormierte Strah-
lung reagiert daher weniger empfindlich auf Änderungen im Spektrometer als
die Erdradianz selbst. Degradationen in der Kalibrationseinheit, insbesondere des
Sonnen-Spiegels und des Diffusors, müssen allerdings berücksichtigt werden.
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3.3 Die wissenschaftlichen Ziele vonGOME

In diesem Abschnitt werden die wichtigsten wissenschaftlichen Möglichkeiten,
dieGOME bietet, kurz skizziert. Einen detaillierteren Überblick über das Konzept
des Experiments sowie erste wissenschaftliche Resultate gewinnt man in [26].
Das Hauptziel besteht in der Routinemessung von Ozon-Gesamtsäulen mit glo-
baler Überdeckung. Als Auswertemethode wird dasDOAS (Differential Optical
Absorption Spectroscopy) Verfahren verwendet. MitDOAS wurde ursprünglich
eine Methode zur spektroskopischen Langpfadmessung troposphärischer Spuren-
gase mit künstlichen Lichtquellen bezeichnet (z. B. [124], [126]). In der Folgezeit
wurde das Verfahren erfolgreich für Boden-, Flugzeug- und Ballonmessungen der
verschiedensten Spurengase eingesetzt. Dabei dient die Sonne als Lichtquelle.
Die relativ gute spektrale Auflösung derGOME Messungen erlaubt erstmals den
Einsatz desDOAS-Verfahrens vom Weltraum aus. BeimDOAS-Verfahren wird
die schräge Säule des betrachteten Spurengases bestimmt, indem man in einem
relativ schmalen Spektralbereich eine Linearkombination differentieller Referenz-
Absorptionsquerschnitte sowie eines Polynoms niedriger Ordnung zur Beschrei-
bung breitbandiger spektraler Strukturen an die gemessene optische Dicke anpaßt
[26]. Diese schräge Säule wird dann mit Hilfe des Luftmassenfaktors in die verti-
kale Säule umgewandelt. Für wolkenlose Szenarien geschieht dies durch einfache
Division der schrägen Säule durch den Luftmassenfaktor.

Die ausGOME-Messungen abgeleiteten Ozonsäulen wurden mit einer Viel-
zahl unabhängiger Messungen verglichen, wobei sich generell eine sehr gute Über-
einstimmung zeigte (z. B. [99], [100]). DieDOAS-Methode läßt sich auch für
andere Spurengase anwenden, die im Spektralbereich vonGOME schmalbandi-
ge Absorptionsstrukturen mit hinreichender optischer Dicke aufweisen. Dies ist
häufig nur unter bestimmten atmosphärischen Bedingungen und/oder Meßgeo-
metrien der Fall. Im polaren Frühjahr können beispielsweise BrO- und OClO-
Säulen abgeleitet werden (z. B. [22], [73]). Ferner wurden lokal erhöhte SO2-
Säulen nach Vulkanausbrüchen und aus der Verbrennung von Braunkohle sowie
erhöhte HCHO-Säulen infolge von Biomasseverbrennung nachgewiesen [48, 47,
123]. NO2-Verteilungen werden dagegen routinemäßig global ausgewertet. Wei-
tere potentiell nachweisbare Spurengase, deren optische Dicken jedoch nahe an
der Nachweisgrenze liegen, sind NO3 und ClO.

Deutlich sichtbar sind in denGOME-Messungen die Absorptionsstrukturen
von O2 und O4, deren Tiefe in Kombination mit denPMD-Messungen zur Be-
stimmung einer effektiven Wolkenhöhe und eines effektiven Bedeckungsgrades
verwendet werden kann. Auch H2O-Absorptionsstrukturen sind zu erkennen. Eine
Quantifizierung ist hier allerdings deutlich schwieriger als bei den bereits genann-
ten Gasen. Neben den Spurengasen hinterlassen auch Aerosole, Wolken sowie die
Erdoberfläche Spuren in denGOME Spektren, die zumindest qualitative Aussa-
gen zulassen.

Ein weiteres, von derDOAS-Methode grundsätzlich verschiedenes Auswer-
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teverfahren ist dasbuv-Verfahren, dessen Prinzip bereits in Kapitel 2.2.4 erläutert
wurde. Anders als beimDOAS-Verfahren werden bei derbuv-Methode absolut
radiometrisch kalibrierte Spektren ausgewertet. Dies ermöglicht bei hinreichend
breitem Spektralbereich die Ableitung von Ozon-Vertikalverteilungen. Im Gegen-
satz zu den im vorigen Kapitel vorgestelltenbuv-Instrumenten, die Messungen in
12 festen Kanälen zwischen 250 und 340 nm mit einer Bandbreite von etwa 1.1 nm
durchführen, überdecktGOME den gesamten UV-sichtbaren Spektralbereich mit
einer spektralen Auflösung von 0.2-0.4 nm. Diese Messungen enthalten also mehr
Information aus den temperaturabhängigen Huggins-Banden sowie den Chappuis-
Banden. Dies verspricht ein gewisses Potential für die Verbesserung der unterhalb
des Ozonmaximums abgeleiteten Ozonverteilungen. Voraussetzung hierfür ist al-
lerdings eine sehr gute spektrale und vor allem radiometrische Kalibration der
Meßspektren.
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Abbildung 3.2: Der optische Aufbau vonGOME(Abb. nach [168]).





Kapitel 4

Strahlungstransport in der
Atmosphäre

4.1 Aufgabenstellung

Auf seinem Weg durch die Atmosphäre durchläuft ein Lichtstrahl eine Vielzahl
von Streu- und/oder Absorptionsprozessen an Luftmolekülen, Aerosol- und Wol-
kenteilchen, durch die seine Intensität und sein Polarisationszustand geändert wer-
den können. Die mathematische Beschreibung dieser Vorgänge ist Gegenstand der
Strahlungstransporttheorie. In diesem Kapitel werden zunächst die vektorielle und
die skalare Strahlungstransportgleichung eingeführt. Da die korrekte Beschrei-
bung des Strahlungstransports für das im Rahmen dieser Arbeit entwickelte Ver-
fahren zur Ableitung von Ozonprofilen von zentraler Bedeutung ist, folgt daran
anschließend eine ausführliche Darstellung des verwendeten Strahlungstransport-
modellsGOMETRAN.

4.1.1 Die vektorielle Strahlungstransportgleichung

Ausgangspunkt der folgenden Betrachtungen ist derStokes-VektorI(r ;θ;φ), der
in der Form I = (I ;Q;U;V)T dargestellt werden kann [159]. Die erste Kom-
ponente,I(r ;θ;φ), ist diespektrale Strahldichte(„radiance“). Sie entspricht der
Leistung, die bei der betrachteten Wellenlänge am Ortr pro Flächen- und Wellen-
längeneinheit in den Einheitsraumwinkel um die durch denZenitwinkelθ und
den Azimutwinkelφ definierte Ausbreitungsrichtung abgestrahlt wird (Einheit:
z. B. 1 W m�2 nm�1 sr�1). Der Zenitwinkel ist dabei der Winkel zwischen der
Ausbreitungsrichtung des Lichts und der nach außen gerichteten Normalen auf
die Erdoberfläche (Wertebereich: [0�,180�]). Die übrigen KomponentenQ, U und
V beschreiben den Polarisationszustand des Lichts. Zur Vereinfachung der Nota-
tion wird die Wellenlängenabhängigkeit vonI sowie aller anderen im folgenden
verwendeten Strahlungsgrößen nicht explizit vermerkt.
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Definiert mandsals infinitesimales Wegelement in Ausbreitungsrichtung des
Lichts, so wird die Änderung vonI entlangdsdurch dievektorielle Strahlungs-
transportgleichung

dI(r ;µ;φ)
ds

= �σe(r) [I(r ;µ;φ)� J(r ;µ;φ)] (4.1)

beschrieben [29]. Hier wurde bereits, wie in der Strahlungstransporttheorie üblich,
statt des Zenitwinkelsθ die Größeµ= cosθ (Wertebereich: [-1,1]) als Winkelva-
riable verwendet.

Der erste Term auf der rechten Seite von Gleichung (4.1) beschreibt die Ab-
schwächung des Lichtstrahls durch Absorption und/oder Streuung. DieseExtinkti-
on ist proportional zur eingestrahlten Strahldichte. Die Proportionalitätskonstante
σe wird alsExtinktionskoeffizientbezeichnet (Einheit: z. B. 1 m�1) und entspricht
der Summe ausStreukoeffizientσs und Absorptionskoeffizientσa. Im ultravio-
letten und sichtbaren Spektralbereich wird der Streukoeffizient durch die Streu-
ung an Luftmolekülen sowie an Aerosol- und Wolkenteilchen bestimmt. Die an
Luftmolekülen gestreute Strahlung zeigt in erster Näherung die Strahlungscha-
rakteristik eines oszillierenden Dipols. Diese Art der Streuung wird alsRayleigh-
Streuungbezeichnet. Die Streuung an Aerosol- und Wolkenteilchen wird in der
Regel mit Hilfe der Mie-Theorie beschrieben und daher unter dem BegriffMie-
Streuungzusammengefaßt. Der Absorptionskoeffizient wird von der Spurengas-
absorption dominiert. Die Absorption an Aerosol- und Wolkenpartikeln spielt
dagegen eine untergeordnete Rolle.

Die Verstärkung des Lichtstrahls wird durch den zweiten Term auf der rechten
Seite von Gleichung (4.1) beschrieben, wobei manJ als vektorielle Quellfunk-
tion bezeichnet.I kann durchlokale thermische Emissionverstärkt werden, die,
falls sich die Atmosphäre im lokalen thermodynamischen Gleichgewicht befindet,
durch das Produkt aus Planck-Funktion und Absorptionskoeffizient gegeben ist.
Bei typischen atmosphärischen Temperaturen ist die thermische Emission im ul-
travioletten und sichtbaren Spektralbereich um Größenordnungen kleiner als die
solare Strahlung und kann daher vernachlässigt werden. Eine weitere Möglichkeit
der Strahlungsverstärkung besteht in derStreuungvon Licht aus der Richtung
(µ0;φ0) in die Richtung(µ;φ). Dabei werden im folgenden nur elastische Streu-
prozesse berücksichtigt. Auf die inelastische Streuung wird kurz in Abschnitt
4.2.4 eingegangen. Die Gesamtverstärkung erhält man durch Integration über alle
Raumwinkel:

J(r ;µ;φ) =
ω0(r)

4π

2πZ
0

dφ0
1Z

�1

dµ0P(r ;µ;µ0;φ;φ0) � I(r ;µ0;φ0): (4.2)

Dabei ist dieEinfachstreualbedoω0 definiert als

ω0(r) =
σs(r)
σe(r)

: (4.3)
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Sie beschreibt den Anteil der Streuung an der Gesamtextinktion. Fallsω0 = 1,
spricht man vonkonservativer Streuung. Die (4�4)-Matrix P nennt manStreu-
phasenmatrix. Für homogene, optisch isotrope, sphärische Teilchen läßt sichP
mit Hilfe der auf der klassischen Elektrodynamik basierenden Mie-Theorie be-
rechnen. Der interessierte Leser sei hier auf die umfangreiche Literatur verwiesen
(z. B. [14], [103], [159]). Die Normierung der MatrixP wird durch die Normie-
rung ihres (1,1)-Elements, der sogenanntenStreuphasenfunktion p(r ;µ;µ0;φ;φ0),
bestimmt [62]:

1
4π

2πZ
0

dφ0
1Z

�1

dµ0p(r ;µ;µ0;φ;φ0) !
= 1: (4.4)

Diese Normierung gewährleistet die Energieerhaltung für konservative Streuung.
Für unpolarisierte Strahlung giltQ = U = V = 0. In diesem Fall istp

4πdΩ der
Bruchteil der in die Richtung(µ;φ) gestreuten Strahlung, der aus dem Raumwin-
kelelementdΩ um die Richtung(µ0;φ0) kommt.

Setzt man Gleichung (4.2) und (4.3) in Gleichung (4.1) ein, so erhält

dI(r ;µ;φ)
ds

= �σe(r) I(r ;µ;φ)

+
σs(r)
4π

2πZ
0

dφ0
1Z

�1

dµ0P(r ;µ;µ0;φ;φ0) � I(r ;µ0;φ0): (4.5)

Die Lösung dieser vektoriellen Integro-Differentialgleichung, d. h. die Bestim-
mung des StrahlungsfeldesI(r ;µ;φ), ist sehr aufwendig. Es gibt daher nur wenige
Strahlungstransportmodelle, die dies leisten.

4.1.2 Die skalare Strahlungstransportgleichung

Ist man nicht am Polarisationszustand sondern nur an der Strahldichte des Lichts
interessiert, und ist das einfallende Licht außerdem unpolarisiert, d. h.Q = U =
V = 0, so kann man in Gleichung (4.5) den Stokes-VektorI durch seine erste
Komponente, d. h. die StrahldichteI , und die StreuphasenmatrixP durch ihr (1,1)-
Element, d. h. die Streuphasenfunktionp, ersetzen. Betrachtet man zur weiteren
Vereinfachung eine planparallele, horizontal homogene Atmosphäre, so hängtI
nur von der Höhez sowie den Winkelvariablenµ und φ ab. Das Wegelementds
durch eine im Winkelθ durchstrahlte infinitesimale Schicht der Dickedz ist dann
gegeben durchds= dz=µ. Diese Annahmen führen zurskalaren Strahlungstrans-
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portgleichung(STG) für eine planparallele Atmosphäre:

µ
dI(z;µ;φ)

dz
= �σe(z) I(z;µ;φ)

+
σs(z)
4π

2πZ
0

dφ0
1Z

�1

dµ0p(z;µ;µ0;φ;φ0) I(z;µ0;φ0): (4.6)

Wenn im folgenden der Begriff „Strahlungstransportgleichung“ verwendet wird,
ist damit immer die skalare Strahlungstransportgleichung gemeint.

Die von der Sonne emittierte Strahlung ist zunächst unpolarisiert. Durch den
ersten Streuprozeß in der Atmosphäre wird sie jedoch, in Abhängigkeit von der
Wellenlänge, vom Streuwinkel sowie von Größe, Form und Brechungsindex des
streuenden Teilchens, teilweise polarisiert. Für den zweiten und höhere Streupro-
zesse gilt alsoQ=U =V = 0 nicht mehr! Die Lösung von Gleichung (4.6) liefert
folglich nur dann exakte Ergebnisse fürI , wenn die Mehrfachstreuung vernach-
lässigbar ist. Andernfalls können die aus Gleichung (4.5) und (4.6) abgeleiteten
Strahldichten deutlich voneinander abweichen [98, 113, 149]. Wie sich die Ver-
nachlässigung der Polarisationseigenschaften des Lichts inGOMETRAN auf die
abgeleiteten Ozonprofile auswirkt, wird in Kapitel 6.5 diskutiert.

Auf den Oberrand der Atmosphäre treffe nun aus der Richtung(µ0;φ0) solare
Strahlung der spektralen FlußdichteπF („irradiance“, Einheit: 1 W m�2 nm�1)
auf. Die am Oberrand der Atmosphäre (Höhez= z0) nach unten gerichtete Strahl-
dichte ist folglich

I�(z0;µ;φ) = πF δ(µ�µ0)δ(φ�φ0): (4.7)

In dieser Notation, die im folgenden beibehalten wird, bedeutet ein Minuszeichen
als Superskript anI nach unten gerichtete Strahlung, während ein Pluszeichen
nach oben gerichtete Strahlung bezeichnet. Entsprechend hat die Zenitkoordinate
µ nun den Wertebereich [0,1]. Die Randbedingung am Unterrand der Atmosphäre
hängt von der Beschaffenheit der Erdoberfläche ab. Für eine Lambertsche Ober-
fläche mit der AlbedoA ist sie durch

I+(0;µ;φ) =
A
π

Z 2π

0
dφ0
Z 1

0
dµ0µ0I�(0;µ0;φ0) (4.8)

gegeben.
Zur Lösung der im Vergleich zu Gleichung (4.5) schon deutlich vereinfachten

Gleichung (4.6) unter den Randbedingungen (4.7) und (4.8) wurde eine Viel-
zahl numerischer Methoden entwickelt, die jeweils spezifische Vor- und Nachteile
haben. Einen Überblick findet man in [102].
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4.2 Das StrahlungstransportmodellGOMETRAN

4.2.1 Entwicklung und Anwendungsgebiete

Ein für die Auswertung vonGOME-Messungen geeignetes Strahlungstransport-
modell (STM) muß folgenden Anforderungen genügen:

1. Der gesamteGOME-Wellenlängenbereich (240–790 nm) muß in der spek-
tralen Auflösung des Instruments abgedeckt werden. Es müssen also alle
im ultravioletten und sichtbaren Spektralbereich signifikant absorbieren-
den Spurengase einbezogen werden. Bei der Beschreibung der Streuung an
Luftmolekülen, Aerosol- und Wolkenpartikeln ist die Mehrfachstreuung zu
berücksichtigen.

2. Alle relevanten Meßgeometrien, definiert durch die Richtung der einfal-
lenden solaren Strahlung und die Blickrichtung des Instruments, müssen
zulässig sein. Dies bedeutet insbesondere, daß für große Sonnenzenitwinkel
die Krümmung der Erdatmosphäre berücksichtigt werden muß.

3. Um die Auswertung globaler Datensätze zu ermöglichen, müssen sich so-
wohl die am Instrument ankommende Strahldichte als auch die Gewichts-
funktionen (siehe Abschnitt 4.2.3) mit geringem Rechenzeitaufwand bei
gleichzeitig hoher Genauigkeit berechnen lassen.

Da keines der bereits bestehenden, öffentlich verfügbaren Strahlungstransportmo-
delle alle genannten Anforderungen erfüllen konnte, wurde amIUP dasSTM
GOMETRAN neu entwickelt [138].

Der Anwendungsbereich vonGOMETRAN beschränkt sich allerdings nicht
auf die Auswertung vonGOME-Messungen. So existiert beispielsweise eine leicht
modifizierte Version des Modells,PHOTOGTgenannt, mit der sich der aktinische
Fluß in einer beliebigen Höhe der Atmosphäre berechnen läßt [13].PHOTOGT
kann also zur Berechnung von Photolyseraten in atmosphärischen Chemiemo-
dellen eingesetzt werden. Gegenwärtig wirdGOMETRAN für den Einsatz im
Rahmen des ProjektsSCIAMACHY erweitert. Dies bedeutet insbesondere die
Ausdehnung des Spektralbereichs auf 2.4µm sowie die Einbeziehung zusätzlicher
Meßgeometrien.

4.2.2 Mathematische Grundlagen

In diesem Abschnitt werden die wichtigsten Schritte bei der Lösung derSTG in
GOMETRAN kurz skizziert. Eine detaillierte Beschreibung der mathematischen
Grundlagen findet man in [20].
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Die Aufspaltung in direkte und diffuse Strahlung

Zur numerischen Lösung derSTG muß das Integral über die Zenitkoordinateµ
durch eine geeignete Quadraturformel approximiert werden. Allerdings weist die
StrahldichteI bei der Einfallsrichtung der solaren Strahlung eine Singularität auf,
die die Genauigkeit der numerischen Quadratur beeinträchtigt. Dieses Problem
läßt sich umgehen, indem man die Strahldichte in einen ungestreuten (direkten)
und einen mindestens einmal gestreuten (diffusen) Anteil aufspaltet:

I� = I�dir + I�di f : (4.9)

Die STG wird dann für die direkte und die diffuse Strahlung getrennt gelöst.

Die in der Höhez nach unten bzw. nach Reflexion am Boden nach oben
gerichtete direkte Strahlung läßt sich in planparalleler Geometrie sehr einfach
berechnen:

I�dir(z;µ;φ) = πFδ(µ�µ0)δ(φ�φ0)e�
τ(z)
µ

I+dir(z;µ;φ) = AFµ0e
�

τ0
µ0 e�

τ0�τ(z)
µ ; (4.10)

wobei

τ(z) =

z0Z
z

σe(z
0)dz0 und τ0 =

z0Z
0

σe(z
0)dz0: (4.11)

τ(z) nennt man dieoptische Tiefeder Atmosphäre von ihrem Oberrand bis zur
Höhez, währendτ0 die optische Dickeder gesamten Atmosphäre ist. Die direkte
Strahlung wird inGOMETRAN jedoch nicht in planparalleler sondern in sphä-
rischer Geometrie berechnet, denn die Vernachlässigung der Erdkrümmung führt
bei großen Sonnenzenitwinkeln (θ > 75�) zu nicht unerheblichen Fehlern [44].
Diese pseudo-sphärische Approximation liefert für Sonnenzenitwinkel kleiner als
etwa 92� sehr genaue Nadir-Radianzen [27].

Unter Verwendung von Gleichung (4.9) und (4.10) kann man dieSTG (4.6)
in zwei gekoppelte Differentialgleichungen erster Ordnung für die nach oben
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bzw. unten gerichtete diffuse Strahlung umformen:

µ
dI+di f (z;µ;φ)

dz
= �σe(z) I+di f (z;µ;φ)

+
σs(z)
4π

2πZ
0

dφ0
1Z

0

dµ0p(z;µ;µ0;φ;φ0) I+di f (z;µ
0;φ0)

+
σs(s)
4π

2πZ
0

dφ0
1Z

0

dµ0p(z;µ;�µ0;φ;φ0) I�di f (z;µ
0;φ0)

+
σs(z)
4π

AFµ0e
�

τ0
µ0

2πZ
0

dφ0
1Z

0

dµ0p(z;µ;µ0;φ0)e
�

τ0�τ(z)
µ0

+
σs(z)

4
F e

�
τ(z)
µ0 p(z;µ;�µ0;φ;φ0)

µ
dI�di f (z;µ;φ)

dz
= �σe(z) I�di f (z;µ;φ)

+
σs(z)
4π

2πZ
0

dφ0
1Z

0

dµ0p(z;�µ;µ0;φ;φ0) I+di f (z;µ
0;φ0)

+
σs(z)
4π

2πZ
0

dφ0
1Z

0

dµ0p(z;�µ;�µ0;φ;φ0) I�di f (z;µ
0;φ0)

+
σs(z)
4π

AFµ0e
�

τ0
µ0

2πZ
0

dφ0
1Z

0

dµ0p(z;�µ;µ0;φ;φ0)e
�

τ0�τ(z)
µ0

+
σs(z)

4
F e

�
τ(z)
µ0 p(z;�µ;�µ0;φ;φ0)

(4.12)

An dieser Stelle sei noch einmal daran erinnert, daß die Winkelkoordinateµ den
Wertebereich [0,1] hat. Nach oben (unten) gerichtete Strahlung wird durch das
Superskript + (-) anI bzw. durch das Argumentµ (-µ) von p gekennzeichnet.
Der erste Term auf der rechten Seite beschreibt jeweils die Extinktion, der zweite
und dritte Term die mehrfach gestreute Strahlung aus dem unteren bzw. oberen
Halbraum, der vierte Term die Strahlung, die nach Reflexion am Boden einmal
gestreut wurde, und der fünfte Term die Strahlung, die einmal gestreut wurde,
ohne vorher am Boden reflektiert worden zu sein. Die Randbedingungen für die
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diffuse Strahlung lauten:

I�di f (z0;µ;φ) = 0

I+di f (0;µ;φ) =
A
π

2πZ
0

dφ0
1Z

0

dµ0µ0I�di f (0;µ
0;φ0): (4.13)

An dieser Stelle wird deutlich, warum eine getrennte Betrachtung der nach oben
und nach unten gerichteten Strahlung sinnvoll ist: Am Oberrand der Atmosphäre
ist die nach unten gerichtete diffuse Strahlung Null, während die nach oben ge-
richtete Strahlung einen endlichen Wert größer als Null annimmt. An der Stelle
θ = 90� hat Idi f also eine Unstetigkeitsstelle, die durch die Einführung vonI+di f

und I�di f vermieden wird. Das Argumentz und das Subskript „di f “ werden im
folgenden zur Vereinfachung der Notation weggelassen.

Die Separation der Azimutabhängigkeit

Um das Gleichungssystem (4.12) zu lösen, werden die StrahlungI� und die Pha-
senfunktionp in eine Fourier-Reihe nach dem relativen Azimutwinkelφ�φ0 zwi-
schen der Beobachtungsrichtung und der Einfallsrichtung der solaren Strahlung
entwickelt:

I�(µ;φ) =
MX

m=0

(2�δm0)I
�m(µ)cos[m(φ�φ0)]

p(µ;µ0;φ;φ0) =
MX

m=0

(2�δm0)p
m(µ;µ0)cos[m(φ�φ0)]: (4.14)

Die Entwicklung der Phasenfunktion in eine Fourier-Reihe beruht auf der An-
nahme, daß die Phasenfunktion nur vom StreuwinkelΘ abhängt, der mit den
Zenit- und Azimutwinkeln des einfallenden und des gestreuten Strahls über die
Beziehung

cosΘ = cosθcosθ0 +
p

1�cos2θ
p

1�cos2θ0cos(φ�φ0) (4.15)

verknüpft ist. Diese Annahme ist für sphärische sowie zufällig orientierte nicht-
sphärische Streuer erfüllt. Sie gilt jedoch nicht mehr für in einer Vorzugsrichtung
orientierte, nichtsphärische Streuer, z. B. absinkende Eiskristalle in einer Cirrus-
wolke. Die Entwicklungskoeffizientenpm lassen sich mit Hilfe der assoziierten
Legendre-Polynome berechnen [102].

Durch Einsetzen der Fourier-Reihen (4.14) in das Gleichungssystem (4.12)
zerfällt dieses inM +1 nicht mehr vom Azimutwinkel abhängige Gleichungssy-
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steme für die EntwicklungskoeffizientenI�m:

µ
dI+m

dz
= �σeI+m(µ)

+
σs

2

1Z
0

dµ0pm(µ;µ0) I+m(µ0)

+
σs

2

1Z
0

dµ0pm(µ;�µ0) I�m(µ0)

+ δm0
σs

2
AFµ0e

�
τ0
µ0

1Z
0

dµ0pm(µ;µ0)e
�

τ0�τ
µ0

+
σs

4
F e

� τ
µ0 pm(µ;�µ0)

µ
dI�m

dz
= �σeI�m(µ)

+
σs

2

1Z
0

dµ0pm(�µ;µ0) I+m(µ0)

+
σs

2

1Z
0

dµ0pm(�µ;�µ0) I�m(µ0)

+ δm0
σs

2
AFµ0e

�
τ0
µ0

1Z
0

dµ0pm(�µ;µ0)e
�

τ0�τ
µ0

+
σs

4
F e

� τ
µ0 pm(�µ;�µ0) (4.16)

Die zugehörigen Randbedingungen lauten:

I�m(z0;µ) = 0; m= 0; :::;M

I+m(0;µ) = 2A

1Z
0

dµ0µ0I�m(0;µ0); m= 0

I+m(0;µ) = 0; m= 1; :::;M: (4.17)

Die Aufgabe besteht nun in der Bestimmung derI�m. Im folgenden wird auf das
Superskriptm zur Bezeichnung desm-ten Fourier-Koeffizienten verzichtet.
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Die Methode der finiten Differenzen

Zur Lösung des Gleichungssystems (4.16) wird inGOMETRAN die vonBark-
strom entwickelteMethode der finiten Differenzenverwendet [3]. Dazu werden
zunächst die neuen VariablenH undJ eingeführt:

H(µ) =
1
2
[I+(µ)� I�(µ)]

J(µ) =
1
2
[I+(µ)+ I�(µ)] (4.18)

Damit läßt sich das Gleichungssystem (4.16) in ein System gekoppelter Differen-
tialgleichungen fürH undJ umformen:

µ
dH(µ)

dz
+ σeJ(µ) +

σs

2

1Z
0

dµ0p+(µ;µ0)J(µ0) = Q+(µ)

µ
dJ(µ)

dz
+ σeH(µ) +

σs

2

1Z
0

dµ0p�(µ;µ0)H(µ0) = Q�(µ): (4.19)

In Q+ und Q� sind die Einfachstreuterme zusammengefaßt. Ferner werden die
Abkürzungen

p+(µ;µ0) = p(µ;µ0) + p(�µ;µ0)

p�(µ;µ0) = p(µ;µ0) � p(�µ;µ0) (4.20)

verwendet. Die neuen Randbedingungen lauten:

J(z0;µ)�H(z0;µ) = 0; m= 0; :::;M

J(0;µ)+H(0;µ) = 2A

1Z
0

dµ0µ0[J(0;µ0)�H(0;µ0)]; m= 0

J(0;µ)+H(0;µ) = 0; m= 1; :::;M:(4.21)

In einem weiteren Schritt wird nun die Zenitkoordinateµ diskretisiert und das
Integral überµ durch eine Gauß-Quadratur (siehe z. B. [127]) approximiert. Für
jede Winkelstützstelleµl ergibt sich somit ein Gleichungssystem der Form (4.19).

Schließlich werden eine ungerade Anzahl von Höhenstützstellenzi eingeführt
und die Ableitungen nach der Höhe durch diskrete Ausdrücke ersetzt:

dH
dz

����
zi

=
H(zi+1)�H(zi�1)

zi+1�zi�1
und

dJ
dz

����
zi

=
J(zi+1)�J(zi�1)

zi+1�zi�1
: (4.22)

Dabei wird die symmetrische SummeJ auf den Höhenstützstellen mit ungera-
dem Index berechnet, während die antisymmetrische SummeH auf den geraden
Stützstellen sowie den Endpunkten des Höhengitters verwendet wird.
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Das in dieser Form diskretisierte Gleichungssystem (4.19) einschließlich der
Randbedingungen (4.21) läßt sich als Matrixgleichung schreiben:

C �L = R (4.23)

In die MatrixC und den VektorR gehen nur bekannte Größen ein. BeiN Höhen-
undL Winkelstützstellen hatC die Dimension[(N+2)L]� [(N+2)L]. Der Lö-
sungsvektorL wird mit Hilfe der sogenanntenLU-Zerlegungberechnet [127]. Für
jede Höhezi enthältL in alternierender Folge die WerteH(µl); l = 1; :::;L, und
J(µl); l = 1; :::;L, aus denen sich die gesuchten Fourier-Entwicklungskoeffizienten
I� für diese Höhe rekonstruieren lassen. Dazu muß zunächstH (J) auf die ungera-
den (geraden) Höhenstützstellen interpoliert werden. Es sei an dieser Stelle noch
einmal darauf hingewiesen, daß für jede derM + 1 Fourier-Komponenten eine
Matrixgleichung der Form (4.23) zu lösen ist. Einsetzen der Entwicklungskoeffi-
zienten in Gleichung (4.14) liefert schließlich das gesuchte diffuse Strahlungsfeld.
Durch Addition der direkten Strahlung erhält man schließlich das Gesamtstrah-
lungsfeld.

Abschließend sei erwähnt, daß für die mit der Methode der finiten Differen-
zen diskretisierteSTG ebenso wie für die exakteSTG bei einer konservativen
Atmosphäre die Flußerhaltung gewährleistet ist [3]. Bei hinreichend feiner Dis-
kretisierung der Höhen- und Zenitvariablen lassen sich auch solche Atmosphären
behandeln, die vertikal sehr inhomogen sind oder stark anisotrop streuen. In der
Praxis wird jedoch die zur Verfügung stehende Rechnerkapazität die Anzahl der
Höhen- und Winkelstützstellen limitieren.

4.2.3 Die Berechnung der Gewichtsfunktionen

Für die folgenden Betrachtungen wird der Vektorp(z) = (p1(z); � � � ; pJ(z))T ein-
geführt, der die atmosphärischen Parameterpj(z) enthält, die das Strahlungsfeld
beeinflussen (z. B. das Ozonprofil). Die bei den aktuellen Parameternp(z) am
Meßinstrument ankommende spektrale Strahldichte werde mitII(ωωωI ;p(z)) be-
zeichnet. In der Größeωωω := fz;µ;φg sind dabei die Höhenvariablez, die Zenit-
variableµ= cosθ und die Azimutvariableφ zusammengefaßt. Die Entwicklung
von II in eine funktionale Taylor-Reihe um einen mittleren Atmosphärenzustand
p̄(z) liefert in erster Ordnung:

II (ωωωI ;p(z)) = II (ωωωI ; p̄(z)) +
JX

j=1

z0Z
0

δII (ωωωI ;p(z)
δpj(z)

����
p̄(z)

δpj(z)dz; (4.24)

wobeiz0 die Höhe am Oberrand der Atmosphäre ist. Die Funktional-Ableitungen

wj(z;ωωωI) :=
δII(ωωωI ;p(z)

δpj(z)

����
p̄(z)

(4.25)
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bezeichnet man alsGewichtsfunktionen. Sie hängen vom „mittleren“ Atmosphä-
renzustand̄p(z), von der Meßgeometrie und von der betrachteten Wellenlänge ab.
Die Größewj(z;ωωωI )δpj(z)dz beschreibt die durch eine infinitesimale Variation
des Parameterspj in der Höhez hervorgerufene Änderung der am Instrument
ankommenden Strahldichte. Gleichung (4.24) und (4.25) lassen sich zusammen-
fassen zu

δII (ωωωI ) =
JX

j=1

z0Z
0

wj(z;ωωωI )δpj(z)dz: (4.26)

Hierbei handelt es sich um eineFredholmsche Integralgleichung 1. Artmit den
Kernenwj(z;ωωωI ). Die Lösung dieser Gleichung, d. h. die Bestimmung der Ab-
weichungenδpj der aktuellen Atmosphärenparameterpj von einem „mittleren“
klimatologischen Wert ¯pj ist gerade das Ziel der Inversion vonGOME Messun-
gen. Darauf wird ausführlich in Kapitel 5 eingegangen.

Die Gewichtsfunktionen lassen sich natürlich immer gemäß ihrer funktiona-
len Definition (4.25) mit Hilfe numerischer Störungsrechnung bestimmen. Die-
se Vorgehensweise ist allerdings bei der großen Anzahl von Höhenniveaus und
Wellenlängen, die für die Ableitung von Ozonprofilen ausGOME-Messungen
erforderlich ist, sehr rechenzeitintensiv. Die inGOMETRAN angewendete Me-
thode der finiten Differenzen erlaubt jedoch die quasi-analytische Berechnung der
Gewichtsfunktionen, wodurch die Auswertung großer Datenmengen überhaupt
erst möglich wird. Eine detaillierte Beschreibung dieses neuartigen Verfahrens
findet sich in [139]. Die mathematischen Grundlagen werden im folgenden kurz
skizziert.

Die STG für die diffuse Strahlung läßt sich unter Verwendung des Integro-
Differentialoperators

P := µ
d
dz

+ σe(z) �
σs(z)
4π

2πZ
0

dφ0
1Z

�1

dµ0p(z;µ;µ0;φ;φ0) (4.27)

schreiben als (vgl. Gl. (4.12))

PI(ωωω) = Q(ωωω): (4.28)

Im „Quellterm“ Q werden dabei die Einfachstreuterme zusammengefaßt. Führt
man nun eine kleine Störung der atmosphärischen Parameter ein, so hat dies ent-
sprechende Variationen vonI , Q undP zur Folge. Für eine kleine Störung besteht
folgender linearer Zusammenhang zwischen den Variationen:

PδI(ωωω) = δQ(ωωω) � δPI(ωωω) =: δR(ωωω): (4.29)

Diese Gleichung fürδI ist das Analogon zu Gleichung (4.28) fürI , wobei die Va-
riation δR als Quelle der Variationen der diffusen Strahlung interpretiert werden
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kann. Da in beiden Gleichungen derselbe OperatorP auftaucht und außerdem die-
selben Randbedingungen gelten, lassen sichII undδII mit Hilfe der zum Operator
P gehörigen Green-FunktionG(ωωωI ;ωωω) darstellen als

II (ωωωI ) =

Z
V(ωωω)

dωωωG(ωωωI ;ωωω)Q(ωωω); (4.30)

δII (ωωωI ) =

Z
V(ωωω)

dωωωG(ωωωI ;ωωω)δR(ωωω): (4.31)

Die Integration über das VolumenV(ωωω) ist dabei gegeben durch

Z
V(ωωω)

dωωω =

z0Z
0

dz

2πZ
0

dφ
1Z

�1

dµ: (4.32)

Die VariationδRkann man formal schreiben als

δR(ωωω) =
JX

j=1

z0Z
0

dz0ϑ j(z
0;ωωω)δpj(z

0); (4.33)

wobei sich die Hilfsfunktionenϑ j aus bekannten Größen ableiten lassen. Einset-
zen von Gleichung (4.33) in Gleichung (4.31) und Vertauschen der Summations-
und Integrationsreihenfolge liefert

δII (ωIωIωI ) =
JX

j=1

z0Z
0

dz0δpj(z
0)

Z
V(ωωω)

dωωωϑ j(z
0;ωωω)G(ωωωI ;ωωω): (4.34)

Durch Vergleich mit Gleichung (4.26) ergibt sich

wj(z;ωωωI ) =

Z
V(ωωω)

dωωωϑ j(z;ωωω)G(ωωωI ;ωωω): (4.35)

Dieser Ausdruck für die Gewichtsfunktionen enthält keine Funktional-Ableitung
mehr, sondern nur noch die Hilfsfunktionenϑ j und die Green-FunktionG(ωωωI ;ωωω).
Für die numerische Lösung derSTG werden die Operatoren durch ihre darstel-
lenden Matrizen ersetzt. Die Green-Funktion entspricht dann gerade der Inversen
der den OperatorP darstellenden Matrix. Diese Inverse muß für die Lösung der
STGin jedem Fall berechnet werden. Die Gewichtsfunktionen ergeben sich dar-
aus automatisch ohne nennenswerten zusätzlichen Rechenaufwand. Dies ist ein
entscheidender Vorteil gegenüber der zeitaufwendigen Berechnung der Gewichts-
funktionen mittels numerischer Störungsrechnung.
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4.2.4 Die Beschreibung der Atmosphäre und der Erdoberflä-
che

In diesem Abschnitt wird ein kurzer Überblick über die inGOMETRAN im-
plementierten Atmosphärenbestandteile und ihren Einfluß auf das Strahlungsfeld
gegeben.

Spurengase

In GOMETRAN werden alle atmosphärischen Spurengase berücksichtigt, die im
UV-sichtbaren Spektralbereich nennenswerte Absorption aufweisen (siehe Tabel-
le 4.1). Das Vertikalprofil des Absorptionskoeffizienten eines Spurengases er-
hält man durch Multiplikation des entsprechenden Absorptionsquerschnitts mit
dem Teilchenzahldichteprofil. Die in dieser Arbeit verwendeten Absorptionsquer-
schnitte von O3 und NO2 wurden mit demGOME Instrument selbst gemessen und
sind daher bereits mit derGOME Spaltfunktion gefaltet [21, 24]. Um die Tem-
peraturabhängigkeit der Absorptionsquerschnitte korrekt beschreiben zu können,
wurden die Messungen bei verschiedenen für die Atmosphäre relevanten Tempe-
raturen durchgeführt. InGOMETRAN werden dann für jede Höhenschicht die
der dort herrschenden Temperatur entsprechenden Absorptionsquerschnitte ver-
wendet. Die Teilchenzahldichteverteilungen stammen aus einer globalen „Klima-
tologie“, die mit dem zweidimensionalen chemo-dynamischen Modell des Max-
Planck Instituts für Chemie berechnet wurde [18]. Für jeden Monat stehen Teil-
chenzahldichteprofile für die in Tabelle 4.1 genannten Spurengase mit einer me-
ridionalen Auflösung von 10� zur Verfügung. Die einzige Ausnahme ist die Teil-
chendichteverteilung für SO2, die der US-Standardatmosphäre entnommen wird.
Für Ozon kann alternativ auch die aus Satellitendaten und Ozonsondenmessungen
zusammengestellte Klimatologie vonFortuin und Kelder[59] verwendet werden.

Spurengas Referenz
O3 Burrows et al., 1998b

NO2 Burrows et al., 1998a
ClO Simon et al., 1989

OClO Wahner et al., 1987
BrO Wahner et al., 1988

HCHO R. Meller (persönl. Mitteilung)
SO2 Hearn und Jones, 1991
NO3 NASA/JPL, 1992
O4 Greenblatt et al., 1990

Tabelle 4.1: Referenzen für die Absorptionsquerschnitte der inGOMETRAN
implementierten Spurengase.
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Rayleigh-Streuung und Ring-Effekt

Die Streuung elektromagnetischer Strahlung an Teilchen, deren Lineardimension
sehr viel kleiner als die eingestrahlte Wellenlänge ist, wird alsRayleigh-Streuung
bezeichnet. In der Atmosphäre ist Rayleigh-Streuung im solaren Spektralbereich
im wesentlichen Streuung an N2- und O2-Molekülen, die in trockener Luft zu-
sammen etwa 99 Volumenprozent ausmachen. DerRayleigh-Streuquerschnitt CR

ist gegeben durch [62]:

CR =
32π3(m�1)2

3N2λ4 FK: (4.36)

Dabei istλ die eingestrahlte Wellenlänge,N die Teilchendichte undm der (wel-
lenlängenabhängige) Brechungsindex von Luft bei dem gegebenen Druck und der
gegebenen Temperatur. DerKing-Korrekturfaktor FK läßt sich schreiben als

FK =
6+3δ
6�7δ

; (4.37)

wobei derDepolarisationsfaktorδ ein Maß für die Anisotropie der Streuer ist. Für
isotrope Streuer istδ= 0 und damitFK = 1. In der Literatur werden für den De-
polarisationsfaktor von Luft Werte zwischen 0.0279 und 0.0350 angegeben [175].
Im Rahmen dieser Arbeit wurden die wellenlängenabhängigen Werte vonBates
verwendet [5]. DerRayleigh-Streukoeffizientfolgt aus der Multiplikation vonCR

mit der Luftdichte. Die auf 4π normierteRayleigh-Phasenfunktionals Funktion
des StreuwinkelsΘ ist gegeben durch

pR(Θ) =
3
2
�
(1+δ)+(1�δ)cos2Θ

2+δ
: (4.38)

Dieser Ausdruck geht fürδ= 0 in die Phasenfunktion eines idealen Dipols über.
Der größte Teil der gemäß Gleichung (4.36) gestreuten Strahlung wird ela-

stisch gestreut. Einige Prozent der eingestrahlten Strahlung werden aber auch
inelastisch gestreut, d. h. das gestreute Photon hat eine andere Wellenlänge als
das eingestrahlte. Der mit Abstand wichtigste inelastische Streuprozeß ist die
Rotations-Raman-Streuung(RRS). Wieviel Energie dabei auf die einzelnen Ra-
man-Linien entfällt, läßt sich aus den quantenmechanischen Parametern von O2

und N2 ableiten [28]. Die inelastische Streuung solarer Strahlung hat zur Folge,
daß die solaren Fraunhofer-Linien im direkten Sonnenlicht tiefer sind als in ge-
streuter Sonnenstrahlung. Für diese „Auffüllung“ der solaren Fraunhofer-Linien,
die erstmals vonShefov [143] sowie vonGrainger und Ring[63] beschrieben
wurde, hat sich der NameRing-Effekteingebürgert. AmIUP wurde eine Version
von GOMETRAN entwickelt, die dieRRS berücksichtigt und die im folgenden
als GOMETRAN-RRS bezeichnet wird [161]. Die entsprechenden Strahlungs-
transportrechnungen sind allerdings extrem rechenzeitintensiv, was die „on-line“
Verwendung für dieGOME Datenauswertung ausschließt. Statt dessen wird auf
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eine mit GOMETRAN-RRS berechnete Datenbank sogenannterRing-Spektren
zurückgegriffen, die wie folgt definiert sind:

RS= ln
Irrs

Ino rrs
: (4.39)

Dabei bezeichnetIrrs bzw. Ino rrs die am Oberrand der Atmosphäre in Zenitrich-
tung gestreute Erdradianz mit bzw. ohne Berücksichtigung derRRS. Diese Ring-
Spektren hängen vom Sonnenzenitwinkel und von der Zusammensetzung der At-
mosphäre ab. Abbildung 4.1 zeigt ein typisches Beispiel.

Abbildung 4.1: Ring-Spektrum für einen Sonnenzenitwinkel von 75� und eine
typische maritime Atmosphäre in mittleren nördlichen Breiten.

Aerosole

Als Aerosolpartikel bezeichnet man Schwebeteilchen in der Luft mit typischen
Radien zwischen 0.01µm und 10µm. Sie beeinflussen den Strahlungstransport
im solaren Spektralbereich vor allem durch Streuung, während Absorption eine
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relativ geringe Rolle spielt. DerAerosolstreukoeffizientσs;aer und derAerosolab-
sorptionskoeffizientσa;aer sind gegeben durch:

σs;aer(z) = Cs;aerρaer(z) (4.40)

σa;aer(z) = Ca;aerρaer(z); (4.41)

Dabei istCs;aer bzw. Ca;aer der Aerosolstreu- bzw. -absorptionsquerschnitt und
ρaer die Aerosolteilchenzahldichte. Im Gegensatz zum Rayleigh-Streuquerschnitt
und zur Rayleigh-Phasenfunktion, die sich mit Gleichung (4.36) und (4.38) sehr
einfach berechnen lassen, sind die entsprechenden Größen für Aerosole kompli-
zierte, nicht mehr analytisch darstellbare Funktionen der Wellenlänge und der mi-
krophysikalischen Teilcheneigenschaften (Brechungsindex, Größenspektrum der
Teilchen, Teilchenform). Letztere sind ebenso wie die Teilchenzahldichtevertei-
lung räumlich und zeitlich sehr variabel, was die modellhafte Beschreibung zu-
sätzlich erschwert. Grob gesprochen zeigt die Aerosolextinktion eineλ�1:5- bis
λ�0:5- Abhängigkeit von der Wellenlänge.

Für die Klasse der homogenen, sphärischen Teilchen lassen sich die optischen
Parameter aus derMie-Theorieableiten. AmIUP wurde hierfür das Programm
IUPMIE [80] entwickelt, welches auf dem Mie-Code vonWiscombe[170] auf-
baut. Mit diesem Programm wurden entsprechend den Empfehlungen derWMO
[172] Streu- und Absorptionsquerschnitte sowie Phasenfunktionen für eine Viel-
zahl sogenannterAerosolkomponenten(z. B. Ruß, Seesalzpartikel etc.) berechnet.
Diese können inGOMETRAN zu beliebigenAerosoltypenzusammengemischt
werden. Auch die Vertikalverteilung der Teilchenzahldichte kann frei vorgege-
ben werden. Zusätzlich zu dieser Aerosolparametrisierung, die im Detail in [79]
beschrieben ist, ist inGOMETRAN dasLOWTRAN-7-Aerosolmodell imple-
mentiert [89].

Wolken

Bereits die Alltagserfahrung zeigt, daß Wolken einen großen Einfluß auf den
atmosphärischen Strahlungstransport haben. FürGOMETRAN wurden zwei Pa-
rametrisierungen für troposphärische Wasserwolken entwickelt [94, 96]:

1. Wolken als Lagen:
Wolken werden als planparallele, homogene Schichten endlicher vertika-
ler Ausdehnung in die Atmosphäre eingefügt. Die Wolkenober- und -un-
tergrenzen sind dabei frei wählbar. Es stehen verschiedene Wolkentypen
zur Verfügung, die durch ihr Tropfengrößenspektrum definiert sind. Der
Strahlungstransport innerhalb der Wolke wird unter Berücksichtigung der
Mehrfachstreuung exakt berechnet. Aufgrund der häufig hohen optischen
Dicke von Wolken und ihrer stark asymmetrischen Phasenfunktionen ist
dazu allerdings eine sehr feine Höhen- und Winkeldiskretisierung erforder-
lich. Dies hat einen sehr hohen Rechenaufwand zur Folge, weshalb diese
Parametrisierung im Rahmen dieser Arbeit nicht verwendet wurde.
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2. Wolken als reflektierende Oberflächen:
Ist man nicht am Strahlungsfeld innerhalb und unterhalb der Wolke son-
dern nur an ihrem Reflexionsverhalten interessiert, so kann man die Wol-
ke als bidirektional reflektierende Oberfläche behandeln. Das für den je-
weiligen Wolkentyp charakteristische Reflexionsmuster wird dabei durch
Reflexionsfunktionen beschrieben, die von den Zenitwinkeln des einfallen-
den und des reflektierten Strahls sowie dem relativen Azimutwinkel beider
Strahlen abhängen. Diese Parametrisierung ist nicht auf Wolken unendlicher
optischer Dicke beschränkt, sondern kann bei Verwendung geeigneter Kor-
rekturterme auch auf Wolken endlicher optischer Dickeτ > 9 angewendet
werden.

Erdoberfläche

GOMETRAN erlaubt die Beschreibung des Erdbodens als bidirektional reflek-
tierende Oberfläche. Allerdings gibt es nur für eine sehr begrenzte Anzahl von
Oberflächentypen Messungen der bidirektionalen Albedo. Im Rahmen dieser Ar-
beit wurde daher angenommen, daß die Erdoberfläche gemäß dem Lambertschen
Kosinusgesetz reflektiert, wobei die Wellenlängenabhängigkeit der Albedo be-
rücksichtigt wird.



Kapitel 5

Inversionstheorie

5.1 Aufgabenstellung

Bei Fernerkundungsmessungen wird die interessierende Größe nicht direkt, son-
dern indirekt gemessen. Ist die direkte Messung beispielsweise zu aufwendig
oder gar unmöglich, so wird stattdessen eine andere Größe gemessen, die mit
der eigentlichen Zielgröße in einem bekannten Zusammenhang steht.

GOME mißt nicht direkt die Ozonverteilung in der Atmosphäre, sondern die
von der Erdoberfläche und der Atmosphäre in den Weltraum reflektierte bzw. rück-
gestreute Strahlung. Die Messung erfolgt bei diskreten Wellenlängen und kann
daher durch einenMeßvektory beschrieben werden:

y = [y1;y2; :::;ym]T ; m : Anzahl der Wellenlängen. (5.1)

DerZustandsvektorx,

x = [x1;x2; :::;xn ]
T; n : Anzahl der Parameter; (5.2)

enthält die Parameter, die durch die Messung bestimmt werden sollen, in dieser
Arbeit also das Ozonprofil sowie weitere „skalare“ Parameter (z. B. die Bodenal-
bedo), auf die in Abschnitt 6.1 noch näher eingegangen wird. Das Ozonprofil
ist eine kontinuierliche Funktion der Höhe, die aber zur numerischen Lösung
des Problems geeignet diskretisiert werden muß. So kann man beispielsweise die
Ozonkonzentrationen an vorgegebenen diskreten Höhen auswerten. Eine andere
Möglichkeit ist die Entwicklung des Ozonprofils nach vorgegebenen Funktionen.
In diesem Fall sind dann die Entwicklungskoeffizienten zu bestimmen. Der Zu-
sammenhang zwischen Messung und Zielgröße wird, abgesehen vom Meßfehler
εεε, durch dasVorwärtsmodellF beschrieben:

y = F (x; b) + εεε: (5.3)

Dabei werden mit demModellparametervektorb weitere Parameter berücksich-
tigt, die zwar die Meßgröße beeinflussen, aber als bekannt vorausgesetzt werden
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und daher nicht aus der Messung abgeleitet werden sollen. Dazu zählen beispiels-
weise die Absorptionsquerschnitte der Spurengase oder die Aerosolphasenfunk-
tionen. Im folgenden wird der Modellparametervektorb nur noch dort explizit
angegeben, wo es zum Verständnis erforderlich ist. Das im Rahmen dieser Arbeit
verwendete VorwärtsmodellGOMETRAN wurde bereits in Kapitel 4 vorgestellt.

Häufig können die Vorwärtsmodelle die tatsächlichen physikalischen Vorgän-
ge nicht exakt wiedergeben, d. h. Gleichung (5.3) gilt nur näherungsweise. Abwei-
chungen von der Wirklichkeit können beispielsweise auftreten, wenn die realen
Prozesse nicht vollständig bekannt sind, oder wenn sie so kompliziert sind, daß
man sich mit Näherungen behelfen muß. Diese sogenanntenVorwärtsmodellfeh-
ler spielen natürlich bei der Fehleranalyse in Abschnitt 5.4 eine Rolle, werden
aber bis dahin zur Vereinfachung der Notation vernachlässigt.

Die Vorhersage des Meßergebnissesy aus einem gegebenen Zustandsvektorx
wird als Vorwärtsrechnungbezeichnet. Das umgekehrte Problem, nämlich die
Ableitung einer Schätzunĝx des Zustandsvektors aus einer gegebenen Messung,
bezeichnet man alsInversion. Eine ausführliche Darstellung der diskreten Inver-
sionstheorie findet man z. B. in [112] oder in [133]. In den folgenden Abschnitten
werden einige Aspekte dargestellt, die für den im Rahmen dieser Arbeit ent-
wickelten AuswertealgorithmusFURM relevant sind: Zunächst werden verschie-
dene Inversionsverfahren für das lineare Inversionsproblem vorgestellt, wobei der
Schwerpunkt auf den beiden inFURM implementierten Verfahren, derOptimal-
Estimation-Methodeund derKozlov-Informationsmatrix-Methode, liegt. Es folgt
die Fehleranalyse sowie die Einführung verschiedener diagnostischer Größen, die
eine Aussage über den Informationsgehalt der Messung erlauben. Daran schließt
sich die Behandlung nichtlinearer Inversionsprobleme an.

5.2 Linearisierung des Inversionsproblems

Zwischen der am Oberrand der Atmosphäre in den Weltraum abgegebenen Strah-
lung und der Zusammensetzung der Atmosphäre wird ein moderat nichtlinea-
rer Zusammenhang angenommen. Das Inversionsproblem ist also innerhalb der
Fehlergrenzen der Lösung linear, die Lösung selbst muß jedoch iterativ bestimmt
werden. Dazu wird im Iterationsschritti + 1 das VorwärtsmodellF(x) um die
vorhergehende Schätzungxi linearisiert:

y = yi + K i (x�xi) + εεε: (5.4)

Dabei istyi das mit der Schätzungxi berechnete Meßspektrum. Die(m� n)-
Matrix K i bezeichnet man alsGewichtsfunktionsmatrix. Sie ist gegeben durch

K i = ∇ xF(x)jxi
mit den Elementen Ki;kl =

∂Fk(x)
∂xl

����
xi

: (5.5)
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Die Inversionsaufgabe hat sich also auf die Lösung eines inhomogenen linearen
Gleichungssystems reduziert. Daher werden in diesem Kapitel zunächst Lösungs-
verfahren für das lineare Problem vorgestellt. Hierbei wird etwas weiter ausgeholt,
um die Vorteile der in dieser Arbeit verwendeten Informationsmatrix-Methode
herauszuarbeiten. Die Übertragung auf moderat nichtlineare Probleme erfolgt in
Abschnitt 5.5.1.

5.3 Inversionsverfahren für lineare Probleme

5.3.1 Die direkte Inversion

Ausgangspunkt ist das lineare Gleichungssystem

y = Kx mit y 2 IRm; x 2 IRn; K 2 IRm�n; (5.6)

bestehend ausm Gleichungen undn Unbekannten. Die Anzahl linear unabhängi-
ger Gleichungen nennt man auchRangr der MatrixK .

Falls r = m = n ist, nennt man das Gleichungssystemwohlbestimmt. Die
Matrix K ist dannregulärund somit invertierbar, was die eindeutige Lösung

x = K�1y (5.7)

liefert. Dieser Idealfall tritt bei physikalischen Anwendungen äußerst selten auf.
Häufig stehen weniger linear unabhängige Gleichungen als Unbekannte zur Ver-
fügung, d. h.r < n. Derartige Gleichungssysteme bezeichnet man alsunterbe-
stimmt. Die MatrixK ist dannsingulär, die InverseK�1 existiert also nicht. Unter
einemschlecht konditioniertenProblem versteht man ein Problem mit fast singu-
lärer Matrix K . In diesem Fall existiert die InverseK�1 zwar, sie hat aber sehr
große Eigenwerte, was dazu führt, daß bereits kleine Änderungen iny (z. B. Meß-
fehler) drastische Änderungen inx nach sich ziehen können. Die Folge dieser
Fehlerverstärkung sind stark oszillierende, instabile Lösungen.

5.3.2 Die Lösung im Sinne der kleinsten Quadrate

Häufig liegen bei einem Experiment mehr Messungen als gesuchte Größen vor.
So werden beispielsweise bei der Ableitung von O3-Profilen ausGOME-Daten
zur Bestimmung von weniger als hundert Parametern Messungen bei mehreren
hundert Wellenlängen verwendet. Ist insbesonderem> n= r, so spricht man von
einemüberbestimmtenProblem im strengen Sinne. Allerdings werden meist al-
le Probleme mitm> n als überbestimmt bezeichnet. Falls abern > r, ist das
Problem gleichzeitig unterbestimmt. Man sollte hier also treffender vongemischt-
bestimmtenProblemen sprechen, bei denen einige Komponenten des Lösungs-
vektors überbestimmt, andere jedoch unterbestimmt sind.
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Bei überbestimmten Problemen widersprechen sich in der Regel einige der
Gleichungen, so daß keine exakte Lösung existiert. Man sucht daher meist die
beste Annäherung an die Lösung, indem man die quadratische Abweichung zwi-
schenKx und y minimiert. Dazu berechnet man die Ableitung des Ausdrucks
(Kx �y)T(Kx �y) nachx und setzt diese gleich Null. Als Ergebnis dieser Mini-
mierungsaufgabe erhält man

x̂ = (KTK)�1KTy: (5.8)

Die Schreibweisêx soll andeuten, daß es sich nicht um eine exakte Lösung des
Gleichungssystems handelt, sondern um die beste Schätzung im Sinne der klein-
sten Quadrate („least squares“). Ähnlich wie bei der direkten Inversion können
sich auch bei der Methode der kleinsten Quadrate instabile Lösungen ergeben,
wenn die MatrixKTK fast singulär ist.

5.3.3 Die Lösung mit Zusatzbedingungen

Bei schlecht konditionierten Problemen läßt sich die Lösung stabilisieren, indem
man von der Messung unabhängige Zusatzbedingungen an den Zustandx stellt.
Aus mathematischer Sicht können diese Zusatzbedingungen im Prinzip willkür-
lich gewählt werden. Sie sollen ja lediglich die MatrixKTK regularisieren. Tat-
sächlich wird man aber die Zusatzbedingungen an das jeweils vorliegende Pro-
blem anpassen. In der Regel werden einfache quadratische Formen des TypsxTHx
minimiert. DieRegularisierungsmatrixH ist gewöhnlich eine einfache, (nahezu)
diagonale Matrix. Sucht man beispielsweise die Lösung mit der kleinsten Norm
xTx, so istH die (n�n)-Einheitsmatrix. Ebenso kann man die Norm der ersten
oder zweiten Ableitung vonx minimieren. Die entsprechenden Regularisierungs-
matrizen werden in [158] explizit angegeben.

Im Gegensatz zur Methode der kleinsten Quadrate wird bei der Inversion
mit Zusatzbedingung („constrained linear inversion“) nicht das Minimum von
(Kx � y)T(Kx � y) gesucht. Man geht vielmehr davon aus, daß die quadrati-
sche Abweichung zwischenKx und y ungefähr dem Meßfehler entspricht. Man
betrachtet also alle Lösungen, die die folgende Bedingung erfüllen:

(Kx �y)T(Kx �y) = εεεTεεε = const. (5.9)

Aus dieser Lösungsmenge wird dann mit Hilfe der Minimierungsbedingung

xTHx !
= min (5.10)

die Lösungx̂ ausgewählt. Mathematisch äquivalent kann man auch sagen: Man
minimiert die quadratische FormxTHx unter der Nebenbedingung(Kx�y)T(Kx�
y)�εεεTεεε = 0. Gemäß derLagrangeschen Multiplikatormethodemuß die Lösung
dieser Minimierungsaufgabe notwendigerweise folgende Bedingung erfüllen:

∇ x(xTHx) = λ∇ x[(Kx �y)T(Kx �y) � εεεTεεε]; (5.11)
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wobei die eindeutig bestimmte Zahlλ alsLagrange-Multiplikatorbezeichnet wird.
Unter Verwendung desRegularisierungsparametersγ= λ�1 kann man diese Be-
dingung auch folgendermaßen formulieren:

(Kx �y)T(Kx �y) + γxTHx !
= min: (5.12)

Als Lösung dieser Minimierungsaufgabe findet man

x̂ = (KTK + γH)�1KTy: (5.13)

Es muß also nicht mehr die fast singuläre MatrixKTK invertiert werden, sondern
die regularisierte Matrix(KTK + γH). Der Wert vonγ ist im Prinzip im Rahmen
des Lagrange-Formalismus festgelegt. In der Praxis wird er jedoch empirisch be-
stimmt, denn durch geschickte Wahl vonγ läßt sich die Stärke der Regularisierung
an das jeweils vorliegende Problem anpassen.

5.3.4 Die Optimal-Estimation-Methode

Für viele Regionen der Erde liegen teilweise jahrzehntelange Meßreihen atmo-
sphärischer Ozonprofile vor, aus denen sich klimatologische Mittelwerte sowie
die Variabilität der Profile ableiten lassen. Diese bereits vor der aktuellen Mes-
sung vorhandene Information über die zu bestimmende Größe bezeichnet man
alsA-priori-Wissen. Es ist naheliegend, das A-priori-Wissen als Zusatzbedingung
für die Regularisierung des Inversionsproblems zu verwenden, indem man die
Lösung mit der geringsten Abweichung vom klimatologischen Mittelwert, dem
sogenannten A-priori-Zustandxa, bestimmt. Statt durch den Regularisierungspa-
rameterγ kann man die Stärke der Regularisierung auch durch das Verhältnis der
MeßfehlerkovarianzmatrixSy und der A-priori-KovarianzmatrixSa festlegen. In
diesem Fall lautet die Minimierungsaufgabe

(Kx �y)T Sy
�1(Kx �y) + (x�xa)

T S�1
a (x�xa)

!
= min: (5.14)

Die DiagonalelementeSa;ii der A-priori-Kovarianzmatrix entsprechen den Varian-
zen der Parameterxi , die NichtdiagonalelementeSa;i 6= j sind die Kovarianzen der
Parameterxi undxj . Die MeßfehlerkovarianzmatrixSy ist in der Regel eine Diago-
nalmatrix, d. h. die einzelnen Meßfehler sind voneinander unabhängig. Je größer
der (in den Zustandsraum transformierte) Meßfehler im Vergleich zur Variabilität
der gesuchten Parameter ist, desto stärker wird die Lösung vom A-priori-Zustand
beeinflußt. Umgekehrt wird bei kleinem Meßfehler die Lösung im wesentlichen
von der Messung bestimmt. Die Lösung der Minimierungsaufgabe (5.14) lautet
explizit:

x̂ = xa + (KTSy
�1K + S�1

a )�1KTSy
�1(y � Kxa): (5.15)
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Diese Gleichung wird alsn-Form der Optimal-Estimation-Lösung bezeichnet, da
die (n� n)-Matrix (KTSy

�1K + S�1
a ) invertiert werden muß. Die zugehörige

Lösungskovarianzmatrix ist durch

Ŝ = (KTSy
�1K + S�1

a )�1 (5.16)

gegeben. Äquivalent zu Gleichung (5.15) ist diem-Form der Optimal-Estimation-
Lösung, bei der eine(m�m)-Matrix zu invertieren ist:

x̂ = xa + SaKT(KSaKT + Sy)
�1(y � Kxa): (5.17)

Die Lösungskovarianzmatrix lautet in diesem Fall

Ŝ = Sa � SaKT(KSaKT + Sy)
�1KSa: (5.18)

Je nachdem, obm odern größer ist, ist die eine oder andere Form der Optimal-
Estimation-Lösung numerisch vorteilhafter. Im AlgorithmusFURM ist die n-
Form der Optimal-Estimation-Lösung implementiert. Diem-Form wird daher im
folgenden nicht weiter betrachtet.

In Ergänzung zu obiger eher intuitiver Herleitung der Optimal-Estimation-
Gleichung sei an dieser Stelle auf die Herleitung aus demSatz von Bayesver-
wiesen, die besonders klar die statistische Bedeutung der Optimal-Estimation-
Lösung verdeutlicht [130, 133]: Von allen Lösungen des Inversionsproblems, die
mit der Messung und der A-priori-Information konsistent sind, ist die Optimal-
Estimation-Lösung die wahrscheinlichste.

5.3.5 Die Kozlov-Informationsmatrix-Methode

In den bisherigen Ausführungen wurde stets angenommen, daß die Elemente des
Zustandsvektorsx die gesuchten physikalischen Größen selbst sind. Insbesondere
bei der Inversion von Vertikalprofilen ist die Anzahl der Elemente des Zustands-
vektors häufig deutlich größer als der Rang der MatrixK . Im Falle der Ableitung
von Ozonprofilen ausGOME-Messungen bestehtx beispielsweise aus den Ozon-
konzentrationen auf 81 äquidistanten Höhenniveaus zwischen 0 und 80 km Höhe,
während der Rang vonK typischerweise von der Größenordnung 10 ist. Aus
Gründen der numerischen Effizienz ist es wünschenswert, daß der Zustandsvektor
nur so viele Elemente hat, wie tatsächlich unabhängige Informationen in der Mes-
sung enthalten sind. Bei der Inversion von Profilen kann man die Dimension von
x sehr einfach reduzieren, indem man die Anzahl der Höhenniveaus verringert.
Die Auswahl der Höhenniveaus ist allerdings mit einer gewissen Willkür behaftet.
Außerdem führt diese Vorgehensweise zu unphysikalischen Diskontinuitäten des
Gradienten der betrachteten Größe, z. B. der Ozonkonzentration, an den Stütz-
stellen. Dieses Verfahren ist also nur bedingt zu empfehlen. Eine Alternative ist
die Entwicklung des Zustandsvektors nach einer begrenzten Anzahl geeigneter
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Vektoren. Dieser Ansatz wird bei der sogenanntenKozlov-Informationsmatrix-
Methodeverfolgt. Die theoretischen Grundlagen dieses Verfahrens gehen auf die
Arbeit vonKozlov zurück [92]. Im Rahmen dieser Arbeit wurde es erstmals für
die Auswertung von Satellitenmessungen adaptiert und getestet.

Ausgangspunkt ist eine Eigenvektorentwicklung der Abweichung zwischen
dem gesuchten Zustandx und dem A-priori-Zustandxa:

x � xa =
X

i

βiψψψi: (5.19)

Die ψψψi sind die Eigenvektoren der MatrixP, die folgendermaßen definiert ist:

P = SaG mit G = K TSy
�1K : (5.20)

Die Matrix P ist eng mit dem Informationsgehalt der Messung verknüpft, wor-
auf weiter unten noch näher eingegangen wird. Sie wird daher in dieser Arbeit
Kozlov-Informationsmatrixgenannt1. Bezeichnet man die zugehörigen Eigen-
werte mitλi, so lautet die Eigenwertgleichung

Pψψψi = λ iψψψi: (5.21)

Die ψψψi bilden eine Basis des Zustandsraums. Da die MatrixP nicht symme-
trisch ist, handelt es sich allerdings nicht um ein orthogonales Basissystem. Wie
aus der Definition vonP ersichtlich, hängen die Basisvektoren sowohl von den
statistischen Eigenschaften des gesuchten Zustands als auch von Eigenschaften
des Meßsystems ab. Ersetzt man in der Optimal-Estimation-Lösung (5.15) den
Ausdruckx̂�xa durch die Entwicklung

P
i

β̂iψψψi , so erhält man

X
i

β̂iααα i +
X

i

β̂iS�1
a ψψψi = KTSy

�1(y � Kxa); (5.22)

wobei die Abkürzung

αααi = KTSy
�1Kψψψi (5.23)

verwendet wurde. Dieααα i bilden eine weitere Basis des Zustandsraums. Für dieαααi

undψψψ j gilt die Bi-Orthogonalitätsbeziehung

ψψψT
j αααi = δi j Ni; (5.24)

die sich folgendermaßen beweisen läßt:ψψψ j ist ein rechter Eigenvektor vonP =
SaG, d. h.SaGψψψ j = λ jψ jψ jψ j . Multipliziert man beide Seiten dieser Eigenwertglei-
chung mitG, so ergibt sichGSaGψψψ j = λ jGψψψ j , d. h.ααα j = Gψψψ j ist ein rechter

1In der Informationstheorie hat sich für die MatrixG der Name (Fisher-)Informationsmatrix
eingebürgert.
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Eigenvektor vonGSa und damit ein linker Eigenvektor von(GSa)
T = SaG. Linke

und rechte Eigenvektoren einer Matrix sind aber zueinander orthogonal, was zu
beweisen war. Aus Gleichung (5.20), (5.21) und (5.23) folgt

S�1
a ψψψi =

1
λ i

ααα i: (5.25)

Multipliziert man Gleichung (5.22) von links mitψψψT
i und verwendet Gleichung

(5.25) und die Orthogonalitätsbeziehung (5.24), so ergibt sich

β̂iNi + β̂i
Ni

λ i
= ψψψT

i KTSy
�1(y � Kxa): (5.26)

Dies läßt sich in folgenden Ausdruck für die gesuchten Entwicklungskoeffizienten
β̂i umformen:

β̂i =
λ i

Ni (1+λ i)
ψψψT

i KTSy
�1(y � Kxa): (5.27)

Man erhält also im Gegensatz zur ursprünglichen Optimal-Estimation-Lösung oh-
ne weitere Matrixinversion direkt die gesuchten Entwicklungskoeffizienten. Dies
ist eine Folge der Bi-Orthogonalität der Basissystemefψψψig undfαααig.

Abschließend bleibt zu klären, wieviele Eigenvektoren vonP bei der Ent-
wicklung des Zustandsvektors berücksichtigt werden müssen. Diese Frage läßt
sich beantworten, indem man sich den Zusammenhang zwischen der MatrixP
und dem Informationsgehalt der Messung verdeutlicht. Den mit der Messung
von x verbundenen Informationsgewinn kann man durch Vergleich der A-priori-
Wahrscheinlichkeitsdichteverteilungpa(x) mit der Wahrscheinlichkeitsdichtever-
teilungpy(x) abschätzen. Dabei istpa(x)dx die Wahrscheinlichkeitvor der Mes-
sung dafür, daßx zwischenx undx+dx liegt, währendpy(x)dx die Wahrschein-
lichkeit dafür ist, daßx bei gegebenem Meßergebnisy zwischenx undx+dx liegt.
Diesen Wahrscheinlichkeitsdichteverteilungen kann man eine Entropie gemäß

S[p(x)] = �

Z
p(x) log[p(x)=m(x)]dx (5.28)

zuordnen. Die Integration erstreckt sich dabei über den gesamten Zustandsraum.
Die Maßfunktionm(x) sorgt dafür, daß das Argument des Logarithmus die Einheit
1 hat, und kann als Konstante gewählt werden. Den InformationsgehaltH der
Messung kann man nun als den Betrag interpretieren, um den die Entropie vonpy
kleiner als die vonpa ist, d. h.

H = S[pa(x)] � S[py(x)]: (5.29)

Diese Definition des Informationsgehalts geht aufShannonzurück, der in den
vierziger Jahren die Grundlagen der mathematischen Kommunikationstheorie ent-
wickelte [142]. In der Kommunikationstheorie wird bei der Berechnung der Entro-
pie der Logarithmus zur Basis 2 bevorzugt, was die Entropie in „bits“ liefert.
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Aus Gründen der mathematischen Bequemlichkeit wird hier aber der natürliche
Logarithmus verwendet. In guter Näherung gehorchenpa(x) undpy(x) einer Nor-
malverteilung, d. h.

pa(x) =
1

(2π)n=2 jSaj1=2
exp[�

1
2
(x�xa)

TS�1
a (x�xa)];

py(x) =
1

(2π)n=2 jŜj1=2
exp[�

1
2
(x� x̂)TŜ�1(x� x̂)]; (5.30)

wobei mitjSaj undjŜj die Determinanten vonSa undŜbezeichnet werden. Damit
ergibt sich für den Informationsgehalt der Messung [132]

H =
1
2

ln jSaj �
1
2

ln jŜj

=
1
2

ln jSaŜ�1j: (5.31)

Dieser Ausdruck läßt sich unter Verwendung von Gleichung (5.16) und (5.20)
weiter umformen zu

H =
1
2

ln jSaKTSy
�1K + Inj

=
1
2

ln jP + Inj: (5.32)

WegenjP+ Inj=
Q
i
(λ i +1) erhält man schließlich

H =
1
2

X
i

ln(λ i + 1): (5.33)

Die Matrix P ist positiv definit, d. h. alle Eigenwerte sind größer als Null. Je-
doch liefern nur Eigenwerteλi ' 1 einen relevanten Beitrag zum Informations-
gehalt. Die zugehörigen Eigenvektoren beschreiben unabhängige Strukturen des
gesuchten Zustands, die aus der Messung abgeleitet werden können. Alle anderen
Strukturen sind entweder Linearkombinationen dieser Eigenvektoren, verschwin-
den im Meßrauschen oder können aufgrund der begrenzten Vertikalauflösung des
Meßsystems nicht erfaßt werden. Man kann sich also in der Entwicklung (5.19)
auf die Eigenvektoren beschränken, deren Eigenwerte von der Größenordnung
Eins und größer sind. Diese Eigenvektoren sind eine Basis des mit der Messung
tatsächlich zugänglicheneffektiven Zustandsraums. Seine Dimension ist in der
Regel kleiner als die Dimension des Zustandsraums, der durch die Zeilen der
GewichtsfunktionsmatrixK aufgespannt wird. Es müssen also nur wenige Ei-
genvektoren berechnet werden, weshalb die Kozlov-Informationsmatrix-Methode
numerisch relativ effizient ist. Bei der Auswertung echter Meßspektren kann es
aufgrund von Meßfehlern zu instabilen Lösungen kommen. Durch sukzessives
Weglassen der höheren Eigenvektoren läßt sich die Lösung häufig ohne zusätz-
lichen Rechenaufwand stabilisieren. Diese Flexibilität ist ein großer Vorteil der
Kozlov-Informationsmatrix-Methode.
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5.4 Fehleranalyse und Charakterisierung

Im vorherigen Abschnitt wurden explizite Ausdrücke für die Inversionslösung
x̂ und die Lösungskovarianzmatrix̂S hergeleitet.̂S berücksichtigt allerdings nur
zwei Fehlerquellen, nämlich den Fehler aufgrund des Meßrauschens und den Feh-
ler aufgrund der Einbeziehung von A-priori-Information. An dieser Stelle soll
daher die vollständige Fehleranalyse nachgeholt werden (siehe auch [131] und
[133]).

Ganz allgemein läßt sich der Meßvektory ausdrücken als

y = f (x;b) + εεε: (5.34)

Dabei beschreibt dieVorwärtsfunktion f den korrekten Zusammenhang zwischen
dem durchx undb repräsentierten wahren Zustand und der Messung. Im folgen-
den wird zur Vereinfachung angenommen, daß die Messung frei von systemati-
schen Fehlern ist, so daßεεε dem zufälligen Meßrauschen entspricht.

Die Inversionslösunĝx hängt von der Messungy, der Schätzunĝb der Mo-
dellparameter sowie dem A-priori-Zustandxa ab:

x̂ = R(y; b̂;xa)

= R( f (x;b)+εεε; b̂;xa): (5.35)

Das für die Inversion verwendeteVorwärtsmodellF ist eine mehr oder weniger
gute Annäherung an die tatsächliche Vorwärtsfunktionf , d. h.

f (x;b) = F(x;b) + ∆ f (x;b): (5.36)

Linearisiert man das Vorwärtsmodell umx = xa und b = b̂ und setzt den sich
ergebenden Ausdruck in Gleichung (5.35) ein, so erhält man

x̂ = R[F(xa; b̂)+Kx(x�xa)+Kb(b� b̂)+∆ f (x;b)+εεε; b̂;xa]; (5.37)

wobei

Kx = ∇ xF(x;b) und Kb = ∇ bF(x;b): (5.38)

Die Zeilen der MatrixKx, die sogenanntenGewichtsfunktionen(„weighting func-
tions“), geben die Empfindlichkeit der Messung bei der entsprechenden Wellen-
länge bezüglich Änderungen des zugehörigen Parameters wieder. Je größer diese
Empfindlichkeit ist, desto geringere Variationen inx lassen sich also in der Mes-
sung nachweisen.

Die Linearisierung des InversionsmodellsR bezüglichy um xa und b̂ liefert
weiter

x̂ = R[F(xa; b̂); b̂;xa] + Dy[Kx(x�xa)+Kb(b� b̂)+∆ f (x;b)+εεε]: (5.39)
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Die Zeilen der Matrix

Dy = ∇ yR(y; b̂;xa) (5.40)

nennt manBeitragsfunktionen(„contribution functions“). Sie sind ein Maß dafür,
wie stark die Messungen bei den verschiedenen Wellenlängen das entsprechen-
de Element ˆxi des Lösungsvektorŝx beeinflussen. Für die Optimal-Estimation-
Lösung findet man durch Differenzieren von Gleichung (5.15) explizit

Dy = (KTSy
�1K + S�1

a )�1KTSy
�1: (5.41)

Der erste Term auf der rechten Seite von Gleichung (5.39) entspricht der Lö-
sung, die man bei Inversion eines fehlerfreien, aus dem A-priori-Zustand mit dem
Vorwärtsmodell berechneten Spektrums erhält. Für ein gut konzipiertes Inversi-
onsverfahren ist diese Lösung gerade wieder der A-priori-Zustand. Berücksichtigt
man dies und verwendet ferner die Abkürzung

A = DyKx; (5.42)

so läßt sich Gleichung (5.39) umformen in

x̂ � x = (A� In)(x�xa)

+ Dyεεε
+ DyKb(b� b̂)

+ Dy∆ f (x;b): (5.43)

Die letzten drei Terme dieser Gleichung beschreiben Abweichungen der Inversi-
onslösung vom wahren Zustand aufgrund des Meßrauschens sowie aufgrund von
Fehlern in der Vorwärtsrechnung.

Für denFehler aufgrund des Meßrauschensist die Kovarianzmatrix gegeben
durch

SR = DySyDy
T : (5.44)

Dabei istSy die Kovarianzmatrix des Meßrauschens.
Die Kovarianzmatrix desFehlers aufgrund der Modellparameterfehlerläßt

sich schreiben als

SP = DyKbSbKb
TDy

T ; (5.45)

wobeiSb die Kovarianzmatrix vonb ist. FallsKb undSb bekannt sind, kann man
SP direkt berechnen. Häufig bestimmt manSP jedoch mit Hilfe von Sensitivi-
tätstests. Dabei wird für einen bekannten Zustandx eine Messung simuliert und
diese dann invertiert, wobei die Modellparameter im Rahmen ihrer Unsicherheit
variiert werden. Die statistische Auswertung der Inversionsergebnisse liefert dann
eine Schätzung fürSP.
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Fehler inx̂ aufgrund von Vorwärtsmodellfehlernlassen sich relativ einfach ab-
schätzen, wenn ein quasi-exaktes Vorwärtsmodell zum Vergleich zur Verfügung
steht. Der größte Vorwärtsmodellfehler des StrahlungstransportmodellsGOME-
TRAN besteht darin, daß lediglich die skalare und nicht die vektorielle Strah-
lungstransportgleichung gelöst wird. Die Auswirkungen dieser Vernachlässigung
der Polarisationseigenschaften des Lichts auf die mitFURM invertierten Ozon-
profile werden in Kapitel 6.5 diskutiert.

Der erste Term auf der rechten Seite von Gleichung (5.43) beschreibt den Feh-
ler in x̂, der auf die Einbeziehung von A-priori-Information zurückzuführen ist.
Diese Fehlerkomponente wird alsGlättungsfehler(„smoothing error“) bezeichnet
[133]. Die zugehörige Kovarianzmatrix ist durch

SG = (A� In)Sa(A� In)
T (5.46)

gegeben, wobeiSa die A-priori-Kovarianzmatrix ist. Unter Verwendung von Glei-
chung (5.41) und (5.42) zeigt man

SR + SG = (KTSy
�1K + S�1

a )�1: (5.47)

Dieser Ausdruck ist mit der LösungskovarianzmatrixŜ identisch.
NebenKx und Dy ist die Matrix A von besonderer Bedeutung für die Cha-

rakterisierung des Meßsystems. Wie aus der Definition (5.42) ersichtlich ist, be-
schreibtA die Empfindlichkeit der Lösunĝx bezüglich des wahren Zustandsx,
d. h.A = ∂x̂=∂x. Für die Zeilen vonA sind die BezeichnungenAuflösungsfunk-
tionen („model resolution functions“) undGlättungsfunktionen(„averaging ker-
nels“) gebräuchlich. Falls der Zustandsvektorx ein Profil ist, ist die MatrixA eng
mit der Vertikalauflösung der Inversionslösung verknüpft. Dies wird besonders
deutlich, wenn man Gleichung (5.43) umformt in

x̂ = xa + A(x�xa) + Dy[εεε+Kb(b� b̂)+∆ f (x;b)]: (5.48)

Abgesehen vom FehlertermDy[� � � ] entspricht die Lösung für eine bestimmte Hö-
he also der Summe aus dem A-priori-Wert für eben diese Höhe und den mit der
Matrix A gewichteten Abweichungen zwischen dem wahren und dem A-priori-
Profil. Für ein idealisiertes Meßsystem sind die Glättungsfunktionen Delta-Funk-
tionen, die ihr Maximum gerade in der Höhe haben, auf die sie sich beziehen. In
diesem Fall wird die Lösung ausschließlich durch das wahre Profil bestimmt. Bei
realen Meßsystemen führt die endliche Schärfe der Glättungsfunktionen jedoch
dazu, daß sich Strukturen im wahren Profil über einen mehr oder weniger großen
Höhenbereich „verschmiert“ im invertierten Profil wiederfinden. Man kann also
die Breite der Glättungsfunktionen als qualitatives Maß für die Vertikalauflösung
der Inversionslösung betrachten.
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5.5 Behandlung nichtlinearer Probleme

5.5.1 Lösung mittels Newton Iteration

Die in Abschnitt 5.3.4 entwickelte Lösung des linearen Inversionsproblems soll
nun auf nichtlineare Probleme übertragen werden. Dazu wird in der Minimie-
rungsbedingung (5.14) der TermKx durch das VorwärtsmodellF ersetzt, das eine
beliebige Funktion des Zustandsx sein kann:

[F(x)�y]T Sy
�1 [F(x)�y] + (x�xa)

T S�1
a (x�xa)

!
= min: (5.49)

Zur Bestimmung des Minimums wird die erste Ableitung nachx Null gesetzt:

[∇ xF(x)]T Sy
�1 [F(x)�y] + S�1

a (x�xa) +

[F(x)�y]T Sy
�1∇ xF(x) + (x�xa)

TS�1
a

!
= 0: (5.50)

Verwendet man die AbkürzungK(x) = ∇ xF(x), mußx̂ also die Bedingung

K̂TSy
�1[F(x̂)�y] + S�1

a (x̂�xa) = 0 (5.51)

erfüllen, wobeiK̂ = K(x̂). Für nicht zu stark nichtlineare Funktionen ist das
Newton-Iterationsverfahreneine bewährte Methode zur Nullstellenbestimmung.
Analog zum skalaren Fall findet man für eine vektorwertige Funktionf (x) die
Nullstelle mit Hilfe des folgenden Iterationsschemas.

xi+1 = xi � f (xi)[∇ x f (xi)]
�1: (5.52)

Der Ausdruck[∇ x f (xi)]
�1 ist dabei eine Matrixinverse. Ersetzt manf (x) durch

Gleichung (5.51), dann ist∇ x f (xi) gegeben durch

∇ x f (xi) = S�1
a + KT

i Sy
�1K i � (∇ xKT

i )Sy
�1(y�yi); (5.53)

wobei K i = K(xi) und yi = F(xi). Berücksichtigt man, daß für nicht zu stark
nichtlineare Probleme der dritte Term in Gleichung (5.53) vernachlässigbar ist (für
lineare Probleme verschwindet er ganz), so liefert Einsetzen in Gleichung (5.52)

xi+1 = xi + (S�1
a +KT

i Sy
�1K i)

�1�KT
i Sy

�1(y�yi)�S�1
a (xi �xa)

�
: (5.54)

Alternativ kannxi+1 auch als Abweichung vonxa dargestellt werden:

xi+1 = xa+(KT
i Sy

�1K i +S�1
a )�1KT

i Sy
�1[y�yi +K i(xi �xa)]: (5.55)

Häufig verwendet man als Startwert für die Iteration den A-priori-Zustand, d. h.
x0 = xa. Es sind jedoch auch andere sinnvolle Startzustände denkbar, z. B. im
Falle vonGOME das Inversionsergebnis des dem aktuellen Pixel vorangehenden
Pixels. Für moderat lineare Inversionsprobleme, die innerhalb der Fehlergrenzen



66 Inversionstheorie

der Lösung linear sind, hat die Lösungskovarianzmatrix dieselbe Form wie für das
lineare Problem:

Ŝ = (K̂TSy
�1K̂ +S�1

a )�1: (5.56)

Obige Überlegungen lassen sich sehr einfach auf die Kozlov-Informationsma-
trix-Methode übertragen. Für die Berechnung deri+1-ten Iteration ist die Kozlov-
Informationsmatrix definiert als

Pi = SaKT
i Sy

�1K i: (5.57)

Die Eigenvektoren vonPi werden mitψψψi;k bezeichnet, die zugehörigen Eigenwer-
te mit λ i;k. Dann sind die Entwicklungskoeffizienten analog zu Gleichung (5.27)
gegeben durch

β̂i;k =
λ i;k

Ni;k(1+λ i;k)
ψψψT

i;kK
T
i Sy

�1[y�yi +K i(xi �xa)]: (5.58)

5.5.2 Charakterisierung

In Abschnitt 5.4 wurde davon ausgegangen, daß das Vorwärtsmodell und die In-
versionsmethode über den Bereich zwischen A-priori-Zustand, wahrem Zustand
und Inversionsergebnis linear sind. Im folgenden wird gezeigt, daß sich die Er-
gebnisse der Fehleranalyse und die diagnostischen Größen zur Charakterisierung
des Meßsystems auch auf moderat nichtlineare Probleme übertragen lassen. Da-
bei werden zur Vereinfachung der Notation die Vorwärtsmodellfehler und die
Modellparameterfehler vernachlässigt, was aber an den Schlußfolgerungen nichts
ändert.

Unter Verwendung von

Di = (KT
i Sy

�1K i +S�1
a )�1KT

i Sy
�1 (5.59)

läßt sich Gleichung (5.55) in der Form

xi+1 = xa + Di[y�F(xi)+K i(xi �xa)] (5.60)

schreiben. Für großei konvergiertxi gegenx̂, so daß Gleichung (5.60) in den
Ausdruck

x̂ = xa + D̂[y�F(x̂)+ K̂(x̂�xa)] (5.61)

übergeht. Ersetzt man nuny durchF(x)+εεε und verwendet die im moderat nicht-
linearen Fall zulässige NäherungF(x) = F(x̂)+ K̂(x� x̂), erhält man schließlich

x̂ = xa + D̂[K̂(x�xa)+εεε] = xa + Â(x�xa) + D̂εεε; (5.62)

wobei Â = D̂K̂ . Dieser hier für den moderat nichtlinearen Fall abgeleitete Aus-
druck entspricht Gleichung (5.48) für den linearen Fall.
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Überblick zu Teil II

Der erste Teil dieser Arbeit hat in die Grundlagen des atmosphärischen Strah-
lungstransports und der Inversionstheorie eingeführt. Im vorliegenden Teil geht es
um die konkrete Umsetzung der Theorie in einen Auswertealgorithmus zur Ablei-
tung von Ozonprofilen ausGOME-Daten. Die dargestellten Ergebnisse wurden
auf der Grundlage umfangreicher Testrechnungen mit synthetischen und realen
GOME-Daten entwickelt.

� Kapitel 6 enthält eine ausführliche Beschreibung des Auswertealgorithmus
FURM. Zunächst werden die Auswerteparameter erläutert. Es folgen einige
Überlegungen zur Auswahl des für die Auswertung verwendeten Spektral-
bereichs. Daran schließt sich eine Beschreibung des Programmablaufs an,
bei der die besonderen Aspekte, die sich bei der Auswertung echterGOME-
Meßspektren ergeben, im Vordergrund stehen. Es folgt eine Abschätzung
der Vertikalauflösung und der Fehler der Ozonprofile.

� Die korrekte spektrale und radiometrische Kalibration derGOME-Spektren
ist für die Ozonprofilauswertung entscheidend. Die gegenwärtig im offi-
ziellen Datenprodukt verwendete radiometrische Kalibration genügt den
hohen Anforderungen allerdings nicht. InKapitel 7 werden daher einige
Korrekturen der radiometrischen Kalibration diskutiert, die die Qualität der
ausgewerteten Ozonprofile deutlich verbessern.

� Da nahezu alleGOME-Messungen durch Wolken beeinflußt werden, stellte
sich während der Entwicklung vonFURM die Frage nach einer adäqua-
ten Behandlung bewölkter Szenarien. InKapitel 8 werden zwei Ansätze
entwickelt und mittels Sensitivitätsuntersuchungen mit synthetischen Daten
und Vergleichen vonGOME-Profilen mit Ozonsondenmessungen getestet.





Kapitel 6

Programmbeschreibung

6.1 Beschreibung der Auswerteparameter

6.1.1 Das Ozonprofil

Die Ozonvertikalverteilung ist eine kontinuierliche Funktion der Höhe, die zur
numerischen Lösung des Inversionsproblems geeignet diskretisiert werden muß.
Um unnötige Interpolationen zu vermeiden, wird das Ozonprofil im Inversions-
teil des Auswertealgorithmus auf demselben Höhengitter betrachtet, das auch im
StrahlungstransportprogrammGOMETRAN verwendet wird, d. h. auf 80 äquidi-
stanten Höhenniveaus zwischen 0 und 80 km Höhe. Für Oberflächenhöhen ober-
halb Normalnull werden die untersten Höhenlevels entsprechend angepaßt. Dieses
feine, relativ hoch reichende Höhengitter ist für exakte Strahlungstransportrech-
nungen erforderlich.

Einen ersten Eindruck davon, wieviel Information über die Ozonvertikalver-
teilung aus den Messungen gewonnen werden kann, erhält man durch Betrachtung
der Ozongewichtsfunktionen. In Abbildung 6.1 sind exemplarisch Gewichtsfunk-
tionen für ausgewählte Wellenlängen zwischen 260 und 360 nm bei den Sonnen-
zenitwinkeln 30� und 70� dargestellt. Unter der Annahme, daß die atmosphä-
rischen Parameter in absoluten Einheiten ausgewertet werden, beschreiben die
Gewichtsfunktionen, d. h. die Spalten der GewichtsfunktionsmatrixK , die Variati-
on der Meßgröße bei der zugehörigen Wellenlänge bei Änderung des betrachteten
Auswerteparameters um eine Einheit (vgl. Gleichung (5.5)). Die Ozonteilchen-
dichte ist von der Größenordnung 1017km�1 cm�2, während die im nächsten
Abschnitt eingeführten skalaren Auswerteparameter von der Größenordnung Eins
sind. Um entsprechend viele Größenordnungen unterscheiden sich die zugehö-
rigen Gewichtsfunktionen, was aus numerischer Sicht sehr ungünstig ist. Da-
her werden imFURM-Algorithmus die relativen Abweichungen der atmosphä-
rischen Parameter von ihren A-priori-Werten als Auswerteparameter verwendet.
Die Gewichtsfunktionen beschreiben in diesem Fall die Änderung der Meßgrö-
ße bei einer relativen Änderung des betrachteten Auswerteparameters um 100 %.
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Abbildung 6.1: Normierte GOME-Ozongewichtsfunktionen zwischen 260 und
360 nm in 5 nm-Schritten für einen Sonnenzenitwinkel von 30�

(oben) bzw. 70� (unten). Die oberste Gewichtsfunktion entspricht
jeweils der kürzesten Wellenlänge. Die Gewichtsfunktionen für
Wellenlängen kleiner als 290 nm sind gestrichelt dargestellt. Den
Gewichtsfunktionen liegt ein typisches Juli-Szenario für mittlere
nördliche Breiten zugrunde.
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Abbildung 6.2: Betragsmaxima derGOME-Ozongewichtsfunktionen aus Abbil-
dung 6.1.

Da in dieser Arbeit als Meßgröße der natürliche Logarithmus der sonnennor-
mierten Strahlung verwendet wird, sind die Gewichtsfunktionen also dimensions-
los. Die Verwendung relativer Auswerteparameter ändert prinzipiell nichts an der
Herleitung der Optimal-Estimation-Gleichung bzw. des Ausdrucks für die Ent-
wicklungskoeffizienten bei der Informationsmatrix-Methode. In den Gleichungen
(5.55) und (5.58) ist lediglich der Ausdruckxi � xa durch(xi � xa)=xa zu erset-
zen. Entsprechend ist die a priori Kovarianzmatrix in relativen Einheiten zu ver-
wenden. Aufgrund der starken Wellenlängenabhängigkeit der Ozonabsorptions-
querschnitte im ultravioletten Spektralbereich variieren die Betragsmaxima der
Ozongewichtsfunktionen hier ebenfalls sehr stark. Daher wurden die Gewichts-
funktionen in Abbildung 6.1 jeweils auf ihr Betragsmaximum normiert. Wie man
sieht, verschiebt sich im Spektralbereich zwischen 260 und 315 nm der Peak der
Ozongewichtsfunktionen mit zunehmender Wellenlänge zu niedrigeren Höhen
hin. Bei einer gegebenen Wellenlänge nimmt die Höhe des Peaks mit dem Son-
nenzenitwinkel ab. Für Wellenlängen größer als etwa 315 nm kann die solare
Strahlung bis tief in die Troposphäre vordringen. Das absolute Betragsmaximum
der Ozongewichtsfunktionen bleibt in ungefähr 22 km Höhe lokalisiert. Zusätzlich
tauchen sekundäre Betragsmaxima in der Troposphäre auf, die auf den wachsen-
den Einfluß der Mehrfachstreuung und die größeren Ozonabsorptionquerschnitte
in den relativ warmen untersten Kilometern der Atmosphäre zurückzuführen sind
(vgl. Abb. 2.2).



74 Programmbeschreibung

In Ergänzung zu Abbildung 6.1 sind in Abbildung 6.2 die Betragsmaxima der
Ozongewichtsfunktionen als Funktion der Wellenlänge dargestellt. Unterhalb von
300 nm sind diese Werte relativ konstant. Je nach Sonnenzenitwinkel erreichen
sie zwischen 300 und 310 nm ihr Maximum und nehmen dann bis zu 360 nm
um etwa vier Größenordnungen ab, wobei die typischen Strukturen der Huggins-
Banden deutlich zu erkennen sind. Dieses Verhalten spiegelt im wesentlichen den
Spektralverlauf der Ozonabsorptionsquerschnitte wieder (vgl. Abb. 2.1).

6.1.2 Die skalaren Auswerteparameter

Die Erdradianz wird im ultravioletten und sichtbaren Spektralbereich nicht nur
durch die Ozonabsorption beeinflußt, sondern auch durch weitere Atmosphären-
parameter, die a priori nicht mit hinreichender Genauigkeit bekannt sind und
daher entweder als zusätzliche Auswerteparameter oder als Fehlerquelle bei der
Auswertung berücksichtigt werden müssen. Die meisten dieser Parameter weisen
eine breitbandige spektrale Signatur auf, die zum Beispiel beimDOAS-Verfahren
mit einem Polynom niedriger Ordnung mathematisch beschrieben wird. In dem
in dieser Arbeit entwickelten Auswerteverfahren werden diese Größen jedoch
als physikalische Parameter berücksichtigt, weshalb das AuswerteverfahrenFUll
RetrievalMethod (FURM) genannt wird. Anhand von Tests mit simulierten und
gemessenen Spektren hat sich herausgestellt, daß die Einbeziehung der folgenden
„skalaren“ Auswerteparameter sinnvoll ist: Skalierungsfaktoren für die Oberflä-
chenalbedo, das Aerosol-Teilchendichteprofil, das NO2-Teilchendichteprofil und
das Druckprofil, sowie ein Parameter, der eine höhenkonstante Verschiebung des
Temperaturprofiles beschreibt.

Typische Gewichtsfunktionen für den Druck-, Albedo-, Aerosol- und Tem-
peraturparameter sind in Abbildung 6.3 dargestellt. Die Meßstrahlung wird im
gesamten Wellenlängenbereich stark durch die Rayleigh-Strahlung beeinflußt und
ist daher sehr sensitiv bezüglich Variationen des Luftdrucks. Aerosol-Extinktion1

und Reflexion am Erdboden sind bei Wellenlängen unterhalb von etwa 300 nm
vernachlässigbar. Mit zunehmender Wellenlänge werden diese Prozesse immer
wichtiger, wohingegen der relative Einfluß der Rayleigh-Streuung abnimmt. Bei
gegebenem Atmosphärenszenario beginnt der Einfluß der Aerosole und des Erd-
bodens bei umso kürzeren Wellenlängen und ist umso ausgeprägter, je kleiner der
Sonnenzenitwinkel ist. Während die Druck-, Albedo- und Aerosolgewichtsfunk-
tionen die Änderung des Logarithmus der sonnennormierten Strahlung bei einer
Erhöhung des zugehörigen Parameters um 100 % beschreiben, geben die Tempe-
raturgewichtsfunktionen die Änderung der Meßgröße bei einer Verschiebung des
Temperaturprofils um 1 K wieder. Dabei wird der Einfluß von Temperaturvariatio-

1Da während der Betriebszeit vonGOME bisher keine bedeutenden Vulkanausbrüche statt-
gefunden haben, wird in dieser Arbeit stets davon ausgegangen, daß sich der Hauptanteil
des Gesamtaerosols in den untersten beiden Kilometern der Atmosphäre befindet und in der
Stratosphäre Hintergrundbedingungen herrschen.
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nen auf die Rayleigh-Streukoeffizienten und auf die Ozonabsorptionsquerschnitte
berücksichtigt. Folglich finden sich die spektralen Signaturen beider Größen in
den Gewichtsfunktionen wieder.

In Abbildung 6.3 erkennt man, daß sich vor allem die Aerosol- und Albedo-
Gewichtsfunktionen in ihrem Spektralverlauf stark ähneln. Derartige Korrelatio-
nen der skalaren Gewichtsfunktionen untereinander können zu unphysikalischen
Werten für die skalaren Auswerteparameter führen. Um dies zu verhindern, wer-
den den skalaren Parametern physikalisch sinnvolle Grenzen gesetzt, die bei der
Auswertung nicht über- bzw. unterschritten werden dürfen. Stößt einer der skala-
ren Parameter an diese Grenzen, so ist dies in der Regel ein Indiz für Probleme
bei der Auswertung, die ihre Ursache meist in schlecht kalibrierten Meßspektren
haben. Bei der physikalischen Interpretation der skalaren Parameter, insbesondere
des Albedo- und des Aerosolparameters, ist in jedem Fall Vorsicht geboten. Die
Auswertung unabhängiger Ergebnisse für die skalaren Parameter ist jedoch auch
nicht das Hauptziel desFURM-Algorithmus. Daher werden in dieser Arbeit die
Auswerteergebnisse für die skalaren Parameter nicht angegeben.

6.2 Auswahl des Spektralbereichs

Wieviel Ozoninformation in den verschiedenen Höhenbereichen aus denGO-
ME-Spektren abgeleitet werden kann, hängt stark von dem für die Auswertung
verwendeten Spektralbereich ab. Aus den in Abbildung 6.1 dargestellten Ozon-
Gewichtsfunktionen wird deutlich, daß mit dem Spektralbereich 260-360 nm die
Stratosphäre zwischen 20 und 50 km Höhe sowie (mit geringerer Empfindlichkeit)
die Troposphäre abgedeckt werden kann. Für die Profilauswertungen in dieser
Arbeit wird die kurzwellige Grenze des Spektralbereichs allerdings bei 290 nm
gewählt. Ein Grund dafür ist die starke NOγ-Emission unterhalb von 290 nm (sie-
he z. B. Abb. 2 in [111]). Diese Emissionsstrukturen können mitGOMETRAN
nicht simuliert werden und wirken sich daher negativ auf die Profilauswertung
aus. Ein weiterer Grund ist die Tatsache, daß das Meßrauschen, das oberhalb von
290 nm von der Größenordnung 1 % in Kanal 1 und 0.1 % in Kanal 2 ist, unterhalb
von 290 nm schnell auf 10 % und mehr zunimmt. Schließlich gibt es Probleme
bei der radiometrischen Kalibration der Spektren, insbesondere zwischen 260 und
290 nm [75]. Auf diesen Punkt wird in Kapitel 7 noch näher eingegangen.

Die Beschränkung auf Wellenlängen oberhalb von 290 nm hat zur Folge, daß
die Messungen nur wenig Information über die Ozonverteilung oberhalb von etwa
40 km enthalten. In diesem Höhenbereich nähert sich das ausgewertete Ozonpro-
fil stark an das A-priori-Profil an. Die Auswerteergebnisse in niedrigeren Höhen
werden dadurch allerdings kaum beeinflußt, da sich oberhalb von 40 km Höhe nur
wenige Prozent des Gesamtozons befinden. Darüber hinaus ist die Ozonvariabi-
lität in der oberen Stratosphäre relativ gering, so daß klimatologische Werte im
Rahmen dieser Arbeit vollkommen ausreichend sind.
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Abbildung 6.3: Druck-, Temperatur-, Albedo- und Aerosolgewichtsfunktionen
zwischen 290 und 355 nm für einen Sonnenzenitwinkel von 30�

(durchgezogene Linie) bzw. 70� (gestrichelte Linie). Das Atmo-
sphärenszenario ist dasselbe wie in Abbildung 6.1.

Die Obergrenze des für die Auswertung verwendeten Spektralbereichs liegt
in dieser Arbeit bei 355 nm. Strahlung dieser Wellenlänge kann auch bei großen
Sonnenzenitwinkeln bis auf den Erdboden vordringen, was die Auswertung der
skalaren Parameter, insbesondere des Aerosol- und des Albedoparameters, er-
leichtert. Zwischen etwa 360 und 450 nm ist die Ozonabsorption so gering, daß
die Meßstrahlung kaum von der Ozonverteilung beeinflußt wird. Im Bereich der
Chappuis-Banden zwischen 450 und 750 nm nimmt die Ozonabsorption wieder
zu, wobei das Maximum bei ungefähr 600 nm erreicht wird. Die Verwendung
von Messungen im Bereich der Chappuis-Banden wurde anhand von syntheti-
schen Meßspektren vonde Beekuntersucht [38]. Die Ozonabsorption ist in den
Chappuis-Banden ähnlich gering wie in den Huggins-Banden oberhalb von etwa
330 nm. Aus Nadir-Messungen in diesen Spektralbereichen allein können ledig-
lich Ozonsäulengehalte bestimmt werden. Das im sichtbaren Spektralbereich bes-
sere Signal-zu-Rausch-Verhältnis derGOME-Messungen sowie die im Vergleich
zum UV-Bereich etwas größere Sensitivität bezüglich troposphärischer Ozonver-



6.3 Programmablauf 77

teilungen läßt eine Verbesserung der Profilergebnisse durch Einbeziehung der
Chappuis-Banden erwarten. Dies wird tatsächlich beobachtet, solange die Nicht-
Ozonparameter a priori exakt bekannt sind und nicht ausgewertet werden müssen.
Sobald jedoch die skalaren Auswerteparameter berücksichtigt werden, können die
Korrelationen der Gewichtsfunktionen untereinander sogar zu einer Verschlech-
terung der Ergebnisse bei Verwendung der Chappuis-Banden führen. In jedem
Fall ist selbst mit synthetischen (d. h. exakt kalibrierten) Meßspektren keine ein-
deutige Verbesserung der Profilergebnisse nachweisbar, so daß der zusätzliche
Rechenaufwand bei Verwendung der Chappuis-Banden nicht gerechtfertigt er-
scheint. Darüber hinaus ist die Qualität der echtenGOME-Spektren im sicht-
baren Spektralbereich aufgrund der bereits erwähnten Probleme mit der radio-
metrischen Kalibration derzeit nicht ausreichend für die Auswertung mit dem
FURM-Algorithmus.

6.3 Programmablauf

In diesem Abschnitt werden die wichtigsten Schritte des Auswertealgorithmus
FURM erläutert.

6.3.1 Vorbereitung der Meßgrößen y und Sy
Grundlage für die Ozonprofilauswertung sind geographisch zugeordnete, spektral
und radiometrisch kalibrierte Erdradianzen und Sonnenirradianzen sowie die zu-
gehörigen Meßfehler. Dieses sogenannte Level-1-Produkt wird mittels des beim
Deutschen Fernerkundungsdatenzentrum des Deutschen Forschungszentrums für
Luft- und Raumfahrt (DFD/DLR) installiertenGOME Data Processors(GDP)
aus den Rohdaten (Level-0-Produkt) gewonnen. Details der Level-0! 1-Prozes-
sierung können in der Beschreibung desGDP nachgelesen werden [41].

Bei der Vorbereitung der Meßspektren ist zu beachten, daß die Integrationszeit
in Kanal 1A 12 s beträgt, während sie in den übrigen Kanälen bei 1.5 s liegt. Um zu
gewährleisten, daß über den gesamten Spektralbereich dieselbe Szene beobachtet
wird, müssen also die Messungen in Kanal 1B und 2 (Kanal 3 und 4 werden
in dieser Arbeit nicht benutzt) über die acht dem 1A-Grundpixel entsprechenden
Standard-Pixel gemittelt werden.

Als Meßgröße für die Auswertung wird der natürliche Logarithmus der son-
nennormierten Strahlung verwendet, d. h.

y = ln
πI rad

I irrad : (6.1)

I rad ist die Erdradianz bei der betrachteten Wellenlänge undIirrad die zugehö-
rige Sonnenirradianz. Auf die Verwendung eines Wellenlängenindex wird hier
aus Gründen der Übersichtlichkeit verzichtet. Wegend lny= d y

y entsprechen die
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Abbildung 6.4: Typisches GOME-Fit-Residuum zwischen 290 und 355 nm
(durchgezogen). Wegen dlny = d y

y entspricht die Differenz der
Logarithmen des mit dem Auswerteergebnis modellierten und des
gemessenen Spektrums in guter Näherung der relativen Differenz
der absoluten Spektren. Zum Vergleich ist auch der relative Feh-
ler der gemessenen sonnennormierten Strahlung eingezeichnet
(gestrichelt).

Diagonalelemente der MeßkovarianzmatrixSy gerade den Quadraten der relati-
ven Fehler der sonnennormierten Strahlung. Letztere lassen sich wiederum mit
Hilfe der Gesetze der Fehlerfortpflanzung aus den relativen Fehlern der Erdra-
dianz und der Sonnenirradianz berechnen. Die Nichtdiagonalelemente vonSy
werden Null gesetzt, da die Meßfehler bei verschiedenen Wellenlängen in gu-
ter Näherung als unkorreliert angenommen werden können. Beim Vergleich der
so berechneten zufälligen Fehler der Meßgröße mit den Fit-Residuen zeigt sich
in Kanal 1A eine recht gute Übereinstimmung der jeweiligen Amplituden. In
der Nähe der Grenzen zwischen Kanal 1A und 1B (bei etwa 307 nm) und zwi-
schen Kanal 1B und 2 (bei etwa 314 nm) sowie in Kanal 2 ist die Amplitude
des Fit-Residuums jedoch deutlich größer als der relative Fehler der Meßgröße
(siehe Abb. 6.4). Dies liegt in erster Linie an den Kalibrationsfehlern, die ins-
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besondere an den Kanalgrenzen eine Erhöhung des Residuums bewirken. Auch
die nur näherungsweise Beschreibung des Ring-Effekts imFURM-Algorithmus
kann in Verbindung mit relativen spektralen Verschiebungen zwischen den ver-
schiedenen Spektren zu quasi-zufälligen Strukturen im Fit-Residuum führen, die
in den Fehlerangaben imGOME-Level-1-Produkt nicht enthalten sind (siehe auch
Abschnitte 6.3.4 und 6.3.5). Aus der Analyse einer Vielzahl ausgewerteter Ozon-
profile und der zugehörigen Fit-Residuen hat sich für den relativen Zufallsfehler
der Meßgröße ein empirisch bestimmter Wert von 1 % für den gesamten Spek-
tralbereich als sinnvoll erwiesen. Für die Auswertung sind mehrere Fit-Fenster
beliebiger spektraler Breite zulässig. In dieser Arbeit wird stets ein einziges Fen-
ster, das sich von 290 bis 355 nm erstreckt und ungefähr 580 Spektralpunkte
enthält, verwendet.

6.3.2 Bereitstellung der A-priori-Information x a und Sa

Die A-priori-Werte der Auswerteparameter werden in Abhängigkeit vom Datum
und der geographischen Breite derGOME-Messung festgelegt. Klimatologische
Druck- und Temperaturprofile sowie Profile der Volumenmischungsverhältnis-
se der verschiedenen Spurengase zwischen 0 und 60 km Höhe können der in
Abschnitt 4.2.4 vorgestelltenMPI-Klimatologie entnommen werden. Da das Hö-
hengitter inGOMETRAN bis in 80 km Höhe reicht, werden oberhalb von 60 km
Höhe der Druck logarithmisch, die Temperatur linear und die Volumenmischungs-
verhältnisse konstant extrapoliert.

Die MPI-Klimatologie beruht nicht auf Messungen sondern auf Rechnungen
mit einem chemo-dynamischen Modell und ist daher strenggenommen keine Kli-
matologie. Im Falle von Ozon gibt es aber einige tatsächlich aus Messungen ab-
geleitete globale Klimatologien. In dieser Arbeit werden die A-priori-Ozonprofile
der mit Hilfe von Ozonsonden- und Satellitenmessungen erstellten Klimatolo-
gie vonFortuin und Kelderentnommen, die Volumenmischungsverhältnisse zwi-
schen 1000 und 0.3 hPa liefert [59]. Neben dem A-priori-Ozonprofilxa wird für
die Auswertung auch die A-priori-KovarianzmatrixSa benötigt. Für letztere lie-
gen keine globalen, aus Messungen abgeleitete Angaben für den gesamten Höhen-
bereich zwischen 0 und 80 km vor. Zwischen 1000 und 10 hPa stehen allerdings
die Varianzen einer aus Ozonsondenmessungen berechneten Vorläuferversion der
oben genannten Klimatologie vonFortuin und Kelderzur Verfügung [58]. Diese
können direkt als Diagonalelemente vonSa verwendet werden. Die Kovarianzen,
d. h. die Nichtdiagonalelemente vonSa, werden dann folgendermaßen berechnet:

Sa;kl = σa;kσa;l exp(�jzk�zl j=rc): (6.2)

Hier ist zk dask-te Höhenniveau,σ2
a;k die zugehörige Varianz, undrc die soge-

nannte Korrelationslänge, für die in dieser Arbeit ein Wert von 5 km angenommen
wird. Vor allem in den Tropen und Subtropen standen nur wenige Ozonsonden-
messungen zur Verfügung, weshalb die Varianzen für diese Regionen der Erde
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relativ unzuverlässig sind (P. Fortuin,KNMI , persönl. Mitteilung, 1998). Dasselbe
gilt für polare Breiten.

An dieser Stelle sei noch einmal darauf hingewiesen, daß die A-priori-Kovari-
anzmatrix immer im Zusammenhang mit der Meßfehlerkovarianzmatrix gesehen
werden muß, denn die Stärke der Regularisierung des Inversionsproblems wird
durch das relative Verhältnis vonSa undSy bestimmt (siehe Abschnitt 5.3.4). In
der Praxis hat sich die Wahl einer höhenkonstanten A-priori-Standardabweichung
von 30 % in Verbindung mit einem konstanten Meßfehler von 1 % für den ge-
samten Spektralbereich als gute Standard-Regularisierung für die meistenGO-
ME-Auswertungen erwiesen. Diese Kombination wird daher, soweit nicht anders
vermerkt, für alle Auswertungen in dieser Arbeit verwendet.

Eine Verbesserung gegenüber den klimatologischen Druck- und Temperatur-
profilen stellt die Verwendung aktueller meteorologischer Daten dar. In dieser
Arbeit wird daher, wenn möglich, auf die Analysen des National Meteorological
Center (NMC) zurückgegriffen, die täglich und global Druck- und Temperatur-
werte auf 17 Standarddruckniveaus zwischen 1000 und 1 hPa liefern. Die entspre-
chenden Daten können über den Automailer des Goddard Space Flight Center der
NASA bezogen werden. Die relative Standardabweichung des Druckprofils wird
auf 0.5 % geschätzt, die absolute Standardabweichung der Temperatur auf 5 K.

Die A-priori-Werte der Bodenalbedo werden einem vonGuzzi zusammenge-
stellten globalen Datensatz entnommen (R. Guzzi, IMGA/CNR, persönl. Mittei-
lung, 1997). Er enthält die Oberflächenhöhe und den Oberflächentyp (Sand, Erde,
Vegetation, Schnee, Wasser) mit einer räumlichen Auflösung von 1��1�. Darüber
hinaus ist für jeden Oberflächentyp die wellenlängenabhänge Albedo zwischen
240 und 800 nm angegeben. Für die Standardabweichung der Bodenalbedo wird
ein Wert von 50 % angenommen.

Über die Eigenschaften des atmosphärischen Aerosols steht so gut wie kei-
ne globale A-priori-Information zu Verfügung. In Fällen mit stratosphärischem
Hintergrundaerosol sind jedoch bereits grobe Annahmen ausreichend, da mit der
Oberflächenalbedo ein weiterer Auswerteparameter mit breitbandiger spektraler
Signatur zur Verfügung steht, der mögliche Ungenauigkeiten in der Beschreibung
der Aerosoleigenschaften ausgleichen kann. Falls der stratosphärische Aerosol-
gehalt durch Vulkanausbrüche erhöht ist, ist allerdings eine genauere Kenntnis
der stratosphärischen Aerosoleigenschaften von Vorteil. In dieser Arbeit werden
die Aerosolextinktions- und -absorptionsprofile sowie die zugehörigen Henyey-
Greenstein-Phasenfunktionen desLOWTRAN-Aerosolmodells verwendet. Die
Standardabweichung des Aerosolparameters wird auf 50 % geschätzt.

6.3.3 Berechnung der synthetischen Spektren yi und der Ge-
wichtsfunktionen K i

Für die Berechnung der synthetischen Meßspektrenyi und der zugehörigen Ge-
wichtsfunktionenK i wird innerhalb desFURM-Programms das Strahlungstrans-
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portprogrammGOMETRAN aufgerufen. Das erste synthetische Meßspektrumy0

und die GewichtsfunktionenK0 werden in dieser Arbeit stets auf der Grundla-
ge des A-priori-Szenarios berechnet. Dies ist zwar eine naheliegende Wahl, aber
keinesfalls die einzige Möglichkeit. Soll beispielsweise ein ganzerGOME-Orbit
ausgewertet werden, ist es sinnvoll, für die Berechnung vony0 und K0 anstelle
des klimatologischen A-priori-Profils das beim vorherigen Grundpixel ausgewer-
tete Ozonprofil zu verwenden, das sich in der Regel weniger vom tatsächlichen
Ozonprofil des aktuellen Grundpixels unterscheidet als das A-priori-Profil. Auf
diese Art und Weise werden weniger Iterationsschritte benötigt, und es kann typi-
scherweise ein Faktor zwei bei der Rechenzeit eingespart werden.

6.3.4 Berücksichtigung des Ring-Effekts

Im Rahmen des Auswerteprozesses wird versucht, die gemäß Gleichung (6.1) de-
finierte Meßgröße durch die entsprechende modellierte Größe möglichst gut zu
approximieren, d. h.

ymess= ln
πImess

rad

Imess
irr

� ln
πImod

rad; rrs

Imod
irr

: (6.3)

Bei der Berechnung der ModellradianzImod
rad; rrs müssen alle für den betrachte-

ten Spektralbereich relevanten atmosphärischen Prozesse berücksichtigt werden.
Wie bereits in Abschnitt 4.2.4 erwähnt, wird aber die Rotations-Raman-Streuung
(RRS) an Luftmolekülen in der imFURM-Algorithmus verwendeten Version von
GOMETRAN nicht mitsimuliert. Statt dessen wird auf einen Satz vorberechneter
Ring-Spektren zurückgegriffen, die wie folgt definiert sind:

RS= ln
Ĩmod
rad; rrs

Ĩmod
rad; no rrs

: (6.4)

Ĩmod
rad; rrs und Ĩmod

rad; no rrs sind die mit bzw. ohne Rotations-Raman-Streuung model-
lierten Erdradianzen. Die Tilde soll andeuten, daß das dafür verwendete Szenario
(definiert durch Atmosphärenzustand und Sonnenzenitwinkel) nicht notwendiger-
weise mit dem Szenario der aktuellen Auswertung identisch ist. Die Meßgröße
ymessläßt sich dann durch

ln
πImod

rad; rrs

Imod
irr

= ln
πImod

rad; no rrs

Imod
irr

+ ln
Imod
rad; rrs

Imod
rad; no rrs

� ln
πImod

rad; no rrs

Imod
irr

+ f �RS (6.5)

approximieren, wobei der Skalierungsfaktorf mit einem least-squares-Fit be-
stimmt wird. Diese Gleichung ist imFURM-Algorithmus dergestalt umgesetzt,
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daß als Meßgrößey der Logarithmus der gemessenen sonnennormierten Strahlung
abzüglich des mitf skalierten modellierten Ring-Spektrums verwendet wird. Die
Modellstrahlungyi entspricht dann direkt dem Logarithmus der mitGOMETRAN
berechneten sonnennormierten Strahlung ohneRRS.

6.3.5 Shift-und-Squeeze Korrektur

Im Gegensatz zur Erdradianz ist die Sonnenirradianz aufgrund der Relativbe-
wegung zwischen Sonne und Satellit einer Doppler-Verschiebung unterworfen.
Dies hat spektrale Verschiebungen („shifts“) und Verformungen („squeezes“) zwi-
schen der Erdradianz und der Sonnenirradianz zur Folge, deren Größe aus der
Relativgeschwindigkeit zwischen Sonne und Satellit berechnet werden kann und
die daher im Prinzip sofort korrigiert werden können. Weitere Verschiebungen
und Verformungen der beiden Spektren relativ zueinander rühren daher, daß die
Erd- und die Sonnenspektren in verschiedenen Positionen des Orbits und da-
mit bei verschiedenen Temperaturen des Instruments aufgenommen werden. Die
Temperaturschwankungen im Laufe eines Orbits führen zu Verformungen der
Diodenzeilendetektoren, die sich direkt auf die Wellenlängenzuordnung auswir-
ken. Die Shifts und Squeezes führen zu unerwünschten spektralen Strukturen in
der Meßgrößey, die die Profilauswertung negativ beeinflussen. Für eine korrekte
Auswertung müssen sich alle beteiligten Spektren auf dasselbe Wellenlängengit-
ter beziehen. Daher werden imFURM-Algorithmus bei jeder Iteration mit Hilfe
eines Shift-und-Squeeze-Moduls die Sonnenirradianz, die mitGOMETRAN mo-
dellierte sonnennormierte Strahlung, das Ring-Spektrum sowie optional die Ge-
wichtsfunktionen relativ zur gemessenen Erdradianz, deren Wellenlängengitter als
Referenz dient, ausgerichtet. Der Meßvektor wird dann für jeden Iterationsschritt
aus der Erdradianz und den geshifteten und gesqueezten Sonnenirradianz- und
Ring-Spektren neu berechnet.

6.3.6 Berechnung einer Schätzung für den Parametervektor x

Nach Durchlaufen der in Abschnitt 6.3.1 bis 6.3.5 beschriebenen Schritte sind
alle Größen bereitgestellt, die für die Schätzung des Parametervektors benötigt
werden. Die Berechnung vonxi kann wahlweise mittels des Optimal-Estimation-
Verfahrens oder der Kozlov-Informationsmatrix-Methode erfolgen. Testrechnun-
gen mit synthetischen, d. h. exakt kalibrierten Messungen zeigen, daß die mit den
beiden Verfahren erzielten Auswerteergebnisse innerhalb der erwarteten numeri-
schen Ungenauigkeiten übereinstimmen. Wegen ihrer in Abschnitt 5.3.5 darge-
legten Vorteile wird in dieser Arbeit jedoch stets die Kozlov-Informationsmatrix-
Methode verwendet. Mit der neuen Schätzung werden ein neues simuliertes Spek-
trum und neue Gewichtsfunktionen berechnet. Falls noch keine Konvergenz ein-
getreten ist, folgt nach der Shift-und-Squeeze-Korrektur der nächste Iterations-
schritt.
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6.3.7 Konvergenz- und Qualitätstest

Als Kriterium für den Abbruch der Iteration kann die Abweichung der neuen
Schätzungxi+1 von der vorhergehenden Schätzungxi oder auch die Abweichung
der zugehörigen Modellspektrenyi+1 undyi verwendet werden. Da im Falle der
Ozonprofil-Auswertung ausGOME-Messungen die Dimension vonx in der Re-
gel kleiner ist als die vony, ist es numerisch effizienter, den Konvergenztest
im Zustandsraum durchzuführen. Als Konvergenzkriterium dient folgende Bezie-
hung:

(xi+1�xi)
TS�1

i+1(xi+1�xi) < ε; (6.6)

wobeiSi+1 die Lösungskovarianzmatrix nach deri+1-ten Iteration ist. Die Schran-
ke ε sollte mindestens eine Größenordnung kleiner als die Dimension des Zu-
standsvektors gewählt werden.

Als Maß für die Qualität des Auswerteergebnissesx̂ wird derχ2-Wert der Ab-
weichung der mit̂x modellierten Meßgrößêy von der Messungy betrachtet, der
für einen guten Fit ungefähr der Anzahlm der Wellenlängen entsprechen sollte,
d. h.

χ2(ŷ�y) = (ŷ�y)TS�1
ŷ (ŷ�y) � m: (6.7)

Dabei ist die KovarianzmatrixSŷ der Differenz von̂y undy gegeben durch

Sŷ = Sy(K̂SaK̂T +Sy)
�1Sy: (6.8)

6.4 Vertikalauflösung derGOME -Ozonprofile

Eine Größe, die sich besonders gut zur Charakterisierung des Einflusses des wah-
ren Zustandsvektorsx auf das Auswerteergebnisx̂ eignet, ist die Matrix der Glät-
tungsfunktionen (vgl. Abschnitt 5.4). Mit ihrer Hilfe läßt sichx̂ unter Vernachläs-
sigung der Meß- und Modellfehler durch den Ausdruck

x̂ = xa+ Â(x�xa) (6.9)

approximieren. Ist der Zustandsvektor ein Profil, dann entspricht das Auswerteer-
gebnis in der nominellen Höhezi also der Summe des A-priori-Wertesxa;i in eben
dieser Höhe und der mit deri-ten Zeile der MatrixÂ gewichteten Abweichung
des wahren vom A-priori-Profil. Im Idealfall ist die Glättungsmatrix gleich der
Einheitsmatrix, d. h. das Auswerteergebnis wird ausschließlich durch den wah-
ren Atmosphärenzustand bestimmt. Für reale Meßsysteme haben die Glättungs-
funktionen jedoch ein mehr oder weniger stark ausgeprägtes Maximum endlicher
Breite.

In Abschnitt 6.2 wurde ausführlich dargelegt, warum für die Auswertungen
echterGOME-Messungen in dieser Arbeit der Wellenlängenbereich 290-355 nm
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Abbildung 6.5: GOME-Glättungsfunktionen („averaging kernels“) für den Wel-
lenlängenbereich 260-355 nm (oben) und 290-355 nm (unten) für
ein Juli-Szenario mittlerer nördlicher Breiten und einen Sonnen-
zenitwinkel von 70�. Für jede Glättungsfunktion sind die nominel-
le und die aktuelle Höhe sowie die Halbwertsbreite (FWHM) des
Hauptmaximums angegeben.
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Abbildung 6.6: Wie Abb. 6.5 für einen Sonnenzenitwinkel von 30�.
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verwendet wird. Um den durch eine Erweiterung des Spektralbereichs zu kleine-
ren Wellenlängen hin erzielbaren Informationsgewinn zu demonstrieren, sind in
den Abbildungen 6.5 und 6.6 typischeGOME-Glättungsfunktionen für die Son-
nenzenitwinkel 70� und 30� jeweils für die Wellenlängenbereiche 260-355 nm
und 290-355 nm dargestellt. Für jede Glättungsfunktion sind die nominelle Hö-
he, auf die sie sich bezieht, sowie die aktuelle Höhe und die Halbwertsbreite des
Hauptmaximums angegeben. Für beide Wellenlängenbereiche stimmen die no-
minelle und die aktuelle Höhe der Maxima zwischen 20 und 45 km gut überein.
Unterhalb von 20 km weichen die beiden Höhen allerdings um mehrere Kilometer
voneinander ab. Beispielsweise wird das der Höhe 10 km entsprechende Auswer-
teergebnis im Falle desSZW 70� am stärksten durch den wahren Wert in 13 km
Höhe beeinflußt. Die Halbwertsbreite (FWHM) des Hauptmaximums, die als Maß
für die Vertikalauflösung des ausgewerteten Profils interpretiert werden kann, liegt
im Falle des Wellenlängenbereiches 260-355 nm oberhalb von 20 km Höhe zwi-
schen 6 und 8 km und nimmt unterhalb von 20 km schnell auf Werte von mehr als
10 km zu. Bei Wahl des kleineren Spektralintervalls bleiben die Halbwertsbreiten
in der unteren Stratosphäre und in der Troposphäre unverändert. Oberhalb von
20 km Höhe sind die Halbwertsbreiten dagegen größer als im Fall des Spektral-
intervalls 260-355 nm: 7-9 km zwischen 20 und 40 km Höhe und 11 km in 45 km
Höhe. Für beide Spektralbereiche ist bei 70� SZW die Übereinstimmung zwi-
schen nomineller und aktueller Höhe besser, und die Halbwertsbreite ist geringer
als bei 30� SZW. Bei der Interpretation der Halbwertsbreiten der Hauptmaxima
als Vertikalauflösung der ausgewerteten Profile sollte man die Bedeutung der ne-
gativen Nebenmaxima nicht ganz außer acht lassen. Letztere beschreiben eine
Antikorrelation zwischen dem Auswerteergebnis bei der nominellen Höhe und
den wahren Werten in mehr oder weniger entfernten Höhen. Zusammenfassend
zeigt die Betrachtung der Glättungsfunktionen, daß für das Spektralintervall 290-
355 nm zwischen 20 und 35 km Höhe Profilergebnisse mit einer Vertikalauflösung
von besser als 10 km erwartet werden können. Außerdem ist die Auswertung ei-
nes Säulengehalts für die untere Stratosphäre realistisch. Bei der Bewertung der
Auswerteergebnisse für die Troposphäre ist zu beachten, daß die Halbwertsbreite
der troposphärischen Glättungsfunktionen größer als die Schichtdicke der Tro-
posphäre ist. Dies bedeutet, daß die aus denGOME-Messungen ausgewerteten
troposphärischen Ozongehalte relativ stark mit den Ozonkonzentrationen in der
unteren Stratosphäre korrelieren.

Aufschlußreich sind auch die für die Entwicklung (5.19) verwendeten Ei-
genvektoren der Kozlov-Informationsmatrix. Exemplarisch sind in Abbildung 6.7
und 6.8 die für dasselbe Atmosphärenszenario und denselben Sonnenzenitwinkel
wie in Abbildung 6.5 bzw. 6.6 berechneten Eigenvektoren mit Eigenwerten grö-
ßer als Eins dargestellt. Sie entsprechen unabhängigen Strukturen im Ozonprofil,
die aus den Messungen abgeleitet werden können. Alle anderen Strukturen sind
entweder Linearkombinationen dieser Eigenvektoren, oder sie verschwinden im
Meßrauschen, oder sie lassen sich aufgrund der begrenzten Vertikalauflösung des
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Meßsystems nicht auflösen. Bei Verwendung des Spektralintervalls 260-355 nm
stehen zwei Eigenvektoren mehr zur Verfügung als bei Verwendung des kleineren
Wellenlängenbereichs 290-355 nm. Wie bei der Analyse der Glättungsfunktionen
erkennt man auch anhand der Eigenvektoren, daß sich bei Verwendung des grös-
seren Spektralintervalls oberhalb von 20 km feinere Vertikalstrukturen auflösen
lassen. Die Zenitwinkelabhängigkeit der Auswertung zeigt sich darin, daß bei ge-
gebenem Spektralbereich bei 30� SZW ein Eigenvektor weniger zur Verfügung
steht als bei 70� SZW.

Anstatt die hochabgetastetenGOME-Ozonprofile direkt zu verwenden, ist
es für viele wissenschaftliche Anwendungen sinnvoller, Ozonsäulengehalte für
einzelne Höhenschichten zu berechnen, deren Grenzen die vertikale Auflösung
der Profile widerspiegeln. Es sei jedoch betont, daß das Auswerteergebnis im
eigentlichen Sinn das Ozonprofil auf dem feinen Höhengitter ist, das in den Strah-
lungstransportrechnungen verwendet wird, um die Messung zu reproduzieren.

6.5 Fehlerabschätzung für dieGOME -Ozonprofile

Fehler in den ausgewerteten Ozonprofilen können auf drei Hauptursachen zurück-
geführt werden: auf die Unterbestimmtheit des betrachteten Inversionsproblems,
die zum sogenannten Glättungsfehler führt, auf Fehler in den Meßspektren und
schließlich auf Fehler im Vorwärtsmodell. Bei letzteren wird weiter unterschie-
den zwischen Fehlern in der Beschreibung der dem Strahlungstransport zugrunde
liegenden physikalischen Prozesse (Vorwärtsmodellfehler im eigentlichen Sin-
ne) und Fehlern der in das Vorwärtsmodell einfließenden Parameter, die nicht
gleichzeitig auch Auswerteparameter sind (Modellparameterfehler).

Die Kovarianzmatrix der Summe des Glättungsfehlers und des Fehlers auf-
grund des Meßrauschens läßt sich relativ einfach berechnen (siehe Abschnitt 5.4
und 5.5.1):

Ŝ = (K̂TSy
�1K̂ + S�1

a )�1: (6.10)

Die Standardabweichungen der Lösung, d. h. die Quadratwurzeln der Diagonal-
elemente von̂S, können als Fehlerbalken des Auswerteergebnisses verwendet
werden. Dabei sollte jedoch nicht vergessen werden, daß die Fehler der einzel-
nen Auswerteparameter miteinander korreliert sind. Sie hängen bei gegebenem
Meßrauschen vor allem von der Wahl der A-priori-Kovarianzmatrix ab. In den
Abbildungen 6.9 und 6.10 sind die Lösungsstandardabweichung sowie das Ver-
hältnis der Lösungsstandardabweichung zur A-priori-Standardabweichung für ei-
ne Auswertung im Spektralbereich 290-355 nm bei einem Sonnenzenitwinkel von
70� bzw. 30� dargestellt. Das Atmosphärenszenario ist dasselbe wie in Abbil-
dung 6.1. In jedem Plot sind jeweils die Ergebnisse für eine höhenkonstante A-
priori-Standardabweichung von 30 % sowie die A-priori-Standardabweichungen
aus derKNMI -Klimatologie gegenübergestellt (siehe Abschnitt 6.3.2). Während
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Abbildung 6.7: Eigenvektoren der Kozlov-Informationsmatrix mit Eigenwerten
größer als Eins für den Wellenlängenbereich 260-355 nm (oben)
und 290-355 nm (unten) für ein Juli-Szenario mittlerer nördlicher
Breiten und einen Sonnenzenitwinkel von 70�. Die Eigenvektoren
sind nach abnehmenden Eigenwerten geordnet. Die Eigenwerte
sind in der Legende angegeben. Die höheren Eigenvektoren zeigen
die stärkeren Oszillationen.
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Abbildung 6.8: Wie Abb. 6.7 für einen Sonnenzenitwinkel von 30�.
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unterhalb von etwa 20 km Höhe die Lösungsstandardabweichung in beiden Fällen
zwischen 20 und 30 % liegt, ist oberhalb von 20 km die mit derKNMI -Klimatolo-
gie berechnete Standardabweichung deutlich kleiner als die Standardabweichung,
die sich unter Verwendung einer A-priori-Standardabweichung von 30 % ergibt.
Dies ist darauf zurückzuführen, daß die aus derKNMI -Klimatologie abgeleitete
A-priori-Standardabweichung in diesem Höhenbereich deutlich kleiner als 30 %
ist. Wesentlich aufschlußreicher als die Lösungsstandardabweichung selbst ist
ihr Verhältnis zur A-priori-Standardabweichung. Je kleiner dieser Wert ist, umso
mehr Information wurde aus der Messung gewonnen. Man erkennt, daß dieser „In-
formationsparameter“ kaum von der verwendeten A-priori-Standardabweichung
abhängt. Zwischen etwa 20 und 45 km ist er kleiner als 0.6, d. h. in diesem Hö-
henbereich wird das Wissen über die aktuelle Ozonverteilung durch die Messung
deutlich verbessert. In der Troposphäre und oberhalb von ungefähr 45 km Höhe
geht der Informationsparameter gegen 1, was auf einen geringen Informationsge-
winn durch die Messung hinweist.

In der unteren Stratosphäre und in der Troposphäre ist die Vertikalauflösung
der Ozonprofile relativ gering und der Einfluß des A-priori-Profils hoch. Entspre-
chend wird in diesen Höhenbereichen der Gesamtfehler im wesentlichen durch
den Glättungsfehler bestimmt und kann daher gut durch Gleichung (6.10) appro-
ximiert werden. Bei dem in dieser Arbeit verwendeten Spektralbereich wird das
ausgewertete Profil oberhalb von etwa 40 km Höhe ebenfalls relativ stark vom
A-priori-Profil beeinflußt, so daß auch hier der aus Gleichung (6.10) abgeleitete
Fehler eine gute Schätzung für den Gesamtfehler darstellt. In der mittleren Strato-
sphäre wird der Gesamtfehler dagegen durch Gleichung (6.10) etwas unterschätzt.

Für wissenschaftliche Anwendungen ist man häufig nicht am hochabgetaste-
ten Ozonprofil sondern an Ozonsäulengehalten in bestimmten Höhenbereichen
interessiert. Die Lösungskovarianzmatrix für die Säulengehalte ergibt sich aus der
ursprünglichen Kovarianzmatrix̂S durch die TransformationTT ŜT. Dabei stellt
die Matrix T den Integrationsoperator dar. In Tabelle 6.1 sind typische Werte
für die Lösungsstandardabweichungen von Ozonsäulengehalten aufgeführt. Die
Schichteinteilung wurde so gewählt, daß sie die Vertikalauflösung der Ozonprofile
widerspiegelt.

Die GOME-Messungen sind nicht nur mit zufälligen sondern auch mit nicht
vernachlässigbaren systematischen Fehlern behaftet. Diese Fehler werden teilwei-
se durch in den Auswerteprozeß einbezogene Kalibrationskorrekturen kompen-
siert (siehe Kapitel 7). Resteffekte sind schwierig zu quantifizieren. Dasselbe gilt
auch für die Auswirkungen der Vorwärtsmodell- und der Modellparameterfeh-
ler. Hier sind vor allem die Unsicherheiten in den Ozonabsorptionsquerschnitten,
die vereinfachte Beschreibung der Erdoberfläche als Lambertscher Reflektor, die
grobe Approximation durchbrochener Bewölkung (siehe Kapitel 8), die nähe-
rungsweise Beschreibung der Aerosoleigenschaften mit Hilfe desLOWTRAN-
Aerosolmodells, und schließlich die Tatsache, daßGOMETRAN ein skalares
und kein vektorielles Strahlungstransportmodell ist, zu erwähnen. Die Auswir-
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Abbildung 6.9: Lösungsstandardabweichung in Bruchteilen des ausgewerteten
Profils (gestrichelte Linie) und Verhältnis der Lösungsstandard-
abweichung zur A-priori-Standardabweichung (durchgezogene
Linie) für eine höhenkonstante A-priori-Standardabweichung
von 30 % (links) und die Standardabweichung aus derKNMI -
Klimatologie (rechts). Für die Auswertung wurde der Spektralbe-
reich 290-355 nm verwendet. Der Sonnenzenitwinkel betrug 70�.
Das Atmosphärenszenario war dasselbe wie in Abb. 6.1.

kungen dieser letzten Fehlerquelle werden im folgenden noch näher untersucht.
Der Netto-Effekt all dieser Fehlerquellen auf das ausgewertete Ozonprofil variiert
mit der Höhe und hängt vom Atmosphärenzustand, der Meßgeometrie und dem
verwendeten Spektralbereich ab. Dies macht allgemeine Angaben über die Größe
des Fehlers sehr schwierig. In jedem Fall ist derzeit die grobe unzureichende Ka-
libration derGOME-Spektren die Hauptfehlerquelle, weshalb in dieser Arbeit auf
die detaillierte Untersuchung der im Vergleich zu den Kalibrationsfehlern kleinen
Modellparameterfehler verzichtet wurde.

Abschließend sei betont, daß die in diesem Abschnitt präsentierten Fehlerbe-
trachtungen sich auf Einzelprofile beziehen. Häufig werden jedoch aus den Einzel-
profilen zeitliche oder räumliche Mittelwerte gebildet, für die sich die durch das
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Abbildung 6.10: Wie Abbildung 6.9, aber für einen Sonnenzenitwinkel von 30�.

Meßrauschen verursachte Komponente des Profilfehlers entsprechend der Anzahl
der gemittelten Profile verringert.

Vorwärtsmodellfehler

In Abschnitt 4.1.1 wurde die vektorielle Strahlungstransportgleichung (STG) ein-
geführt, deren Lösung der vollständige Stokes-Vektor ist. Die einfachere skalare
STG berücksichtigt dagegen nur die Strahldichte, nicht jedoch den Polarisati-
onszustand des Lichts (siehe Abschnitt 4.1.2). Für Wellenlängen, bei denen die
Mehrfachstreuung nicht vernachlässigbar ist, unterscheiden sich die Lösungen der
skalaren und der exakten vektoriellenSTG je nach Meßgeometrie und Zusam-
mensetzung der Atmosphäre mehr oder weniger stark voneinander.

In diesem Abschnitt wird untersucht, wie sich die Tatsache, daßGOMETRAN
ein skalares Strahlungstransportmodell ist und somit den realen Strahlungstrans-
port nicht exakt beschreiben kann, auf die abgeleitetenGOME-Ozonprofile aus-
wirkt. Für diese Untersuchung ist ein Strahlungstransportmodell erforderlich, daß
sowohl im vektoriellen als auch im skalaren Modus betrieben werden kann. Ein
solches Modell ist das auf der Doubling-Adding-Methode beruhende Strahlungs-
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Schichtgrenzen [km] Fehler [%]
0-10 15-20
10-20 6-8
20-27 4-6
27-33 6-8
33-40 6-8
40-48 8-12

Tabelle 6.1: Typische 1σ-Fehlerbereiche (in Prozent des Auswerteergebnisses) für
GOME-Ozonsäulengehalte in ausgewählten Höhenschichten.

transportmodellDAK desKNMI [39, 150]. Die im vektoriellen Modus berech-
neten Strahldichten werden im folgenden als „polarisierte“ Strahldichten bezeich-
net, die im skalaren Modus berechneten als „unpolarisierte“ Strahldichten. Abbil-
dung 6.11 zeigt die relative Differenz zwischen polarisierter und unpolarisierter
Nadir-Strahldichte für drei ausgewählte Sonnenzenitwinkel, die als repräsentativ
für die möglichen Meßgeometrien angesehen werden können. Unterhalb von etwa
300 nm, wo Mehrfachstreuung nahezu keine Rolle spielt, sind die Abweichungen
vernachlässigbar. Bei größeren Wellenlängen können sie je nach Sonnenzenitwin-
kel mehrere Prozent betragen.

Um Einflüsse der Unterschiede zwischenDAK und GOMETRAN auf die
Profilergebnisse auszuschließen, wurden nicht direkt dieDAK -Spektren ausge-
wertet. Statt dessen wurden mit demselben Atmosphärenszenario, das auch für die
Berechnung derDAK -Spektren verwendet wurde, unpolarisierteGOMETRAN-
Spektren berechnet. Die maximalen Differenzen zwischen den unpolarisierten
DAK - undGOMETRAN-Spektren betragen bei allen drei untersuchten Sonnen-
zenitwinkeln etwa 1 %. Unterschiede dieser Größenordnung sind angesichts der
völlig verschiedenen Ansätze zur Lösung derSTG, der unterschiedlichen Höhen-
und Winkeldiskretisierung und der unterschiedlichen Interpolations- und Integra-
tionsverfahren in beiden Programmen zu erwarten. Zu den unpolarisiertenGO-
METRAN-Spektren wurden dann die mit demDAK -Modell berechneten Dif-
ferenzen zwischen polarisiertem und unpolarisiertem Spektrum addiert. Um den
Einfluß der Vernachlässigung der Polarisationseigenschaften des Lichts auf die
Profilauswertung von anderen Störeinflüssen zu separieren, wurde für die Aus-
wertung angenommen, daß alle Atmosphärenparameter a priori bekannt sind. Die
Ergebnisse der Profilauswertungen sind in Abbildung 6.12 dargestellt. Die ma-
ximale relative Abweichung zwischen dem Auswerteergebnis der unpolarisierten
Strahlung und der wahren Ozonkonzentration liegt bei allen drei Sonnenzenit-
winkeln in der Größenordnung von 10�13, was der numerischen Genauigkeit des
Auswerteverfahrens entspricht. Im Vergleich zu diesen Referenz-Ergebnissen sind
nun die Auswerteergebnisse der polarisierten Spektren zu sehen. Für den Son-
nenzenitwinkel 53�, bei dem die Differenzen zwischen polarisierter und unpola-
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Abbildung 6.11: Relative Differenz zwischen polarisierter und unpolarisierter
Nadir-Strahldichte für die Sonnenzenitwinkel 30�, 53� und 75�.
Die Strahldichten wurden mit dem Strahlungstransportmodell
DAK desKNMI berechnet.

risierter Strahldichte gering sind (unter 0.7 %), weicht das aus dem polarisierten
Spektrum abgeleitete Ozonprofil um maximal 2 % vom wahren Profil ab. Dagegen
beträgt die maximale Abweichung zwischen ausgewerteter und wahrer Ozonkon-
zentration für denSZW 30� etwa 5.5 % und für denSZW 75� sogar 8.5 %.

Zusammenfassend läßt sich sagen, daß die Vernachlässigung der Polarisati-
on inGOMETRAN je nach Atmosphärenszenario und Sonnenzenitwinkel Fehler
von mehreren Prozent in der Nadir-Strahldichte zur Folge haben kann. Bei der
Profilauswertung mit demFURM-Algorithmus wird ein Großteil dieses „Strah-
lungsfehlers“ durch die breitbandigen skalaren Auswerteparameter aufgefangen.
Es können jedoch immer noch Profilfehler von mehreren Prozent auftreten, die als
Vorwärtsmodellfehler bei der Abschätzung des Gesamtfehlers zu berücksichtigen
sind.

Auch wenn die Erweiterung vonGOMETRAN zu einem Vektor-Strahlungs-
transportmodell theoretisch möglich ist, würde dies einen nicht unerheblichen
Entwicklungsaufwand nach sich ziehen. Außerdem würde ein Vektor-GOME-
TRAN sehr viel Rechenzeit beanspruchen, was seine Anwendung im Rahmen
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Abbildung 6.12: Relative Differenz zwischen dem wahren Ozonprofil und dem
Auswerteergebnis für das unpolarisierte (durchgezogene Linie)
und das polarisierte Meßspektrum (gestrichelte Linie) für die
Sonnenzenitwinkel 30�, 53� und 75�. Ein negativer Wert der
Differenz bedeutet, daß die ausgewertete Ozonkonzentration
niedriger als die wahre Ozonkonzentration ist.

globaler Profilauswertungen ausschließt. Eine Annäherung an den vektoriellen
Strahlungstransport im Sinne der Störungsrechnung wurde vonZege und Chai-
kovskayavorgeschlagen [176]. Die Umsetzung eines derartigen Ansatzes inGO-
METRAN wäre allerdings ebenfalls mit einem hohen Entwicklungsaufwand ver-
bunden.





Kapitel 7

Die radiometrische Kalibration

7.1 Problemstellung

Verwendet man für die Ozonprofilauswertung im Spektralbereich 290-350 nm die
GOME-Messungen mit der radiometrischen Kalibration desGOME Data Proces-
sor (GDP), so erhält man in der Regel relativ unbefriedigende Ergebnisse. Häufig
konvergiert das Auswerteverfahren nicht und die Ozonprofile sind mehr oder we-
niger stark verzerrt. Im spektralen Residuum, d. h. der Differenz zwischen dem
Meßspektrum und dem Spektrum, das mit den ausgewerteten Atmosphärenpara-
metern simuliert wurde, werden charakteristische spektrale Strukturen beobachtet,
die durch keinen der physikalischen Auswerteparameter beschrieben werden kön-
nen. Dies deutet auf Fehler in der radiometrischen Kalibration der Messungen hin.
Die spektrale Kalibration in Kanal 1 und 2 kann dagegen in erster Ordnung als
hinreichend genau betrachtet werden.

In diesem Kapitel werden einige Korrekturen der radiometrischen Kalibration
diskutiert, die die Qualität der Ozonprofile deutlich verbessern. Im Einzelnen geht
es dabei um

1. die Anpassung derGOME-Irradianzen an dieSSBUV-8-Messungen,

2. die Korrektur der Degradation vonPMD1,

3. die Korrektur der sogenanntenη-Funktion in Kanal 1,

4. die Einbeziehung der Koeffizienten eines Chebyshev-Polynoms dritten Gra-
des als zusätzliche Auswerteparameter.

Auf die einzelnen Kalibrationsschritte wird nur soweit eingegangen, wie es zum
Verständnis dieser Arbeit erforderlich ist. Für eine detaillierte Darstellung wird
auf dieGDP-Algorithmenbeschreibung verwiesen [41].

Ausgangspunkt der folgenden Betrachtungen sind die auf die Integrations-
zeit normierten und spektral kalibrierten SonnenirradianzenIirrad

BU [BU s�1] und
ErdradianzenI rad

BU [BU s�1 sr�1]. Diese Größen enthalten bereits Korrekturen für
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Dunkelstrom, Leckstrom, Streulicht sowie die unterschiedliche Empfindlichkeit
der einzelnen Detektorpixel. Ziel der radiometrischen Kalibration ist die Um-
wandlung vonI irrad

BU undI rad
BU in absolute physikalische Einheiten.

7.2 Kalibration der Sonnenirradianz

Die SonnenirradianzI irrad
phys in physikalischen Einheiten ergibt sich aus folgender

Kalibrationsformel:

I irrad
phys(λ i) = I irrad

BU (λ i)=BSDF(λi;Az;El)=HS(λ i)�
Photonen

s m2 nm

�
=

�
BU
s

�
=

�
1
sr

�
=

�
BU s�1

Photonen s�1 m�2 nm�1 sr�1

�
: (7.1)

Die FunktionHS beschreibt die Radianzempfindlichkeit („radiance sensitivity“)
des Instruments bezüglich unpolarisierter Strahlung. Sie hängt von der Wellenlän-
ge sowie der Position des Scan-Spiegels ab (siehe Abb. 3.2). Das Subskript „S“
soll andeuten, daß sich der Scan-Spiegel in der Position für Sonnenmessungen be-
findet. Formal kann die Radianzempfindlichkeit in der FormH = 0:5(as+ap) ge-
schrieben werden, wobeias undap die Empfindlichkeiten bezüglich senkrecht und
parallel zum Eintrittsspalt polarisierter Strahlung sind. Die relativ schwach von
der Wellenlänge abhängigeBSDF („bi-directional scattering distribution func-
tion“) beschreibt das vom Elevations- und vom Azimutwinkel der Sonne abhängi-
ge Streuverhalten des Sonnendiffusors. DieBSDFund dieH-Funktion wurden im
Rahmen der „Pre-Flight-Kalibration“ des Instruments beiTPD/TNO gemessen.
Sie sind für die radiometrische Kalibration vonGOME entscheidend und werden
daher als Schlüsselparameter („key parameters“) bezeichnet.

7.3 Kalibration der Erdradianz

Im Gegensatz zur unpolarisierten direkten Sonnenstrahlung ist die von der Atmo-
sphäre in den Weltraum rückgestreute Strahlung mehr oder weniger stark polari-
siert. Bei der Kalibration der Spektren wird dies durch die fraktionale Polarisation
p, d. h. den Anteil der parallel polarisierten Strahlung an der Gesamtstrahlung,
beschrieben. Für unpolarisierte Strahlung gilt alsop = 0:5. Bei gegebener Wel-
lenlänge hängt die fraktionale Polarisation vor allem von der Meßgeometrie, aber
auch von der Zusammensetzung der Atmosphäre ab.

GOME ist unterschiedlich sensitiv bezüglich senkrecht und parallel polari-
sierter Strahlung, d. h.as 6= ap. Da sich die RadianzempfindlichkeitH auf unpo-
larisierte Strahlung bezieht, muß die Erdradianz (mit der fraktionalen Polarisation
p) zunächst in das äquivalente unpolarisierte Signal umgerechnet werden. Dies
geschieht durch Multiplikation mit dem PolarisationskorrekturfaktorCp, d. h.

I rad
phys(λ i) = I rad

BU (λ i)Cp(λ i)=HE(λ i); (7.2)
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wobei

Cp(λ i) =
1
2
�

1+ηE(λ i)

p(λ i) [1�ηE(λ i)]+ηE(λ i)
: (7.3)

Die Größeη entspricht dem Verhältnis der Sensitivitäten bezüglich senkrecht und
parallel polarisierter Strahlung, d. h.η = as=ap. Sie ist ebenfalls einer der Schlüs-
selparameter, die während der „Pre-Flight-Kalibration“ gemessen wurden. Wie
die H-Funktion hängt auchη von der Wellenlänge und der Position des Scan-
Spiegels ab. Das Subskript „E“ bedeutet, daß sich der Scan-Spiegel in der Position
für Erdmessungen befindet. Auf die Unterscheidung in Nadir-, Ost- und Westpixel
wird hier der Übersichtlichkeit halber verzichtet.

Bestimmung der fraktionalen Polarisation

Unterhalb von etwa 300 nm dominiert die Einfachstreuung an Luftmolekülen den
atmosphärischen Strahlungstransport. Die fraktionale Polarisation ist in diesem
Spektralbereich wellenlängenunabhängig und läßt sich mit Hilfe einer einfachen
Beziehung, die lediglich vom lokalen Streuwinkel in einer als repräsentativ be-
trachteten Höhe (circa 30 km) abhängt, berechnen. Dieser theoretisch bestimmte
Polarisationswert wird im folgenden alsptheobezeichnet.

Bei Wellenlängen oberhalb von 300 nm kann die solare Strahlung bis in die
Troposphäre und auf den Erdboden vordringen. Entsprechend gewinnt die Mehr-
fachstreuung sowie die Reflexion an der Erdoberfläche zunehmend an Bedeutung.
Die fraktionale Polarisation kann daher im sichtbaren Spektralbereich nicht mehr
aus einfachen geometrischen Überlegungen abgeleitet werden. Im folgenden wird
die Bestimmung der Polarisation mit Hilfe derPMD-Messungen kurz skizziert.
Bezeichnet man die am Instrument ankommende Erdradianz mitIrad, so kann
manI rad

BU durch

I rad
BU (λ i) = ap(λ i) pIrad(λ i) + as(λ i)(1� p) I rad(λ i) (7.4)

ausdrücken. Für die breitbandigenPMD-Messungen gilt die analoge Beziehung

IPMD
BU = dp pIPMD; (7.5)

wobei dp die breitbandige Sensitivität desPMD bezüglich parallel polarisierter
Strahlung ist. Die Sensitivität derPMDs bezüglich senkrecht polarisierter Strah-
lung ist vernachlässigbar klein. Unter Verwendung der schmalbandigen Sensiti-
vität dp(λ i) kann manIPMD

BU auch durch die sogenannte „virtuelle Pixelsumme“
ausdrücken:

IPMD
BU =

X
i

dp(λ i) pIrad(λ i): (7.6)
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Die Summation erstreckt sich dabei über den ganzen, von dem jeweiligenPMD
überdeckten Spektralbereich. Tatsächlich wurde während der „Pre-Flight-Kalibra-
tion“ nicht direktdp(λ i) bestimmt, sondern das Verhältnisξ(λi) = dp(λ i)=ap(λ i).
Aus Gleichung (7.4) und (7.6) ergibt sich damit

IPMD
BU =

X
i

ξ(λ i) p
I rad
BU

ηE(λ i)+ p[1�ηE(λ i)]
: (7.7)

Nimmt man an, daßp in dem Spektralbereich, in demξ von Null verschieden ist,
nicht mit der Wellenlänge variiert, so läßt sich aus dieser Gleichung die fraktionale
Polarisation ableiten. Die denPMDs 1 bis 3 entsprechenden Polarisationswerte
werden im folgenden mitp1, p2 und p3 bezeichnet.

Die vier Polarisationswerteptheo, p1, p2 und p3 entsprechen den effektiven
Wellenlängenλtheo= 300nm,λ1 = 370nm,λ2 = 500nm undλ3 = 700nm. Für
Wellenlängenλi < λtheo wird p(λi) = ptheo gesetzt. Zwischenλ1 und λ3 zeigt
die fraktionale Polarisation nur eine schwache Wellenlängenabhängigkeit, so daß
p(λ i) in diesem Spektralbereich durch eine einfache Interpolation zwischenp1,
p2 und p3 gewonnen werden kann. Schwieriger ist die Bestimmung der Polari-
sation zwischenλtheo und λ1. In diesem Spektralbereich wirdp(λi) durch eine
analytische Funktion (die „Generalized-Distribution-Funktion“ (GDF) [41]) mit
wenigen freien Parametern beschrieben, die entsprechend dem vermuteten Spek-
tralverlauf vonp angepaßt werden. Besonders kritisch ist dabei der Bereich zwi-
schen 300 und 325 nm, in dem die fraktionale Polarisation relativ stark mit der
Wellenlänge abnimmt.

7.4 Fehlerquellen der radiometrischen Kalibration

Wie aus den vorangegangenen Abschnitten ersichtlich ist, können Fehler in der
radiometrischen Kalibration aus Fehlern in den Schlüsselparametern sowie aus
Fehlern bei der Bestimmung der fraktionalen Polarisation resultieren. Die aktu-
ellen Schlüsselparameter können sich vor allem aus zwei Gründen von den im
Labor bestimmten Werten unterscheiden:

1. Der Einfluß der kurzwelligen UV-Strahlung bewirkt eine Degradation der
optischen Komponenten des Instruments im Orbit. Die zeitlichen Verände-
rungen des Sonnendiffusors, des Sonnen- und des Scan-Spiegels sowie der
Spektrometer-Optik können im Prinzip anhand von Sonnen-, Mond- und
Lampenmessungen verfolgt werden. Um eine exakte Kalibration der Meß-
spektren zu gewährleisten, müssen die Schlüsselparameter auf der Grund-
lage derartiger Messungen regelmäßig überprüft und gegebenenfalls nach-
gebessert werden. Die Notwendigkeit dieser Vorgehensweise ist allgemein
anerkannt und es wurden bereits erste Schritte auf dem Weg zu ihrer Um-
setzung fürGOME unternommen.
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2. Viele Parameter wurden im Labor nicht bei den tatsächlich im Orbit herr-
schenden Temperaturen gemessen. Entsprechend gibt es Differenzen zwi-
schen den im Labor bestimmten und den im Orbit gültigen Schlüsselpara-
metern, die derzeit noch nicht exakt quantifiziert sind.

Auch für Fehler in der fraktionalen Polarisation gibt es verschiedene Ursachen,
von denen hier nur die für die Ozonprofilauswertung wichtigsten aufgezählt wer-
den:

1. Fehler inptheo können auftreten, wenn die für die Berechnung des Streu-
winkels verwendeten geometrischen Parameter fehlerhaft sind. Hier ist ins-
besondere die effektive Streuhöhe zu nennen.

2. Fehler inp1 können sich aus fehlerhaften Schlüsselparameternη undξ erge-
ben. Ferner wird in Gleichung (7.7) davon ausgegangen, daß die fraktionale
Polarisation über den Spektralbereich, in demξ von Null verschieden ist,
nicht von der Wellenlänge abhängt. Diese Annahme ist jedoch vor allem für
PMD1 eine relativ grobe Näherung.

3. Selbst bei korrekt bestimmten Stützstellenptheoundp1 ist die Beschreibung
der fraktionalen Polarisation zwischenλtheoundλ1 durch dieGDF nur eine
je nach Meßgeometrie und Atmosphärenzustand mehr oder weniger gute
Approximation.

4. Schließlich führen starke Absorptionsstrukturen wie die O3-Absorption in
den Huggins-Banden zu einer Feinstruktur der fraktionalen Polarisation, die
bisher nicht berücksichtigt wird.

Die Fehler bei der Bestimmung der fraktionalen Polarisation lassen sich nur schwer
quantifizieren. Anhaltspunkte können sich durch detaillierte Vergleiche der ge-
messenen mit berechneten Polarisationswerten ergeben (vgl. [1, 151]). Hierfür ist
allerdings ein Vektor-Strahlungstransportmodell erforderlich.

7.5 Korrekturen der radiometrischen Kalibration

7.5.1 Anpassung der Sonnenmessungen anSSBUV-8

Beim Vergleich der kalibriertenGOME-Sonnenirradianzen mit der mittleren Ir-
radianz, die vomSSBUV Instrument derNASA (siehe Abschnitt 2.2.4) während
seiner 8. Mission im Januar 1996 gemessenen wurde, zeigt sich eine deutliche
Degradation derGOME-Spektren im UV-Bereich [168]. Ähnliche Beobachtun-
gen wurden auch beim Vergleich mit Messungen desSOLSTICE Instruments
auf UARS gemacht [122]. Diese Degradation ist darauf zurückzuführen, daß die
Strahlungsempfindlichkeit der optischen Komponenten durch die Einwirkung der
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Abbildung 7.1: Korrekturfaktoren für die Anpassung der GOME-
Sonnenirradianz an die mittlereSSBUV-8 Irradianz gültig
für den 1. April 1997.

UV-Strahlung mit der Zeit abnimmt. Dieses Verhalten ist auch von anderen op-
tischen Satelliteninstrumenten bekannt, die der kurzwelligen solaren Strahlung
ausgesetzt sind. Bei den Mondmessungen vonGOME, die ohne Umweg über die
Kalibrationseinheit direkt über den Scan-Spiegel erfolgen, wird eine ähnliche De-
gradation wie bei den Sonnenmessungen beobachtet [42]. Daher wird vermutet,
daß die Abnahme der Strahlungsempfindlichkeit vor allem den Spektrometer-
teil und den Scan-Spiegel und in geringerem Maße den Sonnendiffusor und den
Sonnen-Spiegel betrifft.

DasSSBUV Gerät wird vor jedem Einsatz besonders sorgfältig kalibriert und
seine UV-Degradation ist aufgrund der kurzen Dauer der Missionen vernach-
lässigbar [74]. Die mittlereSSBUV-8 Sonnenirradianz kann daher als Referenz
verwendet werden, um dieGOME-Irradianzen in erster Ordnung zu korrigieren.
Die Korrektur besteht in einem wellenlängenabhängigen Korrekturfaktor, der dem
Verhältnis der auf eine astronomische Einheit normiertenSSBUV-8- undGOME-
Irradianzen entspricht (M. Weber,IUP, Universität Bremen, persönl. Mitteilung).
Die Korrekturfaktoren ändern sich entsprechend der Degradation vonGOME mit
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der Zeit. Als Beispiel sind in Abbildung 7.1 die Korrekturfaktoren für den 1. April
1997 dargestellt. Da sowohl die Sonnenirradianz als auch die Erdradianz von
der UV-Degradation betroffen sind, ist für Auswertungen der sonnennormierten
Strahlung die Anwendung der oben beschriebenen Sonnenkorrektur ohne gleich-
zeitige Korrektur der Erdmessungen nicht sinnvoll.

7.5.2 Korrektur der Degradation von PMD1

Ein Sonderfall von Gleichung (7.7) ergibt sich für Sonnenmessungen, bei denen
p= 0:5 gilt:

IPMD;Sonne
BU =

X
i

ξ(λ i)
I irrad
BU (λ i)

ηS(λ i)+1
: (7.8)

Diese Gleichung enthält keine Unbekannten und muß daher identisch erfüllt sein.
Dies war fürPMD1 zu Beginn derGOME-Messungen im Juli 1995 auch tat-
sächlich der Fall. Seither wird jedoch eine stetige Abnahme vonIPMD1;Sonne

BU im
Vergleich zur virtuellen Pixelsumme von etwa 5 % pro Jahr beobachtet (K. Bram-
stedt,IUP, Universität Bremen, persönliche Mitteilung). Dies wird auf eine UV-
Degradation vonPMD1 zurückgeführt.PMD2 und PMD3, die den sichtbaren
Spektralbereich abdecken, zeigen erwartungsgemäß keine derartige Degradation.
Da die UV-Degradation vonPMD1 zu Fehlern bei der Bestimmung des Wertes
p1 führt, werden in dieser Arbeit die Messungen vonPMD1 vor der Bestimmung
der fraktionalen Polarisation mit dem Korrekturfaktor

CPMD1 =
X

i

ξ(λ i)
I irrad
BU (λ i)

ηS(λ i)+1
= IPMD1

BU (7.9)

skaliert.

7.5.3 Korrektur der η-Funktion

Da sowohl die Sonnenirradianz als auch die Erdradianz von der UV-Degradation
betroffen sind, ist die in Abschnitt 7.5.1 beschriebene Korrektur der Irradianz
allein nicht ausreichend. Es ist vielmehr auch eine entsprechende Korrektur der
Erdradianzen erforderlich. In diesem Abschnitt wird ein Verfahren geschildert,
daß es erlaubt, eine grobe Korrektur derηE-Funktion in Kanal 1 vorzunehmen.
Es beruht auf der Analyse der Residuen zwischen Spektren, die mit als bekannt
angenommenen Atmosphärenparametern simuliert wurden, und tatsächlich ge-
messenen Spektren. Um den Einfluß der möglicherweise falsch bestimmten frak-
tionalen Polarisation gering zu halten, werden für die Analyse nur Spektren mit
p� 0:5 herangezogen. Entsprechende Meßgeometrien treten vor allem in äquato-
rialen Breiten auf. Für den Residuenvergleich wurden 27 Koinzidenzen zwischen
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SAGE-II- und GOME-Messungen zwischen 10�N und 20�S aus der Zeit zwi-
schen dem 1. und 11. April 1997 ausgewählt. Als Koinzidenz wurden dabei alle
Ereignisse gewertet, bei denen dieGOME- und dieSAGE-II-Messung am selben
Tag stattfanden und die Zentren der jeweiligen Grundpixel nicht mehr als 300 km
voneinander entfernt waren. Es kann davon ausgegangen werden, daß sich die In-
strumentenfunktionen innerhalb des kurzen Vergleichszeitraums nicht verändert
haben. Die fraktionale Polarisation variierte für die 27 Vergleichsbeispiele zwi-
schen 0.5 und 0.565. Bei der Simulation der sonnennormierten Strahlung mit dem
StrahlungstransportmodellGOMETRAN wurde zwischen 20 und 50 km Höhe
dasSAGE-II-Profil als „wahres“ Ozonprofil verwendet. Außerhalb dieses Höhen-
bereiches wurde auf das entsprechende klimatologische Profil zurückgegriffen.

Abbildung 7.2: Die spektralen Residuen (ln(GOME)� ln(GOMETRAN)) vor
der Korrektur der radiometrischen Kalibration. Der Pfeil mar-
kiert ein Beispiel, bei dem die für die Simulation verwendete
Ozonverteilung unterhalb von 20 km Höhe deutlich von der tat-
sächlichen Ozonverteilung abweicht.

Abbildung 7.2 zeigt für die 27 Vergleichsfälle die Differenz zwischen den sich
mit der GDP-Kalibration ergebendenGOME-Spektren und den entsprechenden
GOMETRAN-Spektren. Auffälligstes Merkmal der spektralen Residuen sind die



7.5 Korrekturen der radiometrischen Kalibration 105

Abbildung 7.3: Über den Höhenbereich zwischen 0 und 20 km integrierte Ozon-
gewichtsfunktion für ein tropisches Szenario und eine Sonnen-
zenitwinkel von 28�. Diese Gewichtsfunktion beschreibt die Än-
derung des Logarithmus der sonnennormierten Strahlung am
Oberrand der Atmosphäre bei einer Erhöhung des Ozongehalts
zwischen 0 und 20 km Höhe um 100 %.

im Vergleich zu denGOMETRAN-Spektren deutlich höherenGOME-Werte un-
terhalb von etwa 300 nm. In diesem Spektralbereich wird die sonnennormierte
Strahlung im wesentlichen durch die Rayleigh-Streuung und die stratosphärische
Ozonabsorption bestimmt, die in guter Näherung als bekannt vorausgesetzt wer-
den können. Die spektralen Differenzen können daher größtenteils auf Fehler
in der radiometrischen Kalibration zurückgeführt werden. Dies gilt ebenfalls für
den deutlich sichtbaren Sprung an der Grenze zwischen Kanal 1 und 2 bei etwa
314 nm. Zwischen 300 und 310 nm zeigen die spektralen Residuen eine große
Streuung. Diese ist in erster Linie darauf zurückzuführen, daß das tatsächliche
Ozonprofil unterhalb von 20 km von dem für die Simulation verwendeten kli-
matologischen Profil mehr oder weniger stark abweicht. Besonders auffällig ist
dies bei dem durch den Pfeil markierten Residuum, das in seinem Spektralverlauf
zwischen 300 und 310 nm stark der über den Höhenbereich zwischen 0 und 20 km



106 Die radiometrische Kalibration

integrierten Ozongewichtsfunktion ähnelt (siehe Abb. 7.3). Alle Beispiele, bei de-
nen deutliche Abweichungen zwischen dem für die Simulation verwendeten und
dem tatsächlichen Ozonprofil vermutet werden, müssen aus der weiteren Analyse
ausgeschlossen werden. Nach dieser Selektion bleiben noch 19 Vergleichsbei-
spiele. Die Differenzen zwischenGOME und GOMETRAN oberhalb von etwa
310 nm sind zumindest teilweise auf die für die Simulation nur unzureichend be-
kannten Aerosol-, Albedo- und Wolkeneigenschaften zurückzuführen. In jedem
Fall ist in diesem Spektralbereich eine Unterscheidung zwischen Differenzen, die
durch Kalibrationsfehler verursacht werden, und Differenzen, die auf falschen At-
mosphärenparametern bei der Spektrensimulation beruhen, nicht möglich. Daher
muß sich der Versuch einer Korrektur der Instrumenteneigenschaften auf Kanal 1
beschränken.

Für die Profilauswertung wird die sonnennormierte Strahlung

y = ln
πI rad

phys

I irrad
phys

(7.10)

als Meßgröße verwendet. Sie ist mitI rad
BU undI irrad

BU über die Beziehung

y = ln
πI rad

BU

I irrad
BU

+ ln
HS(ηE +1)BSDF

2HE [p(1�ηE)+ηE]
(7.11)

verknüpft. Dieser Ausdruck läßt sich umformen in

y = ln
πI rad

BU

I irrad
BU

+ ln
ap;S(1+ηS)BSDF

2ap;E
� ln [p(1�ηE)+ηE]: (7.12)

Der zweite Term auf der rechten Seite dieser Gleichung enthält nur Geräteeigen-
schaften und wird im folgenden mit dem BuchstabenG abgekürzt. Der dritte Term
hängt dagegen überp auch vom aktuellen Atmosphärenzustand ab. Die gegenwär-
tig im GDP-Algorithmus verwendeten Schlüsselparameter (Version 8.00) und die
damit kalibrierten Größen werden im folgenden durch einen Balken gekennzeich-
net:

ȳ = ln
πI rad

BU

I irrad
BU

+ Ḡ� ln [p̄(1� η̄E)+ η̄E] (7.13)

Die Größen

δy = y� ȳ; δG = G� Ḡ; δη = η� η̄ und δp = p� p̄

bezeichnen jeweils die Abweichung zwischen dem wahren und demGDP-Wert.
Abgesehen vonap;E enthält die GrößeG nur Instrumenteneigenschaften, die sich
auf die Sonnenirradianz beziehen. Nach der Anpassung an dieSSBUV-8-Mes-
sungen können Kalibrationsfehler in den Sonnenirradianzen in erster Näherung
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vernachlässigt werden. Geht man ferner davon aus, daßap;E � ap;S, so kann in
der ResiduenanalyseδG� 0 gesetzt werden. Linearisiert man den dritten Term in
Gleichung (7.12) um̄ηE und p̄, so ergibt sich

ln [p(1�ηE)+ηE] � ln [p̄(1� η̄E)+ η̄E]

+
1� η̄E

p̄(1� η̄E)+ η̄E
δp

+
1� p̄

p̄(1� η̄E)+ η̄E
δηE: (7.14)

Damit ergibt sich fürδy folgender Ausdruck:

δy � �
1� η̄E

p̄(1� η̄E)+ η̄E
δp�

1� p̄
p̄(1� η̄E)+ η̄E

δηE: (7.15)

Diese Gleichung enthält mitδηE undδp immer noch zwei Unbekannte. Für Sze-
narien mitp� 0:5 ist der PolarisationskorrekturfaktorCp ungefähr Eins, d. h. die
fraktionale Polarisation wirkt sich kaum auf die radiometrische Kalibration aus
(siehe Gl. (7.3)). Der erste Term auf der rechten Seite von Gleichung (7.15) kann
also in diesem Fall bei der Residuenanalyse in grober Näherung vernachlässigt
werden, d. h.

δy � �
1� p̄

p̄(1� η̄E)+ η̄E
δηE: (7.16)

Eine Schätzung fürδηE(λ i) erhält man, wenn man für die Wellenlängeλi diese
Gleichung für alle 19 oben genannten Vergleichsspektren formuliert und das sich
so ergebende Gleichungssystem im Sinne der kleinsten Quadrate nachδηE(λ i)
auflöst. Das Ergebnis dieser Vorgehensweise zeigt Abbildung 7.4. Die spektra-
le Feinstruktur vonδηE(λ i) entspricht nicht realen Instrumenteneigenschaften,
sondern ist vor allem auf die Approximation des Ring-Effekts bei der Berech-
nung vony, auf Meßrauschen in ¯y und auf Unterschiede zwischen dem echten
und dem für die Simulation verwendeten Ozonprofil zurückzuführen. Daher wur-
de δηE(λ i) durch ein Polynom dritten Grades inλ approximiert, mit dem dann
die GDP-Werte für ηE korrigiert wurden. Anschaulich bedeutetδηE > 0, daß
die Empfindlichkeit des Instruments bezüglich parallel polarisierter Strahlung mit
der Zeit stärker abgenommen hat, als die Empfindlichkeit bezüglich senkrecht
polarisierter Strahlung. In diesem Zusammenhang ist zu betonen, daß aufgrund
der zeitlichen Änderungen vonηE die einmalige Bestimmung einer Korrektur
δηE nicht ausreichend ist. Es ist vielmehr eine regelmäßige Überprüfung und
gegebenenfalls Anpassung vonηE erforderlich.

Die Residuen der 19 Vergleichsspektren nach der Korrektur der Sonnenirradi-
anz, derPMD1-Messung und derηE-Funktion in Kanal 1 sind in Abbildung 7.5
dargestellt. Man erkennt, daß die Differenz zwischen Messung und Simulation
unterhalb von 300 nm deutlich abgenommen hat. Die Abweichungen zwischen
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Abbildung 7.4: Oben: Aus der Residuenanalyse abgeleitete KorrekturδηE. Die
durchgezogene Linie ist das eigentliche Fit-Ergebnis, die gestri-
chelte Linie entspricht der Approximation durch ein Polynom
dritten Grades.
Unten: UrsprünglicheηE-Funktion aus demGDP (durchgezoge-
ne Linie) und neue „IUP“- ηE-Funktion (gestrichelte Linie).

300 und 315 nm resultieren in erster Linie aus Unterschieden zwischen dem wah-
ren und dem für die Simulation verwendeten Ozonprofil. Eine weitere mögliche
Ursache sind Ungenauigkeiten bei der in diesem Spektralbereich besonders kri-
tischen Bestimmung der fraktionalen Polarisation. Dieser Punkt bedarf weiterer
Untersuchungen, die jedoch den Rahmen dieser Arbeit sprengen würden.

7.5.4 Auswerteparameter zur Kalibrationskorrektur

Die oben erwähnten Korrekturen der radiometrischen Kalibration sind allein noch
nicht ausreichend für die Ableitung realistischer Ozonprofile ausGOME-Mes-
sungen. Wie aus Abbildung 7.5 ersichtlich, existiert auch nach Anwendung der
Korrekturen der Sprung an der Grenze zwischen Kanal 1 und 2 weiter. Um die
verbleibenden Kalibrationsfehler zumindest teilweise auffangen zu können, wird
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Abbildung 7.5: Die spektralen Residuenln(GOME)� ln(GOMETRAN) nach
der Korrektur der Sonnenirradianz, derPMD1-Messung und der
ηE-Funktion in Kanal 1.

daher eine Linearkombination von Chebychev-Polynomen nullten bis zweiten
Grades als weitere Korrekturfunktion eingeführt. Die Polynom-Koeffizienten wer-
den als zusätzliche Auswerteparameter in die Auswertung miteinbezogen, wobei
die Koeffizienten in Kanal 1 und 2 getrennt angepaßt werden. Zur Berechnung
der Chebyshev-Polynome werden die diskreten Wellenlängenλi linear auf den
Wertebereich [-1,1] transformiert:

ti =
2λ i �λmax�λmin

λmax�λmin
: (7.17)

Die Wahl vonλmin undλmax ist einer gewissen Willkür unterworfen. Für Kanal 1
haben sich die Werteλmin = 250nm undλmax = 314nm, und für Kanal 2 die
Werteλmin= 314nm undλmax= 405nm bewährt. Das Chebyshev-Polynomj-ten
Grades ist gegeben durch

Pj(ti) = cos[ j arccos(ti)]: (7.18)

Zur Veranschaulichung sind in Abbildung 7.6 die Kalibrationsfunktion der son-
nennormierten Strahlung, d. h. der zweite Term auf der rechten Seite von Glei-
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Abbildung 7.6: TypischeGOME-Kalibrationsfunktion (oben) und die Chebyshev-
Polynome nullten bis zweiten Grades (unten) zwischen 290 und
350 nm. Die gepunktete Linie bei 314 nm kennzeichnet die Grenze
zwischen Kanal 1B und 2.

chung (7.11), sowie die Chebyshev-Polynome nullten bis zweiten Grades darge-
stellt. Mit einem Chebyshev-Polynomen nullten Grades kann ein konstanter Off-
set der Kalibrationsfunktion berücksichtigt werden, während die Polynome ersten
und zweiten Grades Änderungen der mittleren Steigung und teilweise auch der
Krümmung auffangen können. Mit den Chebyshev-Koeffizienten werden zusätz-
liche Freiheitsgrade in das Inversionsproblem eingeführt, die keine physikalische
Bedeutung haben. Dabei besteht immer die Gefahr, daß diese unphysikalischen
Parameter einen Teil der tatsächlichen physikalischen Parameter absorbieren. Ein
Vergleich von Abbildung 7.6 mit Abbildung 6.3 zeigt jedoch, daß die Chebychev-
Polynome relativ wenig Ähnlichkeit mit den Gewichtsfunktionen der skalaren
Auswerteparameter aufweisen. Dies gilt auch für die Ozongewichtsfunktionen.
Aufgrund dieser geringen Korrelationen mit den Gewichtsfunktionen der phy-
sikalischen Parameter ist die Einbeziehung der Chebyshev-Polynome durchaus
vertretbar. Sie sollte allerdings stets als Hilfskonstruktion betrachtet werden, die
eine korrekte radiometrische Kalibration nicht ersetzen kann.
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7.6 Zusammenfassung

Die exakte spektrale und radiometrische Kalibration derGOME-Messungen ist
entscheidend für die Qualität der ausgewerteten Ozonprofile. Während die spek-
trale Kalibration als hinreichend genau betrachtet werden kann, genügt die aktuel-
le radiometrische Kalibration desGDP den Anforderungen bei weitem nicht. Die
wichtigsten Gründe hierfür wurden in Abschnitt 7.4 genannt. Im Rahmen dieser
Arbeit wurde versucht, die radiometrische Kalibration nachzubessern. Insbeson-
dere bei der Korrektur derηE-Funktion mittels Analyse der spektralen Residuen
zwischen gemessenen und simulierten Spektren mußten stark vereinfachende An-
nahmen über den nur teilweise bekannten Atmosphärenzustand und die Instru-
mentenfunktionen gemacht werden. DieηE-Korrektur kann daher, ebenso wie
die anderen in Abschnitt 7.1 aufgeführten Korrekturen, nur eine Behelfslösung
sein, die die sorgfältige „Pre-Flight-Kalibration“ im Labor und das „In-Orbit-
Monitoring“ nicht ersetzen kann. Die in dieser Arbeit verwendeten Korrekturen
beziehen ihre Rechtfertigung vor allem aus der deutlichen Verbesserung der Pro-
filergebnisse, die sich bei ihrer Anwendung ergibt. Dies ist in Abbildung 7.7
illustriert, in der für die 19 Vergleichsbeispiele aus Abschnitt 7.5.3 jeweils das
mittlere mit derGDP- und mit derIUP-Kalibration ausgewertete Ozonprofil mit
dem mittlerenSAGE-II-Profil verglichen wird. Ähnliche Verbesserungen wie in
Abbildung 7.7 werden allgemein bei dem Vergleich derGOME-Ozonprofile mit
SAGE-II-Profilen vom April 1997 in tropischen und subtropischen Breiten beob-
achtet. Vergleiche mitSAGE-II-Profilen desselben Monats aber höherer Breiten
zeigen dagegen nur geringfügige oder gar keine Verbesserungen bei Anwendung
der Sonnen-,PMD-, undηE-Korrektur. Dies ist vermutlich darauf zurückzufüh-
ren, daß die bei der Residuenanalyse gemachte Annahmep� 0:5 hier nicht mehr
erfüllt ist. DaηE sich mit der Zeit verändert, ist nicht zu erwarten, daß die in Ab-
bildung 7.4 dargestellte Korrektur auch für andere Zeitpunkte als April 1997 zu
einer Verbesserung der Auswerteergebnisse führt. Durch umfangreiche Verglei-
che vonGOME-Ozonprofilen mit Ozonsondenmessungen hat sich gezeigt, daß
für mittlere und hohe Breiten die Verwendung der Chebyshev-Polynome als Kor-
rekturfunktion bei gleichzeitigem Verzicht auf die Sonnen- und dieηE-Korrektur
die besten Profilergebnisse liefert. DiePMD1-Korrektur hat nur eine geringe Aus-
wirkung auf die Profilergebnisse.
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Abbildung 7.7: Links: Über die 19 GOME-SAGE-II-Koinzidenzen aus Ab-
schnitt 7.5.3 gemittelte Ozonprofile.
Rechts: Relative Abweichung zwischen dem mittlerenGOME-
GDP-Profil und dem mittlerenSAGE-II-Profil (strichpunktierte
Linie) und zwischen dem mittlerenGOME-IUP-Profil und dem
mittlerenSAGE-II-Profil (durchgezogene Linie).



Kapitel 8

Profilauswertung mit Wolken

8.1 Einfluß von Wolken auf dieGOME -Messungen

Der mittlere globale Wolkenbedeckungsgrad beträgt etwa 60 % (65 % über den
Ozeanen, 52 % über den Kontinenten [164, 165]). Bei Erd-Fernerkundungsmes-
sungen ist die Wahrscheinlichkeit dafür, daß sich Wolken im Blickfeld des In-
struments befinden, also relativ hoch. Dies gilt vor allem für Satellitenmessungen
mit ihren häufig mehrere Quadratkilometer großen Grundpixeln.Derrien hat die
Wahrscheinlichkeit für die Kontamination von Nadir-Messungen durch Wolken
als Funktion der Abmessungen des Blickfeldes abgeschätzt [40]. Extrapoliert man
die Ergebnisse dieser Studie auf die Größe desGOME-Standardpixels (320�
40 km2), so ergibt sich, daß mehr als 99.8 % allerGOME-Pixel zumindest teil-
weise bewölkt sind [94].

Häufig wird angenommen, daß Wolken lediglich bei der Auswertung tropo-
sphärischer Ozonverteilungen aus UV-VIS-Nadir-Messungen stören, da die ent-
sprechenden Instrumente nicht durch die Wolkendecke hindurchsehen können.
Aufgrund des nicht vernachlässigbaren Einflusses von Wolken auf die Erdradi-
anz müssen sie aber auch für die Auswertung von Ozonverteilungen oberhalb
der Wolke bei der Berechnung der Modellspektren und der Gewichtsfunktionen
adäquat berücksichtigt werden. Zur Illustration des Einflusses von Wolken auf
die Messungen zeigt Abbildung 8.1 typische Reflektivitäten, d. h. (π*Erdradi-
anz)/(Sonnenirradianz*cosSZW), für ein wolkenfreies und ein stark bewölktes
GOME-Standardpixel. Die Reflektivität des bewölkten Pixels ist stets größer als
die des unbewölkten Pixels, wobei die Differenz mit der Wellenlänge zunimmt.
Oberhalb von etwa 340 nm zeigt die Reflektivität des bewölkten Pixels aufgrund
der wellenlängenunabhängigen Streuung an Wolken nur einen geringen Spektral-
gang, wohingegen die Reflektivität im unbewölkten Fall entsprechend derλ�4-
Abhängigkeit der Rayleigh-Streuung deutlich mit der Wellenlänge abnimmt. Bei
Wellenlängen unterhalb von 340 nm dominiert in beiden Fällen die Ozonabsorpti-
on in den Huggins-Banden. Die hochfrequenten Strukturen in den Reflektivitäten



114 Profilauswertung mit Wolken

sind hauptsächlich auf den Ring Effekt zurückzuführen. Deutlich sind die Fraun-
hofer Ca II K und H Linien (393-396 nm) zu erkennen.

Abbildung 8.1: GOME-Nadir-Reflektivitäten in Kanal 1B und 2 für ein stark
bewölktes und ein unbewölktes Standardpixel.

8.2 Beschreibung bewölkter Szenarien inFURM

GOMETRAN ist ein eindimensionales Strahlungstransportmodell, d. h. die At-
mosphäre und der Erdboden werden als horizontal homogen angenommen. Ent-
sprechend lassen sich nur unbewölkte oder vollständig bewölkte Szenarien be-
schreiben, wobei die Wolken wahlweise als Lagen streuender Wassertröpfchen
oder als bidirektional reflektierende Oberflächen parametrisiert werden können
(siehe Abschnitt 4.2.4 und die dort angegebenen Referenzen). Da die erste dieser
beiden Parametrisierungen sehr viel Rechenzeit beansprucht, wird sie im folgen-
den nicht weiter in Betracht gezogen.

Im Rahmen dieser Arbeit wurden zwei Ansätze zur Beschreibung teilweise
bewölkter Szenarien imFURM Algorithmus untersucht:
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1. Wolken als erhöhte Albedo (WaA ):
Aus der OberflächenalbedoAO, der WolkenalbedoAW, die in dieser Arbeit
unabhängig von der Wellenlänge mit 0.95 angenommen wurde, und dem
Bedeckungsgradf wird eine mittlere AlbedōA berechnet:

Ā = f AW + (1� f )AO: (8.1)

Diese mittlere Albedo wird dann zur Berechnung der sonnennormierten
Strahlung und der Gewichtsfunktionen für das teilweise bewölkte Szenario
verwendet. Bei dieser Parametrisierung durchbrochener Bewölkung wird
als einziger Wolkenparameter der Bedeckungsgrad des betrachteten Grund-
pixels benötigt.

2. Wolken als bidirektional reflektierende Oberflächen (WaO):
Sowohl die sonnennormierte Strahlung als auch die Gewichtsfunktionen
werden jeweils für ein unbewölktes und ein vollständig bewölktes Szena-
rio berechnet und dann mit dem Bedeckungsgrad gewichtet addiert. Die
simulierte Strahlung für teilweise bewölkte Bedingungen wird also bei einer
gegebenen Wellenlänge beschrieben durch

ȳ = f ybewölkt + (1� f )yklar: (8.2)

Bei der Berechnung der zugehörigen Gewichtsfunktionen ist zu beachten,
daß die für die Profilauswertung verwendete Meßgröße der Logarithmus der
sonnennormierten Strahlung ist. Die Sensitivität dieser Meßgröße bezüg-
lich eines Auswerteparametersp läßt sich also unter teilweise bewölkten
Bedingungen durch folgende Funktionalableitung darstellen:

δln ȳ
δp

=
δln [ f ybewölkt + (1� f )yklar]

δp

=
1
ȳ

�
f

δybewölkt

δp
+ (1� f )

δyklar

δp

�
: (8.3)

Der Ausdruckδln ȳ=δp entspricht gerade der für die Profilauswertung benö-
tigten Gewichtsfunktion für den Logarithmus der sonnennormierten Strah-
lung, wohingegenδybewölkt=δp und δyklar=δp Gewichtsfunktionen für die
unlogarithmierte Strahlung sind.

Für dieWaO-Beschreibung werden neben dem Bedeckungsgrad noch der
Wolkentyp, die optische Dicke der Wolke und die Höhe der Wolkenober-
grenze als Input-Parameter benötigt. Da die Strahlungstransportrechnungen
sowohl für ein unbewölktes als auch für ein vollständig bewölktes Sze-
nario durchgeführt werden müssen und da aufgrund der Anisotropie der
bidirektionalen Reflexionseigenschaften der Wolkenoberfläche eine feinere
Winkeldiskretisierung erforderlich ist als bei einer Lambertschen Oberflä-
che, ist der Rechenzeitbedarf wesentlich größer als bei Verwendung der
WaA-Parametrisierung.
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An den soeben beschriebenen und ähnlichen Ansätzen zur Beschreibung durch-
brochener Bewölkung mittels eindimensionaler Strahlungstransportmodelle wird
häufig kritisiert, daß damit eine Simulation von Effekten, die durch die dreidimen-
sionale Struktur der Wolken verursacht werden, nicht möglich ist. Beispielsweise
zeigt ein Vergleich von analog zu Gleichung (8.2) berechneten Nadir-Reflektivitä-
ten mit Messungen des Scanner-Instruments an Bord desEarth Radiation Budget
Satelliten(ERBS) deutliche Abweichungen bei optisch dicken Wolken und ho-
hen Sonnenzenitwinkeln [105]. Aufgrund der Größe derGOME-Grundpixel und
der Flughöhe vonERS-2mitteln sich allerdings in denGOME-Messungen viele
dieser 3D-Effekte heraus, was vonKurosuexemplarisch demonstriert wurde [96].

8.3 Bestimmung der Wolkenparameter

8.3.1 DiePMD -Messungen

Sowohl für dieWaA- als auch für dieWaO-Parametrisierung wird der Wolken-
bedeckungsgrad des betrachtetenGOME-Pixels benötigt. Dieser kann aus den
breitbandigenPMD-Messungen abgeleitet werden (siehe Abschnitt 3.2.3). Kom-
biniert man die gemessenen Intensitäten der dreiPMDs, die ungefähr die Spek-
tralbereiche rot, grün und blau abdecken, zu einem Echtfarbenbild, so sind die
Wolkenfelder bereits optisch erkennbar (siehe Abb. 8.2).

Für die Anwendung innerhalb desFURM-Programms ist die qualitative Wol-
kenerkennung anhand derPMD-Echtfarbenbilder nicht ausreichend. Es ist viel-
mehr eine quantitative Analyse derPMD-Messungen erforderlich. Ein entspre-
chender Algorithmus wurde vonKurosuentwickelt [95]. Er beruht auf einer Kom-
bination von Schwellwerttests, die sowohl auf die einzelnenPMD-Messungen
selbst als auch auf Verhältnisse verschiedenerPMD-Messungen angewendet wer-
den. In Abhängigkeit vom Ergebnis der einzelnen Schwellwerttests wird dem be-
trachtetenPMD-Sub-Pixel ein effektiver Bedeckungsgrad zwischen 0 und 100 %
zugeordnet. Da diePMD-Messungen stark von der Oberflächenalbedo beeinflußt
werden, müssen die Schwellwerte und ihre Toleranzintervalle an den jeweili-
gen Oberflächentyp angepaßt werden. DerPMD-Algorithmus erkennt Wolken
in erster Linie daran, daß sie im sichtbaren Spektralbereich wesentlich stärker
reflektieren als die Erdoberfläche. Entsprechend sind die Ergebnisse über dunklen
Oberflächen, z. B. über den Ozeanen, am zuverlässigsten. Die Unterscheidung
zwischen Schnee oder Eis und Wolken und damit die Wolkenerkennung über
schnee- oder eisbedeckten Oberflächen ist dagegen nahezu unmöglich.

8.3.2 DieISCCP-Klimatologie

Neben der Wolkenbedeckung werden für dieWaO-Parametrisierung der Wolken-
typ, die optische Dicke der Wolke und die Höhe ihrer Obergrenze benötigt. Diese
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Abbildung 8.2: Echtfarbendarstellung derPMD-Messungen vom 22. Juli 1997.
Deutlich erkennbar sind Wolkenfelder sowie die Unterschiede
zwischen Land- und Wasserflächen (Abb. von K. Bramstedt,IUP,
Universität Bremen).

Parameter werden derzeit demISCCP-Wolkendatensatz C2 entnommen1. Das
International Satellite Cloud Climatology ProjectISCCP existiert seit 1982 als
Teil des World Climate Research Program (WCRP) [136]. Ziel dieses Projekts
ist die Ableitung von Wolken- und Oberflächenparametern aus Messungen ver-
schiedener Satelliteninstrumente [134, 135, 137]. Der C2-Wolkendatensatz ent-
hält Monatsmittelwerte des Bedeckungsgrades, der Temperatur und des Druckes
an der Wolkenobergrenze sowie der optischen Dicke der Wolken für die Zeit
von Juli 1983 bis Juni 1991. Anhand der optischen Dicke der Wolken und des
Druckes an ihrem Oberrand wird ferner eine Klassifikation nach verschiedenen
Wolkentypen vorgenommen. Die räumliche Auflösung beträgt 1�� 1� bei glo-

1Dieser Datensatz inklusive detaillierter Beschreibung und Extraktionsprogramm kann über
die WWW-Adressehttp://isccp.giss.nasa.govbezogen werden.
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baler Flächendeckung. Durch Mittelung über die Jahre 1983 bis 1991 wurden
aus den C2-Monatsmittelwerten der einzelnen Jahre klimatologische Monatsmit-
telwerte abgeleitet. JedemPMD-Sub-Pixel werden dann die klimatologischen
C2-Parameter zugeordnet, die dem betrachteten Monat und der jeweiligen Geolo-
kation entsprechen.

8.4 Sensitivitätsuntersuchungen

Der Wolkenbedeckungsgrad kann, zumindest über schneefreien Oberflächen, aus
den PMD-Messungen mit für die Profilauswertung hinreichender Genauigkeit
abgeschätzt werden. Im Gegensatz dazu liegen für den Wolkentyp, die optische
Dicke und die Obergrenze der Wolke nur klimatologische Mittelwerte vor, die
mehr oder weniger stark von den tatsächlichen Bedingungen abweichen kön-
nen. Vor diesem Hintergrund ist es interessant zu untersuchen, wie stark sich
Fehler in den letztgenannten Wolkenparametern auf das ausgewertete Ozonpro-
fil auswirken. Zu diesem Zweck wurden für eine Sommeratmosphäre mittlerer
nördlicher Breiten und eine Bodenalbedo von 0.05 Meßspektren im Spektralbe-
reich 290-355 nm für die Sonnenzenitwinkel 30� und 70� simuliert. In die Mo-
dellatmosphäre wurde eine Nimbostratuswolke der optischen Dicke 40 und der
Obergrenze 4 km eingefügt. Um die maximalen Effekte zu demonstrieren wurde
ein Bedeckungsgrad von 100 % angenommen. Bei geringeren Bedeckungsgraden
reagieren die Profilergebnisse entsprechend schwächer auf Fehler in den Wol-
kenparametern. Um die Sensitivität der ausgewerteten Ozonprofile bezüglich der
einzelnen Wolkenparameter von anderen Störeinflüssen zu separieren, wurden,
abgesehen vom dem zu untersuchenden Wolkenparameter, alle Atmosphärenpa-
rameter als bekannt vorausgesetzt. Die Ergebnisse der im folgenden diskutierten
Sensitivitätsuntersuchungen wurden bereits in gekürzter Form veröffentlicht [81].

8.4.1 Sensitivität bezüglich des Wolkentyps

In GOMETRAN sind 10 Wolkentypen definiert, die sich in ihrem Tropfengrös-
senspektrum und damit in ihrem bidirektionalen Reflektivitätsverhalten unterschei-
den [94]. Von diesen wurden für die Sensitivitätsuntersuchung fünf Typen ausge-
wählt, die ein breites Spektrum optischer Wolkeneigenschaften abdecken. Zusätz-
lich wurde eine Wolke, die wie eine Lambertsche Oberfläche reflektiert, berück-
sichtigt. Die Auswerteergebnisse sind in Abbildung 8.3 als relative Abweichungen
vom wahren Ozonprofil dargestellt. Man erkennt, daß die Profilergebnisse nahezu
unabhängig von der Wahl des Wolkentyps sind. Für die realistischen Wolken lie-
gen die Abweichungen zwischen ausgewertetem und wahrem Ozonprofil für den
SZW 30� unter 5 % und für denSZW 70� unter 2 %. Lediglich die unrealistische
Wolke mit Lambertschen Reflexionseigenschaften liefert bei einemSZW von 30�
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Abweichungen von mehr als 40 % und bei einemSZW von 70� Abweichungen
von bis zu 20 % vom wahren Ozonprofil.

Abbildung 8.3: Relative Abweichung der mit verschiedenen Wolkentypen ausge-
werteten Ozonprofile vom wahren Ozonprofil. Der wahre Wolken-
typ ist „Nimbostratus“.

8.4.2 Sensitivität bezüglich der optischen Dicke der Wolke

Die Parametrisierung von Wolken als bidirektional reflektierende Oberflächen ist
nur für optisch dicke Wolken mitτ > 9 zulässig [94]. Ist in derISCCP-Klima-
tologie für die optische Dicke ein Wert kleiner als 9 angegeben, so wird für die
Profilauswertung stets der Wert 9 verwendet. Wie Abbildung 8.4 zeigt, reagiert
das ausgewertete Ozonprofil nicht sehr empfindlich auf die optische Dicke der
Wolke. Die wahre optische Dicke der Wolke war in dieser Abbildungτ = 40.
Das Unterschätzen dieser relativ hohen optischen Dicke um 75 % führt bei beiden
Sonnenzenitwinkeln zu Fehlern im Ozonprofil von maximal 10 %, wohingegen
ein Überschätzen der optischen Dicke um 75 % sich kaum auf das Ozonpro-
fil auswirkt. Für eine optische Dicke von 0, d. h. keine Wolke, konvergiert das
Auswerteverfahren nicht mehr.
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Abbildung 8.4: Relative Abweichung der mit verschiedenen optischen Dicken der
Wolke ausgewerteten Ozonprofile vom wahren Ozonprofil. Die
wahre optische Dicke der Wolke istτ = 40.

8.4.3 Sensitivität bezüglich der Wolkenhöhe

Der interessanteste Wolkenparameter ist die Höhe der Wolkenobergrenze, auf die
das Profilergebnis relativ empfindlich reagiert. Dies ist in Abbildung 8.5 illu-
striert. Das Unterschätzen der Wolkenhöhe hat unterhalb von etwa 20 km Höhe
zu geringe Ozonkonzentrationen zur Folge und umgekehrt. Die Sensitivität des
ausgewerteten Ozonprofils bezüglich Fehlern in der Wolkenhöhe nimmt dabei mit
abnehmendem Sonnenzenitwinkel zu. Bei einemSZW von 30� führt bereits ein
Fehler von�1 km in der Wolkenhöhe zu einem Fehler von ungefähr�10 % in der
Ozonkonzentration unterhalb von 20 km.

In Anbetracht dieser Empfindlichkeit der Ozonprofile bezüglich der Wolken-
höhe ist die Möglichkeit, aus denGOME-Messungen selbst - genauer gesagt
aus der Absorption von Sauerstoff in der O2-A-Bande bei ungefähr 760 nm -
eine Schätzung für die aktuelle Wolkenhöhe zu gewinnen, von großem Interes-
se. Die Ableitung der Wolkenhöhe aus Satellitenmessungen in der O2-A-Bande
wurde erstmals 1961 vonYamamoto und Warkvorgeschlagen [174]. Für eine
ausführliche Beschreibung der Methode und Anwendungen auf Satellitenmes-
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Abbildung 8.5: Relative Abweichung der mit verschiedenen Wolkenhöhen ausge-
werteten Ozonprofile vom wahren Ozonprofil. Die wahre Wolken-
höhe beträgt 4 km.

sungen wird auf [54, 55] und die darin enthaltenen Referenzen verwiesen. Das
Verfahren macht sich die Tatsache zunutze, daß das Volumenmischungsverhältnis
von O2 in der Atmosphäre bis in Höhen von etwa 100 km konstant ist und folg-
lich das Vertikalprofil der O2-Konzentration im wesentlichen durch das Druck-
und Temperaturprofil bestimmt wird. Vergleicht man die im Bereich der O2-A-
Bande gemessene Transmission mit der Transmission bei einer benachbarten nicht
absorbierten Referenzwellenlänge, so erhält man ein Maß für die oberhalb der re-
flektierenden Oberfläche (d. h. der Wolkenobergrenze im bewölkten Fall und des
Erdbodens im unbewölkten Fall) durchstrahlten O2-Säule. Aus dieser läßt sich, da
das Vertikalprofil der O2-Konzentration als bekannt angenommen werden kann,
die Höhe der reflektierenden Oberfläche ableiten. Dieses Verfahren ist im Prinzip
für jedes homogen in der Atmosphäre verteilte Gas mit hinreichender Absorption
anwendbar. Die O2-A-Bande ist jedoch besonders gut geeignet, da sie sehr schmal
ist und nicht mit den Absorptionsbanden anderer Spurengase überlappt. Im Fal-
le durchbrochener Bewölkung erhält man mit dieser Methode ein kombiniertes
Wolkenhöhe-Bedeckungsgrad-Maß. Nimmt man diePMD-Messungen hinzu, aus
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denen sich der Bedeckungsgrad bestimmen läßt, so liefert die O2-A-Band-Metho-
de einen unabhängigen Wert für die Wolkenhöhe. Ein entsprechender Wolkenaus-
wertealgorithmus fürGOME befindet sich gegenwärtig im Entwicklungsstadium.
Der aktuelle Status ist in [66] dokumentiert.

8.5 Auswertung realerGOME -Messungen

Sowohl dieWaA- als auch dieWaO-Parametrisierung sind relativ grobe Beschrei-
bungen der tatsächlichen atmosphärischen Gegebenheiten. Um ihre Eignung für
die Auswertung realer Messungen zu testen, wurdenGOME-Spektren, die den
Zeitraum von Juli 1996 bis Juni 1997 umfassen, jeweils mit beiden Verfahren aus-
gewertet und mit Ozonsondenmessungen verglichen. Als Beispiel eines solchen
Vergleichs sind in den Abbildungen 8.6 und 8.7 Einzelprofilvergleiche für relativ
hohe Bedeckungsgrade über Süddeutschland bzw. Spitzbergen wiedergegeben.
Bei dem Beispiel vom 5. Mai 1997 über Süddeutschland sind die Unterschiede
zwischen den mit derWaA- und derWaO-Methode ausgewerteten Ozonprofilen
relativ groß. In den meisten Fällen wird dagegen kaum ein Unterschied zwi-
schen den beiden Ergebnissen beobachtet. In Abbildung 8.8 ist die statistische
Auswertung des Vergleichs derGOME-Ozonprofile mit den Ozonsondenprofi-
len für die Stationen Hohenpeißenberg und Ny-Ålesund dargestellt. Angegeben
sind dabei jeweils die mittlere relative Abweichung als Maß für eine systema-
tische Abweichung zwischen denGOME-Ergebnissen und den Sondenmessun-
gen sowie die mittlere quadratische Abweichung als Maß für die Streuung der
GOME-Ergebnisse um die Sondenmessungen. Die Ozonsondenprofile wurden
vor dem Vergleich durch Falten mit denGOME-Glättungsfunktionen geglättet
(Näheres hierzu in Abschnitt 9.6). Details des VergleichsGOME-Sonde sind an
dieser Stelle ohne Belang, da es lediglich auf die Unterschiede der Vergleiche
WaA-Sonde undWaO-Sonde ankommt. Im Falle der Station Hohenpeißenberg
ist sowohl die mittlere relative Abweichung als auch die mittlere quadratische Ab-
weichung für dieWaO-Profile in der Tropopausenregion und unteren Stratosphäre
deutlich größer als für dieWaA-Profile. Im Gegensatz dazu sind bei Ny-Ålesund
dieWaO-Ergebnisse geringfügig besser. Bei der Station Hohenpeißenberg ist die
Verschlechterung derWaO- im Vergleich zu denWaA-Ergebnissen zumindest
zum Teil dadurch bedingt, daß bei dieser Station in den Vergleich 30 Profile
aus der Zeit von Anfang November bis Ende April einfliessen.2 Diese Profile
weisen im Vergleich zu den Profilen zwischen Anfang Mai und Ende Oktober
einen deutlich höherenPMD-Bedeckungsgrad auf, der nur teilweise tatsächli-
cher Wolkenbedeckung entspricht. Ein nicht zu vernachlässigender Prozentsatz
desPMD-Bedeckungsgrades ist auf schneebedeckte Oberflächen (v. a. in den

2Die Ny-Ålesund Profile stammen aus der Zeit von Ende März bis Mitte September. Von Ende
September bis Ende März können keine Vergleiche durchgeführt werden, daGOME während der
Polarnacht keine Erdradianzen messen kann.
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Abbildung 8.6: GOME-Profilauswertung über Süddeutschland mitWaA-
bzw. WaO-Parametrisierung. Der aus denPMD-Messungen
abgeleitete Bedeckungsgrad beträgt 0.81 (links) bzw. 0.6 (rechts).
Zum Vergleich sind Ozonsondenmessungen der nahegelegenen
Station Hohenpeißenberg vom selben Tag dargestellt.

Alpen) zurückzuführen, die vomPMD-Algorithmus fälschlicherweise als Bewöl-
kung interpretiert werden. Klassifiziert man die Hohenpeißenberg-Profile nach
hohem (>60 %) und niedrigem (<30 %) Bedeckungsgrad, so fallen in die erste
Kategorie ausschließlich Profile von Anfang November bis Anfang Mai, wäh-
rend die zweite Gruppe, von wenigen Ausnahmen abgesehen, Profile von Mitte
Mai bis Ende Oktober enthält. Ein für diese beiden Gruppen separat durchgeführ-
ter Vergleich mit den zugehörigen Ozonsondenmessungen liefert die in Abbil-
dung 8.9 dargestellten Ergebnisse. Für die Profile mit niedrigem Bedeckungsgrad
ist die Streuung derGOME-Ergebnisse um die Sondenmessungen nahezu un-
abhängig davon, ob mit derWaA- oder derWaO-Methode ausgewertet wurde.
Im Gegensatz dazu ist die Streuung im Falle hoher Bedeckungsgrade bei der
WaO-Parametrisierung deutlich größer als bei derWaA-Parametrisierung. Bei
niedrigem Bedeckungsgrad ist die mittlere relative Abweichung für dieWaO-
Methode zwar etwas größer als für dieWaA-Methode, sie hat aber in beiden
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Abbildung 8.7: GOME-Profilauswertung über Spitzbergen mitWaA- bzw.WaO-
Parametrisierung. Der aus denPMD-Messungen abgeleitete Be-
deckungsgrad beträgt 0.64 (links) bzw. 0.68 (rechts). Zum Ver-
gleich sind Ozonsondenmessungen der nahegelegenen Station
Ny-Ålesund vom selben Tag dargestellt.

Fällen ein positives Vorzeichen. Bei hohem Bedeckungsgrad ist die mittlere re-
lative Abweichung unterhalb von 20 km Höhe fürWaA negativ und fürWaO
positiv. Dies erklärt, warum bei der Statistik über alle Profile die mittlere rela-
tive Abweichung derWaA-Parametrisierung deutlich kleiner ausfällt als die der
WaO-Parametrisierung. Zusammenfassend kann man sagen, daß der Vergleich
der WaA-Profile mit Ozonsondenmessungen eine relativ gute Übereinstimmung
zeigt. Auf den ersten Blick mag es überraschend erscheinen, daß mit der einfachen
Beschreibung von Wolken als erhöhter Bodenalbedo so gute Ergebnisse erzielt
werden. Dies läßt sich jedoch durch die verwendeten Auswerteparameter mit
breitbandiger spektraler Struktur erklären, die einen Großteil der Wolkeneffekte
absorbieren. Die Verwendung des rechenzeitintensiverenWaO-Verfahrens bringt
keine signifikante Verbesserung gegenüber demWaA-Verfahren. Dies liegt zum
einen daran, daß für die hierfür benötigte Wolkenhöhe nur klimatologische Werte
zur Verfügung stehen, die die Genauigkeitsanforderung von�1 km nicht erfüllen
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können. Zum anderen ist bei schneebedeckten Oberflächen zu bedenken, daß der
PMD-Algorithmus nicht zwischen Wolken und Schnee unterscheiden kann und
entsprechend den Bedeckungsgrad überschätzt.

8.6 Die Scan-Simulation

Während der zwölf Sekunden dauernden Messung eines Spektrums in Kanal 1A
führt GOME zwei vollständige Scan-Zyklen aus. Dabei variiert der Beobach-
tungswinkel zwischen +30� und -30� relativ zur Nadir-Richtung, und es wird
eine Fläche von 960� 100 km2 auf dem Erdboden abgetastet (siehe Abb. 3.1).
Ein solch großes Grundpixel ist in der Regel zumindest teilweise bewölkt, was zu
einem horizontal inhomogenen Szenario führt.

Bei der Standard-Profilauswertung werden die Strahlungstransportrechnungen
nur für die Nadir-Beobachtungsrichtung und unter Annahme horizontal homo-
gener Atmosphären- und Oberflächenbedingungen durchgeführt. Es ist jedoch
auch möglich, den Scan zu approximieren, indem die Spektren und Gewichts-
funktionen für eine mehr oder weniger große Anzahl von Beobachtungswinkeln
berechnet und dann arithmetisch gemittelt werden. Dabei kann für jeden Beob-
achtungswinkel ein anderes Atmosphärenszenario verwendet werden. Der größte
Nachteil dieser Scan-Simulation ist der drastische Anstieg der benötigten Re-
chenzeit. Im Gegensatz zur Nadir-Beobachtungsrichtung, für die nur eine einzige
Fourierkomponente in der Reihenentwicklung (4.14) benötigt wird, erhöht sich
für von der Nadir-Richtung abweichende Beobachtungswinkel die Anzahl der
Fourier-Komponenten auf typischerweise drei oder vier.

Exemplarisch sind in Abbildung 8.10 die Differenzen von mit und ohne Scan-
Simulation ausgewertetenGOME-Ozonprofilen für ein unbewölktes, ein relativ
homogen bewölktes und ein stark inhomogen bewölktes Grundpixel dargestellt.
Bei der Scan-Simulation wurden fünf Beobachtungswinkel (�24�,�12�, 0�) ver-
wendet, für die jeweils mit Hilfe derPMD-Messungen die effektive Albedo ge-
mäß Gleichung (8.1) berechnet wurde. Die maximalen Abweichungen der mit und
ohne Scan-Simulation ausgewerteten Profile liegen zwischen 3 und 4 %. Die über
die Höhe gemittelten Abweichungen betragen etwa 1 %, wobei die ohne Scan-
Simulation berechneten Profile die höheren Ozonkonzentrationen aufweisen. Für
die Auswertung mit Scan-Simulation ist ungefähr 15mal mehr Rechenzeit erfor-
derlich als für die Auswertung ohne Scan-Simulation. In Anbetracht der geringen
Unterschiede zwischen den mit und ohne Scan-Simulation ausgewerteten Profilen
ist dieser deutlich erhöhte Rechenaufwand nicht zu rechtfertigen, zumal wenn es
um die Auswertung großer Datenmengen geht.
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8.7 Zusammenfassung

Die GOME-Messungen werden im sichtbaren Spektralbereich sehr stark durch
Wolken beeinflußt. Daher müssen Wolken bei der Ozonprofilauswertung im UV-
sichtbaren Spektralbereich berücksichtigt werden. Die exakte Beschreibung durch-
brochener Bewölkung ist mit einem eindimensionalen Strahlungstransportmodell
wie GOMETRAN nicht möglich. ImFURM-Algorithmus wurden deshalb zwei
Näherungsverfahren zur Simulation durchbrochener Bewölkung implementiert.
Für die Beschreibung von Wolken als bidirektional reflektierende Oberflächen
(WaO-Parametrisierung) müssen der Bedeckungsgrad, der Wolkentyp, die opti-
sche Dicke der Wolke und die Höhe ihrer Obergrenze bekannt sein. Die ersten drei
Größen können für schneefreie Szenarien aus denPMD-Messungen bzw. aus der
ISCCP-Klimatologie mit hinreichender Genauigkeit abgeleitet werden. Im Ge-
gensatz dazu ist die Bestimmung der Wolkenhöhe mit der erforderlichen Genau-
igkeit von�1km gegenwärtig noch nicht möglich. Wie der Vergleich vonGOME-
Ozonprofilen mit Ozonsondenmessungen zeigt, bringt dieWaO-Parametrisierung
keinen signifikanten Vorteil gegenüber der einfacheren Beschreibung von Wol-
ken als Bodenoberfläche mit erhöhter Albedo (WaA-Parametrisierung), für die
lediglich der Bedeckungsgrad bekannt sein muß.

Um zu untersuchen, ob die Vernachlässigung der horizontalen Inhomogenitä-
ten, die häufig mit durchbrochener Bewölkung einhergehen, die Profilauswertung
negativ beeinflußt, wurden Profilauswertungen mit und ohne Scan-Simulation ver-
glichen. Dabei zeigten sich selbst bei inhomogenen Grundpixeln relativ geringe
Unterschiede in den Ozonkonzentrationen. Der für die Scan-Simulation drastisch
erhöhte Rechenzeitbedarf läßt sich also nicht durch eine entsprechende Verbesse-
rung der Profilergebnisse rechtfertigen.

GOME-Ozonprofile, die mit der einfachenWaA-Parametrisierung ohne Scan-
Simulation abgeleitet wurden, zeigen eine gute Übereinstimmung mit Ozonson-
denmessungen. Eine deutliche Verbesserung der Auswerteresultate für bewölkte
Pixel ließe sich nur durch eine verbesserte Simulation von Wolken in den Strah-
lungstransportrechnungen in Verbindung mit relativ genauen Informationen über
die aktuellen Wolkenparameter erreichen.
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Abbildung 8.8: Mittlere relative Abweichung und mittlere quadratische Abwei-
chung (RMS) zwischen den mit derWaA- bzw. der WaO-
Parametrisierung ausgewertetenGOME-Ozonprofilen und Ozon-
sondenmessungen vom selben Tag. Der Vergleich für die Station
Hohenpeißenberg (oben) umfaßt 49 Profile, der für die Station
Ny-Ålesund (unten) 32 Profile.
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Abbildung 8.9: Mittlere relative Abweichung und mittlere quadratische Abwei-
chung (RMS) zwischen den mit derWaA- bzw. der WaO-
Parametrisierung ausgewertetenGOME-Ozonprofilen und Ozon-
sondenmessungen der Station Hohenpeißenberg vom selben Tag.
Der Vergleich wurde für Szenarios mit niedrigem (oben) und
hohem (unten)PMD-Bedeckungsgrad separat durchgeführt.
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Abbildung 8.10: Relative Abweichung zwischen ohne und mit Scan-Simulation
ausgewertetenGOME-Ozonprofilen über Süddeutschland. Für
die Scan-Simulation wurden die Beobachtungswinkel�24�,
�12� und 0� verwendet. Positive Abweichungen bedeuten, daß
die Auswertung ohne Scan-Simulation höhere Ozonkonzentra-
tionen liefert.
Links: unbewölkt, Bedeckungsgrad ohne Scan: 0.02, Be-
deckungsgrad mit Scan (von Ost nach West): 0.01, 0.00, 0.02,
0.04, 0.05.
Mitte: homogen bewölkt, Bedeckungsgrad ohne Scan: 0.52, Be-
deckungsgrad mit Scan (von Ost nach West): 0.49, 0.40, 0.56,
0.59, 0.57.
Rechts: inhomogen bewölkt, Bedeckungsgrad ohne Scan: 0.58,
Bedeckungsgrad mit Scan (von Ost nach West): 0.63, 0.71, 0.90,
0.55, 0.12.





Teil III

Validation der GOME -Ozonprofile





Überblick zu Teil III

Die interne Konsistenz des AuswertealgorithmusFURM wurde während der Ent-
wicklungsphase regelmäßig mit Hilfe simulierter Spektren überprüft. Um die aus
echtenGOME-Messungen abgeleiteten Ozonprofile zu validieren, müssen diese
mit unabhängigen Messungen verglichen werden. In diesem Teil werden die Er-
gebnisse der ersten Validation derGOME-Ozonprofile präsentiert (siehe auch [83,
82, 84]). Den Quellennachweis der Vergleichsmessungen findet man in Anhang A.

� Schwerpunkt vonKapitel 9 ist die Validation vonGOME-Ozonprofilen mit
Ozonsondenmessungen mehrerer europäischer Stationen. Um jahreszeitli-
che Variationen untersuchen zu können, wurde ein Vergleichszeitraum von
einem Jahr (Juli 96 bis Juni 97) gewählt.

In Abschnitt 9.3 werden zunächst für jede Vergleichsmessung die Gesamt-
ozonwerte, die sich mit demFURM- und demDOAS-Verfahren ergeben,
miteinander verglichen. In den folgenden Abschnitten werden dieGOME-
und die Sondenprofile unter verschiedenen Aspekten miteinander vergli-
chen. Anhand der Einzelprofilvergleiche inAbschnitt 9.4sollen die Schwie-
rigkeiten, die sich beim Vergleich von Messungen unterschiedlicher Instru-
mente ergeben, herausgearbeitet werden. Um quantitative Aussagen ma-
chen zu können, müssen die vertikal hochaufgelösten Sondenmessungen
an die geringere Vertikalauflösung derGOME-Profile angepaßt werden.
Dies kann beispielsweise durch die Berechnung von Ozonteilsäulengehal-
ten für Schichten geeigneter Dicke (Abschnitt 9.5) oder durch die Faltung
der Sondenprofile mit denGOME-Glättungsfunktionen (Abschnitt 9.6) ge-
schehen. InAbschnitt 9.7werden schließlich Monatsmittelwerte der Profile
für ausgewählte Monate diskutiert.

� Für die quasi-globale Validation derGOME Ozonprofile wurdenSAGE-
II -Messungen von September 1996 und von April 1997 ausgewählt. Die
Ergebnisse dieses Vergleichs werden inKapitel 10 diskutiert.





Kapitel 9

Vergleich mit
Ozonsondenmessungen

9.1 Meßprinzip der Ozonsonden

Sowohl bei der Brewer-Mast-Sonde als auch bei der ECC-Sonde beruht das Meß-
prinzip auf dem elektrochemischen Nachweis von Ozon mittels einer Jod-Jodid-
Redoxreaktion. Die ECC-Sonde wurde in den sechziger Jahren vonKomhyr ent-
wickelt und ist heute der am weitesten verbreitete Sondentyp [90]. Der Sensor
besteht aus zwei Platinelektroden, die in separate, mit Kaliumjodidlösungen un-
terschiedlicher Konzentration gefüllte Anoden- und Kathoden-Halbzellen eintau-
chen. Wird ozonhaltige Luft durch die Kathodenzelle gepumpt, so wird dort das
Jodid gemäß der Reaktion

2KI+O3+H2O�! 2KOH+ I2+O2

zu Jod oxidiert, das dann wiederum an der Kathode zu Jodid reduziert wird.
Aufgrund der unterschiedlichen Konzentration der Kaliumjodidlösungen in der
Anoden- und in der Kathodenzelle besteht zwischen den Elektroden eine elektro-
motorische Kraft, die zu einem zum Ozonpartialdruck proportionalen Stromfluß
führt. Die vonBrewer und Milford entwickelte Brewer-Mast-Sonde hat nur ei-
ne Reaktionszelle. Die elektromotorische Kraft wird hier durch die Verwendung
einer Platin-Kathode und einer Silber-Anode erzeugt [16].

Die Ozonsonden werden stets zusammen mit einer Radiosonde geflogen, so
daß neben den Ozonwerten unter anderem auch die meteorologischen Standardpa-
rameter Druck und Temperatur zur Verfügung stehen. Dies ermöglicht eine einfa-
che Umrechnung des Ozonpartialdruckes in die Ozonteilchendichte als Funktion
der Höhe. Letzteres ist die Einheit, die zur Darstellung der Ozonprofile imFURM-
Algorithmus verwendet wird. Die maximale Höhe, bis zu der die Ozonsonden
zuverlässige Ergebnisse liefern, liegt bei ungefähr 30 km.

Einen detaillierten Überblick über die möglichen Fehlerquellen bei beiden
Sondentypen findet man in [7]. In der Stratosphäre bei etwa 25 km Höhe wird
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Station Sondentyp geograph. Breite, LängeAnzahl Koinzidenzen
Ny-Ålesund ECC 78.93�N, 11.95�O 32
Sodankylä ECC 67.24�N, 26.36�O 19
Lerwick ECC 60.13�N, 1.18�W 24

Hohenpeißenberg Brewer-Mast 47.48�N, 11.01�O 49
Payerne Brewer-Mast 46.80�N, 6.95�O 73

Tabelle 9.1: Überblick über die für die Validation derGOME-Ozonprofile ver-
wendeten Ozonsondenmessungen.

die Genauigkeit („accuracy“) beider Sondentypen auf�6% geschätzt. Die Prä-
zision („precision“) wird für die Brewer-Mast-Sonden mit�4% angegeben, und
für die ECC-Sonden mit�1:5% bis�6%. In der Troposphäre betragen die sy-
stematischen Fehler+3:5% für die ECC-Sonden und�9:5% für die Brewer-
Mast-Sonden. Die Präzision der troposphärischen Ozonsondenmessungen wird
für beide Sondentypen mit�3% angegeben.

9.2 Auswahl der Sondenmessungen

Ozonsonden werden bereits seit Jahrzehnten eingesetzt und gehören somit zu den
Standardinstrumenten zur Messung von Ozonprofilen. Daher werden sie häufig
zur Validation von neu eingeführten Ozonsensoren verwendet. Die Ozonsonden-
messungen überdecken nicht nur den Höhenbereich, in demGOME seine besten
Profilergebnisse liefert (20-35 km), sondern ermöglichen auch die Validation der
aus denGOME-Messungen abgeleiteten troposphärischen Ozongehalte. Europa
und Nordamerika verfügen über ein relativ dichtes Netz von Stationen, die re-
gelmäßige Ozonsondenaufstiege durchführen. In diesen Gebieten ist daher eine
Validation mit guter zeitlicher und räumlicher Auflösung möglich.

Die für die Validation derGOME-Ozonprofile verwendeten Sondenmessun-
gen sind im Überblick in Tabelle 9.1 dargestellt. Die Daten der einzelnen Mes-
sungen sind in Anhang B aufgelistet. Die Stationen für den Vergleich wurden so
ausgewählt, daß ein guter meridionaler Querschnitt von Nord- und Mitteleuropa
gewährleistet ist. Ferner sollten sowohl ECC- als auch Brewer-Mast-Sonden be-
rücksichtigt werden. In den Vergleich wurden nur solche Ozonsondenmessungen
einbezogen, die am selben Tag wie derGOME-Überflug stattgefunden und eine
Höhe von mindestens 30 km erreicht hatten. Der Abstand zwischen der Sonden-
station und dem Zentrum desGOME-Grundpixels durfte nicht größer als 500 km
sein (300 km für Ny-Ålesund). Um die jahreszeitlichen Ozonvariationen verfol-
gen zu können, wurde als Vergleichszeitraum die Zeit von Juli 1996 bis Juni
1997 gewählt. Die beste zeitliche Überdeckung findet man in Payerne mit fünf
bis neun Koinzidenzen pro Monat und in Hohenpeißenberg, wo bis zu sieben
koinzidente Messungen pro Monat zur Verfügung stehen. In Ny-Ålesund sind
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zwischen Mitte September und Ende März keine Vergleiche möglich, daGOME
während der Polarnacht keine Messungen durchführen kann. In Sodankylä gibt es
von November 1996 bis Februar 1997 und in Lerwick im Dezember 1996 keine
Vergleichsmessungen.

Den Gesamtozongehalt kann man aus der Sondenmessung abschätzen, indem
man die Ozonwerte vom Start bis zur von der Sonde erreichten Höhe integriert und
dazu den geschätzten Restozongehalt oberhalb des Sondierungsbereichs addiert.
Als Qualitätskontrolle ist es üblich, diesen aus der Ozonsondenmessung abge-
leiteten Gesamtozongehalt mit dem Gesamtozongehalt, der möglichst zeitgleich
mit einem nahegelegenen Spektrophotometer bestimmt wurde, zu vergleichen.
Das Verhältnis der beiden Gesamtozonwerte wird als Dobson-Korrekturfaktor be-
zeichnet. Da die Spektrophotometermessungen sehr genau sind, während es bei
den Ozonsondenmessungen eher zu Fehlern kommen kann, sind stark streuen-
de Dobson-Korrekturfaktoren ein Indiz für Fehler bei den Ozonsondenmessun-
gen. Die Ozonprofile der Brewer-Mast-Sonden werden standardmäßig mit dem
Dobson-Korrekturfaktor skaliert. Bei den in dieser Arbeit verwendeten Messun-
gen der Station Hohenpeißenberg variieren die Korrekturfaktoren zwischen 0.954
und 1.196. Der Mittelwert liegt bei 1.065, d. h. im Mittel unterschätzen die Ozon-
sondenmessungen den Gesamtozongehalt. Die entsprechenden Werte für Payerne
sind 0.964 (Minimum), 1.332 (Maximum) und 1.093 (Mittelwert). In Sodankylä
variieren die Korrekturfaktoren zwischen 0.960 und 1.120. Der Mittelwert beträgt
1.029. Da nicht für alle Sondenaufstiege Korrekturfaktoren vorliegen, werden
die Messungen aus Sodankylä in dieser Arbeit stets unkorrigiert verwendet. Für
die Ozonsondenmessungen aus Ny-Ålesund und Lerwick stehen keine Dobson-
Korrekturfaktoren zur Verfügung.

9.3 Vergleich desFURM - und DOAS-Gesamtozons

Vor dem eigentlichen Vergleich zwischen denGOME- und den Sondenprofilen
ist es interessant, die mit demFURM-Algorithmus abgeleiteten Gesamtozon-
werte mit den Ergebnissen derDOAS-Auswertung zu vergleichen. DerFURM-
und derDOAS-Algorithmus können als unabhängige Verfahren zur Bestimmung
von Ozonsäulengehalten ausGOME-Messungen betrachtet werden. Da bei der
DOAS-Auswertung differentielle Absorptionsstrukturen in einem nur wenige Na-
nometer breiten Fit-Fenster angepaßt werden, ist dieses Verfahren im Gegensatz
zur FURM-Auswertung relativ unempfindlich gegenüber Fehlern in der radio-
metrischen Kalibration der Spektren. Für Messungen mit Sonnenzenitwinkeln
unterhalb von etwa 60� ist die Bestimmung des Luftmassenfaktors, der zur Um-
rechnung der schrägen in vertikale Säulen benötigt wird, relativ unproblematisch,
so daß sich dieDOAS-Gesamtsäulen in diesem Bereich als Referenz für den Ver-
gleich mitFURM-Gesamtsäulen eignen. Besonders günstig für den Vergleich ist
die Tatsache, daß sich dieFURM- und dieDOAS-Ozonsäulengehalte auf diesel-
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ben Luftmassen beziehen, was bei Vergleichen mit anderen Meßsystemen nicht
der Fall ist. Bei denFURM-Auswertungen wurde versucht, die Kalibrationsfeh-
ler mit Hilfe der Chebyshev-Polynome zumindest teilweise zu korrigieren (siehe
auch Abschnitt 7.5.4).

Bei der globalen Validation derDOAS-Ozonsäulen des offiziellen Level-2-
Produktes mit Hilfe desSAOZ-Netzwerks1 zeigte sich, daß die Übereinstimmung
der Ozonsäulengehalte vom Sonnenzenitwinkel derGOME-Messungen abhängt
[99]. Bei Sonnenzenitwinkeln unterhalb von 60� liegt die mittlere Abweichung
zwischen denGOME- und denSAOZ-Ozonwerten im Bereich�4 %. Ähnli-
che Ergebnisse liefert der Vergleich derDOAS-Ozonsäulen mit Messungen der
Brewer- und Dobson-Instrumente derNDSC-Stationen2 in den Alpen [100]. Bei
Sonnenzenitwinkeln oberhalb von etwa 60� sind dieGOME-DOAS-Werte al-
lerdings systematisch kleiner als dieSAOZ-Werte. Der Vergleich derFURM-
und derDOAS-Gesamtozonwerte ist mit diesen Beobachtungen konsistent. Wie
aus den Abbildungen 9.1 bis 9.3 ersichtlich, sind die jahreszeitlichen Variatio-
nen desFURM- und desDOAS-Gesamtozons sehr ähnlich. Betrachtet man die
relativen Abweichungen, so liegt in 70 % der Fälle die Abweichung zwischen
dem FURM- und demDOAS-Gesamtozongehalt unter 3 %. In Abbildung 9.4
erkennt man, daß in Ny-Ålesund, wo die Sonnenzenitwinkel bei fast allenGOME-
Messungen größer als 60� waren, dieFURM-Werte systematisch höher als die
DOAS-Werte sind. Die maximale Abweichung liegt bei etwa 11.5 %, der Mittel-
wert über alle Messungen bei 6 %. In Sodankylä liegen dieFURM-Ergebnisse im
Mittel um 2.5 % über denDOAS-Ergebnissen, wobei die maximale Abweichung
etwa 6.5 % beträgt. Für Lerwick streuen die relativen Abweichungen zwischen+9
und�3 %, wobei bei hohen Sonnenzenitwinkeln dieFURM-Werte deutlich über
denDOAS-Werten liegen. Die beste Übereinstimmung wird für Hohenpeißenberg
und Payerne beobachtet. Die Abweichungen bewegen sich hier im Bereich�5 %.
Im Mittel über alle Messungen liegen die Abweichungen zwischen denFURM-
und denDOAS-Ergebnissen bei beiden Stationen unter 0.1 %. Insgesamt ergeben
sich beim Vergleich derDOAS-Ozonsäulen mit denFURM-Ozonsäulen ähnliche
Abweichungen wie beim Vergleich mit denSAOZ-Messungen. Insbesondere lie-
gen bei hohen Sonnenzenitwinkeln dieFURM-Ozonsäulen systematisch über den
DOAS-Ozonsäulen. Dies liegt möglicherweise an Problemen bei der Berechnung
der Luftmassenfaktoren für große Sonnenzenitwinkel, die nur die operationelle
DOAS-Auswertung, nicht aber dieFURM-Auswertung betreffen.

1SAOZ: Système d’Analyse par Observation Zénithale
2NDSC: Network for the Detection of Stratospheric Change
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Abbildung 9.1: FURM- undDOAS-Gesamtozon für Ny-Ålesund und Sodankylä.
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Abbildung 9.2: Wie Abb. 9.1 für Lerwick und Hohenpeißenberg.
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Abbildung 9.3: Wie Abb. 9.1 für Payerne.

Abbildung 9.4: Relative Abweichung zwischenFURM- und DOAS-Gesamtozon
als Funktion des Sonnenzenitwinkels.
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9.4 Einzelprofilvergleiche

9.4.1 Hohenpeißenberg

Im Vergleichszeitraum von Juli 1996 bis Juni 1997 standen in Hohenpeißenberg
an zehn Tagen zusätzlich zu den Sondenmessungen auchDIAL -Messungen3 für
die Validation derGOME-Profile zur Verfügung. Das Hohenpeißenberger Strato-
sphärenlidar, das seit 1987 im Routinebetrieb eingesetzt wird, emittiert simultane
Laserpulse bei 308 nm und 353 nm. Da das Licht bei 308 nm stark von Ozon ab-
sorbiert wird, während bei 353 nm fast keine Absorption erfolgt, kann aus dem
Unterschied des bei 308 und 353 nm rückgestreuten Signals die Ozonteilchen-
dichte abgeleitet werden. Aus der Laufzeit zwischen dem Aussenden des Licht-
pulses und dem Eintreffen des rückgestreuten Lichts kann die Streuhöhe bestimmt
werden. Messungen des stratosphärischen Ozons können nur in klaren Nächten
durchgeführt werden, da bei bedecktem Himmel der Lichtpuls nicht bis in die
Stratosphäre vordringen kann und nur nachts das Untergrundlicht des Himmels
so schwach ist, daß sich das relativ kleine Rückstreusignal nachweisen läßt. Um
die Genauigkeit der Messungen zu erhöhen, wird über die ganze Nacht gemittelt.
Für das aus einer solchen Nachtmessung abgeleitete Ozonprofil wird zwischen
15 und 30 km Höhe eine Genauigkeit von besser als 3 % angegeben. In 35 km
Höhe liegt der Fehler bei 10 %, in 40 km Höhe bei 20 % und in 50 km Höhe bei
100 %. Höhen unterhalb von 10 bis 15 km sind nicht zugänglich, da hier aufgrund
der geringen Ozonkonzentration die Ozonabsorption bei 308 nm zu gering ist. Für
eine detaillierte Beschreibung des Instruments und der Datenauswertung wird auf
[32] und [153] verwiesen.

In den Abbildungen 9.5 bis 9.7 sind dieGOME-, Lidar- und Sondenprofile
einander gegenübergestellt. Oberhalb von etwa 20 km Höhe stimmen die Ergeb-
nisse der drei vollkommen unabhängigen Meßverfahren von wenigen Ausnahmen
abgesehen innerhalb der 1σ-Fehler desGOME-Profils überein. In der unteren
Stratosphäre macht sich die unterschiedliche Vertikalauflösung der Profile (Sonde
�300 m, Lidar�1 km, GOME�10 km) deutlich bemerkbar. Die Sonden- und
Lidarprofile weisen dort relativ feine Vertikalstrukturen auf, dieGOME nicht
auflösen kann. Die Abweichungen zwischen den Sonden- und den Lidarprofilen
in der unteren Stratosphäre lassen sich häufig mit der Zeitdifferenz von mehre-
ren Stunden zwischen den Messungen erklären. Die starke, dynamisch bedingte
Ozonvariabilität in der unteren Stratosphäre kann bereits innerhalb solch kurzer
Zeiträume zu deutlichen Änderungen der Ozonkonzentration führen. Beim Ver-
gleich mit denGOME-Profilen kommt hinzu, daß diese die mittleren Verhältnisse
eines 960�1002km großen Grundpixels beschreiben, während die Sonden- und
die Lidarprofile lokale Verhältnisse wiedergeben. Dies kann in der Troposphäre
und in der unteren Stratosphäre, wo die horizontale Ozonverteilung sehr variabel
ist, ebenfalls deutlich voneinander abweichende Profilergebnisse zur Folge haben.

3DIAL : DIfferential Absorption Lidar
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Abbildung 9.5: Einzelprofilvergleiche für Hohenpeißenberg. Die gestrichelten
Linien geben den 1σ-Fehler des GOME-Ozonprofils gemäß
Gl. 5.16 an, wobei die A-priori-Kovarianzmatrix aus derKNMI -
Klimatologie abgeleitet wurde (siehe Abschnitt 6.3.2).
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Abbildung 9.6: Wie Abb. 9.5.
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Abbildung 9.7: Wie Abb. 9.5.

9.4.2 Ny-Ålesund

In Ny-Ålesund wurden neben den Sondenmessungen auch Messungen des vom
IUP entwickeltenRAM 4 für den Vergleich mit denGOME-Ozonprofilen heran-
gezogen. DasRAM ist ein Mikrowellen-Radiometer, mit dem unter anderem die
thermische Emission von Ozon bei 142 GHz gemessen wird. Eine ausführliche
Instrumentenbeschreibung findet man in [101]. Aus der Form der druckverbreiter-
ten Emissionslinie läßt sich die Vertikalverteilung des Ozon-Volumenmischungs-
verhältnisses (VMR ) ableiten. Die Messungen sind weitgehend unabhängig von
den Wetterbedingungen. Sie werden seit Ende 1994 mit kurzen Unterbrechun-
gen nahezu kontinuierlich durchgeführt, wobei ungefähr einmal pro Stunde ein
Ozonprofil geliefert wird. Für die Datenauswertung wird das Optimal-Estimation-
Verfahren verwendet. Die Ozonprofile überdecken den Höhenbereich von 15 bis
55 km mit einer Vertikalauflösung von ungefähr 10 km und einer Genauigkeit von
ungefähr�0:1 ppm.

Aufgrund der vergleichbaren Vertikalauflösung sieht es auf den ersten Blick
so aus, als könne man dieGOME- und dieRAM -Profile sehr einfach miteinander
vergleichen. Da jedoch aus denGOME-Messungen Teilchendichten und aus den
RAM -Messungen Volumenmischungsverhältnisse ausgewertet werden, müssen

4RAM : Radiometer for Atmospheric Measurements
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die Profile zunächst auf eine gemeinsame Einheit umgerechnet werden. Dies zieht
aufgrund der relativ geringen Vertikalauflösung der beiden Meßsysteme Fehler
nach sich, die einen quantitativen Profilvergleich erschweren. Unter der verein-
fachenden Annahme, daß dieGOME- und dieRAM -Glättungsfunktionen Recht-
eckfunktionen mit der Amplitude 1 und der HalbwertsbreiteH sind, kann man die
GOME-OzonteilchendichtenO3;GOME und dasRAM -Volumenmischungsverhält-
nisvmrO3;RAM in der Höhe ˜z in der Form

nO3;GOME(z̃) =
1
H

Z z̃+H
2

z̃�H
2

nO3(z)dz (9.1)

vmrO3;RAM(z̃) =
1
H

Z z̃+H
2

z̃�H
2

vmrO3(z)dz =
1
H

Z z̃+H
2

z̃�H
2

nO3(z)
n(z)

dz (9.2)

schreiben (siehe Gl. 6.9). Dabei istnO3(z) die tatsächliche Ozonteilchendichte und
n(z) die tatsächliche Teilchendichte der Luft. Die einfache Umrechnung

nO3;RAM(z̃) = vmrO3;RAM(z̃)n(z̃) (9.3)

liefert offensichtlich eine Teilchendichte, die in der Regel nicht mit derGOME-
Teilchendichte identisch ist. Dies ist in Abbildung 9.8 illustriert. Dort sind die
Auswerteergebnisse für die Höhen ˜z= 10;15; :::;50;55km für zwei verschiedene
Szenarien dargestellt. Als „wahres“ Ozonprofil wurde jeweils eine Sondenmes-
sung verwendet, die oberhalb der von der Sonde erreichten Höhe mit klimato-
logischen Werten bis auf 60 km Höhe extrapoliert wurde. Auf der linken Seite
der Abbildung sind die Ozonprofile in der Einheit Teilchendichte angegeben. Die
“GOME”-Werte wurden gemäß Gleichung (9.1) aus dem Sondenprofil berech-
net, wobei für die Halbwertsbreite der WertH = 10 km verwendet wurde. Die
“RAM ”-Volumenmischungsverhältnisse wurden mit Hilfe von Gleichung (9.2)
berechnet und dann gemäß Gleichung (9.3) in Teilchendichten umgerechnet. Auf
der rechten Seite der Abbildung sind die Ergebnisse in der Einheit Volumenmi-
schungsverhältnis dargestellt, d. h. die “RAM ”-Werte wurden aus Gleichung (9.2)
berechnet, während sich die “GOME”-Ergebnisse aus Gleichung (9.1) mit an-
schließender Umrechnung analog zu Gleichung (9.3) ergaben. Man erkennt, daß
sich allein aufgrund der Umrechnung von einer Einheit in die andere deutliche Ab-
weichungen zwischen den Auswerteergebnissen ergeben. Unterhalb des Teilchen-
dichtemaximums liegen die “RAM ”-Werte um 10 bis 50 % über den “GOME”-
Werte, während sie oberhalb des Teilchendichtemaximums 10 bis 20 % niedriger
als die “GOME”-Werte sind. Bei Vergleichsprofilen, die eine deutlich bessere
Vertikalauflösung als dieGOME-Profile haben (z. B. Ozonsondenmessungen),
treten diese Probleme nicht auf, denn man kann das hochaufgelöste Profil zu-
nächst in das entsprechende Ozonteilchendichteprofil umrechnen und dann durch
Faltung mit denGOME-Glättungsfunktionen derGOME-Vertikalauflösung an-
passen. Diese Vorgehensweise wird in Abschnitt 9.6 angewendet.
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Anhand der Abbildung 9.8 wird ferner deutlich, wie stark der optische Ein-
druck der Übereinstimmung der Profile von der gewählten Darstellung abhängt.
Da das Volumenmischungsverhältnis unterhalb des Teilchendichtemaximums sehr
schnell abnimmt, sehen in derVMR -Darstellung die großen relativen Abweichun-
gen zwischen den “RAM ”- und den “GOME”-Werten eher gering aus, während
im Bereich desVMR -Maximums die vergleichsweise kleinen relativen Abwei-
chungen drastisch hervortreten. Im Gegensatz dazu treten in der Teilchendichte-
darstellung Abweichungen in der unteren und mittleren Stratosphäre besonders
deutlich hervor, während die obere Stratosphäre optisch kaum ins Gewicht fällt.

Neben den Umrechnungsproblemen kann beim Vergleich zwischen denRAM -
und denGOME-Profilen auch die Größe desGOME-Grundpixels zu Abweichun-
gen führen. Vor allem während der Vortex-Periode hängen die Vergleichsergeb-
nisse unter Umständen stark von der Position von Ny-Ålesund und desGOME-
Pixels relativ zum polaren Vortex ab. Im Gegensatz dazu ist die Zeitdifferenz
zwischen derRAM -Messung und demGOME-Überflug in der Regel kleiner als
eine Stunde und sollte daher keine großen Abweichungen in den Ozonprofilen zur
Folge haben.

Angesichts dieser Fehlerquellen, die selbst bei perfektenGOME- undRAM -
Messungen vorhanden sind, ist beim quantitativen Vergleich der Profile eine ge-
wisse Vorsicht angebracht. Exemplarisch sind in Abbildung 9.9 die Profilergeb-
nisse für zwei Tage im Frühjahr 1997 jeweils in der Teilchendichte- und in der
VMR -Darstellung wiedergegeben. Zusätzlich ist auch das Sondenprofil vom sel-
ben Tag dargestellt. Die Abbildungen aller 15 Vergleichstage zwischen Ende März
und Ende Juni 1997 sind in Anhang C zusammengefaßt. Bei der Beurteilung
der Vergleiche sollte man sich auf Höhen zwischen 15 und 30 km konzentrieren,
da hier alle drei Meßverfahren relativ zuverlässige Ergebnisse liefern. Insgesamt
ist die Übereinstimmung der drei unabhängig bestimmten Ozonprofile in diesem
Höhenbereich durchaus zufriedenstellend.
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Abbildung 9.8: Veranschaulichung der Umrechnungsfehler.
Oben: Sondenprofil aus Ny-Ålesund vom 30. März 1997,
Unten: Sondenprofil aus Hohenpeißenberg vom 21. März 1997
(weitere Erläuterungen im Text).
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Abbildung 9.9: Einzelprofilvergleiche für Ny-Ålesund (links: Teilchendichtedar-
stellung, rechts:VMR-Darstellung). Die gestrichelten Linien
geben den 1σ-Fehler desGOME-Ozonprofils gemäß Gl. 5.16 an,
wobei bei der Berechnung der A-priori-Kovarianzmatrix eine re-
lative Standardabweichung von 30 % angenommen wurde (siehe
Abschnitt 6.3.2).



150 Vergleich mit Ozonsondenmessungen

9.5 Vergleich der Teilsäulengehalte

Um einen sinnvollen quantitativen Vergleich zwischen den Sonden- und denGO-
ME-Ozonprofilen durchführen zu können, muß das vertikal hochaufgelöste Son-
denprofil der geringeren Vertikalauflösung desGOME-Profils angepaßt werden.
Eine Möglichkeit, dies zu tun, besteht darin, die Ozonprofile über definierte Hö-
henschichten zu integrieren und anstelle der eigentlichen Profile die Ozon-Teil-
säulengehalte zu vergleichen. Die Schichtdicke sollte dabei ungefähr der Verti-
kalauflösung derGOME-Profile entsprechen. Die Wahl der Schichtgrenzen ist
allerdings einer gewissen Willkür unterworfen und eine einmal getroffene Wahl
ist nicht für alle Atmosphärenbedingungen gleichermaßen geeignet. Vor allem,
wenn die unterste Atmosphärenschicht als vom Erdboden bis zur Tropopause rei-
chend definiert werden soll, ist man mit der Tatsache konfrontiert, daß die Höhe
der Tropopause von der Jahreszeit, der geographischen Lage und der aktuellen
Wettersituation abhängt. Zudem gibt es auch verschiedene Definitionen der Tro-
popause, die einen nicht vernachlässigbaren Einfluß darauf haben, wieviel Ozon
der Troposphäre zugeordnet wird [10].

Um den Vergleich möglichst einfach und übersichtlich zu halten, wurden in
dieser Arbeit drei Höhenschichten definiert, die in mittleren Breiten als repräsen-
tativ für die Troposphäre (0 bis 10 km), die untere Stratosphäre (10 bis 20 km)
und die mittlere Stratosphäre (20 bis 30 km) gelten können. Die für diese Schich-
ten berechneten Teilsäulengehalte sowie die relativen Abweichungen zwischen
denGOME- und den Sondenergebnissen sind in den Abbildungen 9.10 bis 9.14
dargestellt. Um den Informationsgewinn durch dieGOME-Messungen zu ver-
anschaulichen, sind auch immer die Teilsäulengehalte angegeben, die sich aus
den klimatologischen A-priori-Profilen ergeben. Man erkennt, daß vor allem in
den oberen beiden Schichten dieGOME- und die Sonden-Teilsäulen einen sehr
ähnlichen jahreszeitlichen Verlauf zeigen. In der mittleren Stratosphäre variiert
die relative Abweichung zwischen denGOME- und den Sondenergebnissen ty-
pischerweise im Bereich�10%, während in der unteren Stratosphäre und in der
Troposphäre in Einzelfällen relative Abweichungen von bis zu 50 % auftreten.

Im Rahmen der statistischen Auswertung des Vergleichs wurden für jede Sta-
tion folgende Größen berechnet:

1. die mittlere relative Abweichung zwischen denGOME- und den Sonden-
Teilsäulengehalten

MRA =
1
M

MX
i=1

SGOME;i �SSonde;i

SSonde;i
(9.4)

M : Anzahl der Messungen
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2. die mittlere quadratische Abweichung

MQA =

vuut 1
M

MX
i=1

�
SGOME;i �SSonde;i

SSonde;i

�2

; (9.5)

3. der empirische Korrelationskoeffizient

CORR =

PM
i=1(SGOME;i� S̄GOME)(SSonde;i� S̄Sonde)qPM
i=1(SGOME;i� S̄GOME)2(SSonde;i� S̄Sonde)2

; (9.6)

mit

S̄GOME =
1
M

MX
i=1

SGOME;i und S̄Sonde=
1
M

MX
i=1

SSonde;i:

Die MRAdient als Indikator für systematische Abweichungen zwischen denGO-
ME- und den Sondenmessungen, während dieMQAdie Streuung derGOME- um
die Sondenergebnisse beschreibt. Der Korrelationskoeffizient ist ein Maß dafür,
wie gut die von den beiden Meßsystemen erfaßten Ozonvariationen übereinstim-
men. Die Ergebnisse des Vergleichs zwischen denGOME- und den Sondenteil-
säulen einerseits und den A-priori- und den Sondenteilsäulen andererseits sind in
Tabelle 9.2 zusammengefaßt.

In der troposphärischen Schicht liegt dieMQA zwischen denGOME- und
den Sondenteilsäulen zwischen 20 und 24 %, wobei für alle Stationen eine leich-
te Verbesserung gegenüber derMQA zwischen den A-priori- und den Sonden-
werten beobachtet wird. Für Lerwick, Hohenpeißenberg und Payerne sind die
Beträge der systematischen Abweichungen gering (3-5 %). In Ny-Ålesund und
Sodankylä liegen dieGOME-Werte im Jahresmittel um 11.3 bzw. 12.8 % über
den Sondenwerten. Insgesamt ist dieMRA zwischen denGOME- und den Son-
denmessungen deutlich kleiner als dieMRAzwischen den A-priori- und den Son-
denwerten. Der Korrelationskoeffizient variiert für Ny-Ålesund, Lerwick, Hohen-
peißenberg und Payerne zwischen 0.3 und 0.4. Diese vergleichsweise niedrige
Korrelation ist in erster Linie eine Folge der relativ geringen Empfindlichkeit der
GOME-Messungen bezüglich troposphärischer Ozonverteilungen. Dies bedeutet,
daß dasGOME-Profil in der Troposphäre sehr stark durch den klimatologischen
A-priori-Wert bestimmt wird. Ferner zeigen dieGOME-Glättungsfunktionen in
Abschnitt 6.4, daß die troposphärischen Ozongehalte relativ stark von den stra-
tosphärischen Ozonkonzentrationen beeinflußt werden. Darüber hinaus weist die
troposphärische Ozonverteilung eine hohe horizontale Variabilität auf, die in den
GOME-Messungen über eine Fläche von 960�100 km2 „verschmiert“ wird. Die
hohe Korrelation von 0.8 für Sodankylä ist durch die dort geringe Variabilität des
troposphärischen Ozons bedingt. Für Ny-Ålesund, Sodankylä und Lerwick ist die
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Tabelle 9.2: Mittlere relative AbweichungMRA und mittlere quadratische Ab-
weichungMQA (jeweils in Prozent) und Korrelationskoeffizient.
Die erste Zeile für jede Station gibt die Werte für den Vergleich
zwischen denGOME- und den Sondenteilsäulen an, während sich
die zweite Zeile auf den Vergleich zwischen den klimatologischen
Teilsäulengehalten und den Sondenteilsäulen bezieht.

Schicht 1 (0-10 km) Schicht 2 (10-20 km) Schicht 3 (20-30 km)
MRA MQA CORR MRA MQA CORR MRA MQA CORR

Ny-Ålesund 12.8 23.2 0.39 9.9 15.9 0.78 -4.3 7.7 0.92
11.0 25.1 0.19 15.2 26.3 0.65 8.0 22.2 0.45

Sodankylä 11.3 19.6 0.80 7.0 12.8 0.95 0.7 8.0 0.80
22.2 27.9 0.69 23.1 29.5 0.88 12.9 19.3 0.28

Lerwick 3.0 21.2 0.33 10.0 21.1 0.90 -7.3 10.9 0.70
13.6 23.3 0.19 36.4 61.6 0.53 9.2 12.7 0.73

Hohenpeißenberg 4.5 24.2 0.37 8.6 16.7 0.89 0.4 6.9 0.67
18.2 29.5 0.46 33.8 48.6 0.57 7.1 10.0 0.43

Payerne -3.0 23.2 0.32 8.5 17.6 0.89 3.1 7.0 0.68
12.5 23.9 0.38 38.2 52.5 0.55 9.7 11.5 0.50

Korrelation zwischen denGOME- und den Sondenmessungen deutlich größer als
zwischen den A-priori- und den Sondenwerten, wohingegen für Hohenpeißenberg
und Payerne eine geringfügige Verringerung der Korrelation beobachtet wird.

In der unteren Stratosphäre variiert dieMQA zwischen denGOME- und den
Sondenmessungen zwischen 13 und 21 %, und ist damit deutlich kleiner als die
MQA zwischen den A-priori- und den Sondenwerten. DieGOME-Werte liegen
im Mittel um 7 bis 10 % über den Sondenergebnissen, was ebenfalls eine klare
Verbesserung gegenüber den A-priori-Werten darstellt. Für Sodankylä, Lerwick,
Hohenpeißenberg und Payerne nehmen die Korrelationskoeffizienten Werte zwi-
schen 0.89 und 0.95 an, d. h. die Korrelation zwischen denGOME- und den
Sondenmessungen ist sehr hoch5. In Ny-Ålesund ist der Korrelationskoeffizient
mit 0.78 etwas kleiner. In allen Fällen ist die Korrelation zwischen denGO-
ME- und den Sondenmessungen deutlich höher als zwischen den A-priori- und
den Sondenwerten. Dies liegt vor allem an der hohen natürlichen Variabilität
des Ozongehalts in der unteren Stratosphäre, die mit einem Monatsmittel nicht
wiedergegeben werden kann. Daß die Verbesserung derMRA und derMQA so
deutlich ausfällt, ist auch darauf zurückzuführen, daß im Frühjahr 1997 die Ozon-

5Wären dieGOME- und die Sondenmessungen vollkommen unkorreliert, so läge die Wahr-
scheinlichkeit dafür, daß sich bei einer Stichprobe von 19 oder mehr zufällig ausgewählten
Vergleichsmessungen ein Korrelationskoeffizient von 0.69 oder größer ergäbe, unter 0.1 % (siehe
Tabelle C.3 in [11]).
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gehalte deutlich unter dem klimatologischen Mittelwert (1980 bis 1991) lagen.
Auf diesen Punkt wird in Abschnitt 9.7 noch näher eingegangen.

In der mittleren Stratosphäre ist die Korrelation ebenfalls sehr hoch (zwischen
0.67 und 0.92). Für alle Stationen außer Lerwick ist die Korrelation zwischen den
GOME- und den Sondenmessungen deutlich größer als zwischen den A-priori-
und den Sondenwerten. Auch bei derMRA und derMQA wird eine eindeutige
Verbesserung gegenüber der Klimatologie beobachtet. Mit Ausnahme von Ler-
wick ist die MQA für alle Stationen mit 7 bis 8 % relativ niedrig, und es sind
im Jahresmittel nur geringe systematische Abweichungen zu beobachten. Eine
Blick auf die Abbildungen 9.13 und 9.14 zeigt allerdings, daß in Hohenpeißen-
berg und Payerne dieGOME-Ergebnisse im Sommerhalbjahr deutlich über den
Sondenergebnissen liegen, während sie im Winterhalbjahr tendenziell niedriger
als die Sondenmessungen ausfallen. Für die anderen Stationen ist dies, wenn auch
weniger deutlich, ebenfalls zu beobachten.

Abschließend sei noch einmal hervorgehoben, daß für jede der drei Schichten
die mittlere quadratische Abweichung und der Korrelationskoeffizient zwischen
den GOME- und den Sondenmessungen für alle Stationen (von den wenigen
oben erwähnten Ausnahmen abgesehen) ungefähr dieselben Werte annehmen. Be-
sonders gut ist die Übereinstimmung bei den drei südlichsten Stationen Lerwick,
Hohenpeißenberg und Payerne. Die Vergleichsergebnisse dieser Stationen können
daher für mittlere nördliche Breiten verallgemeinert werden.
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Abbildung 9.10: Oben: Ozonteilsäulen für Ny-Ålesund (gepunktet mit Symbolen:
GOME, durchgezogen: Sonde, gestrichelt: Klimatologie). Aus
Gründen der Übersichtlichkeit wurden die Werte für die Schicht
zwischen 20 und 30 km Höhe um 100 DU erhöht.
Unten: Relative Abweichung (GOME-Sonde)/Sonde in Prozent.
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Abbildung 9.11: Wie Abb. 9.10 für Sodankylä.
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Abbildung 9.12: Wie Abb. 9.10 für Lerwick.
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Abbildung 9.13: Wie Abb. 9.10 für Hohenpeißenberg (jedoch ohne Erhöhung der
Werte für die Schicht zwischen 20 und 30 km Höhe).
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Abbildung 9.14: Wie Abb. 9.10 für Payerne (jedoch ohne Erhöhung der Werte für
die Schicht zwischen 20 und 30 km Höhe).
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9.6 Vergleich mit geglätteten Sondenprofilen

Eine elegante Möglichkeit, den Einfluß der unterschiedlichen Vertikalauflösungen
der GOME- und der Sondenprofile sowie den Einfluß der A-priori-Information
auf dieGOME-Profile aus dem Vergleich zu eliminieren, ergibt sich aus Glei-
chung 6.9. Ersetzt man dort das wahre Ozonprofilx durch das hochaufgelöste
SondenprofilxS, so erhält man

xc = xa+ Â(xs�xa): (9.7)

Das so mit denGOME-Glättungsfunktionen gefaltete Sondenprofilxc entspricht
- abgesehen von den in Abschnitt 5.4 erwähnten Profilfehlern - gerade dem Profil,
dasGOME messen würde, wenn das SondenprofilxS das wahre Ozonprofil wäre.
Dieses Verfahren wurde vonConnor et al.[33] vorgeschlagen und unter anderem
für den Vergleich von bodengestützten Mikrowellenmessungen mitSAGE-II- und
Lidarprofilen angewendet [156]. Es eignet sich vor allem zur Identifizierung syste-
matischer Abweichungen zwischen denGOME- und den Sondenprofilen. Vor der
Faltung muß das Sondenprofil mit einem klimatologischen Profil auf den für die
GOME-Auswertung verwendeten Höhenbereich (0 bis 80 km) erweitert werden.
Für den Vergleich werden die gefalteten Sondenprofile aber nur unterhalb von
30 km Höhe verwendet. Die Vorgehensweise ist in Abbildung 9.15 illustriert. In
dieser Abbildung werden für dasGOME-Profil zwei verschiedene 1σ-Fehler an-
gegeben. Der größere Fehlerbereich entspricht der Standardabweichung, die sich
aus der Lösungskovarianzmatrix 5.47 ergibt, während der kleinere Fehlerbereich
dem Profilfehler aufgrund des Meßrauschens allein entspricht (siehe Gl. 5.44).
Beim Vergleich derGOME-Profile mit gefalteten Sondenprofilen spielt der Glät-
tungsfehler keine Rolle mehr. Im Falle perfekter Koinzidenz, fehlerfreier Son-
denmessungen sowie vernachlässigbarer Kalibrations- und Vorwärtsmodellfehler
sollte daher die Standardabweichung der Abweichungen zwischen denGOME-
und den gefalteten Sondenprofilen gerade diesem Rauschfehler entsprechen.

In den Abbildungen 9.16 und 9.17 sind für Hohenpeißenberg und Payerne
die GOME- und die gefalteten Sondenprofile einander in Form einer farbko-
dierten Zeitreihe gegenübergestellt. Da für diese beiden Stationen in der Regel
mindestens eine Vergleichmessung pro Woche vorliegt, zeigt sich in der Zeitrei-
hendarstellung die Ähnlichkeit der von den Sonden und vonGOME registrierten
jahreszeitlichen Ozonvariationen besonders deutlich. Auch die im Sommerhalb-
jahr im Vergleich zu den Sondenwerten systematisch höherenGOME-Werte im
Bereich des Ozonmaximums sind klar erkennbar.

Die mittleren quadratischen Abweichungen zwischen denGOME- und den
gefalteten und ungefalteten Sondenprofilen sowie zwischen den A-priori-Profilen
und den gefalteten und ungefalteten Sondenprofilen sind in Abbildung 9.18 dar-
gestellt. In der Stratosphäre ist dieMQAzwischen denGOME- und den Sonden-
profile deutlich kleiner ist als dieMQA zwischen den A-priori- und den Sonden-
profilen. Die Abweichungen zwischen denGOME- und den Sondenprofilen sind
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für alle Stationen relativ ähnlich, während sich die Abweichungen zwischen den
A-priori- und den Sondenprofilen von Station zu Station deutlich unterscheiden.
In der Troposphäre unterscheiden sich die Abweichungen zwischen denGOME-
und den Sondenprofilen bzw. zwischen den A-priori- und den Sondenprofilen
erwartungsgemäß nur sehr wenig.

Oberhalb von etwa 20 km Höhe liegen die mittleren quadratischen Abwei-
chungen zwischen denGOME- und den Sondenprofilen zwischen 8 und 15 %.
Dabei macht es kaum einen Unterschied, ob man den Vergleich mit den gefalteten
oder den ungefalteten Sondenprofilen betrachtet, denn in diesem Höhenbereich ist
Einfluß der A-priori-Information auf die Auswertung gering und die Ozonvertei-
lung weist einen relativ glatten Vertikalverlauf auf. Die genannten Abweichungen
sind gut mit den in der Tabelle 9.2 für die Schicht zwischen 20 und 30 km Höhe
angegebenen Werten vergleichbar.

In der unteren Stratosphäre und in der Tropopausenregion wird der Einfluß der
feineren Vertikalauflösung der Sondenprofile durch die Faltung mit den Glättungs-
funktionen stark unterdrückt. DieMQAzwischen denGOME- und den gefalteten
Sondenprofilen erreicht in der unteren Stratosphäre Werte zwischen 15 und 20 %.
Auch dies ist konsistent mit den Ergebnissen des Teilsäulenvergleichs.

Die unterhalb von ungefähr 10 km Höhe abnehmenden Abweichungen zwi-
schen denGOME- und den gefalteten Sondenprofilen stehen auf den ersten Blick
im Widerspruch zu den Ergebnissen für die unterste Schicht in Tabelle 9.2. Beim
Vergleich mit den gefalteten Sondenprofilen ist allerdings zu berücksichtigen, daß
sowohl dasGOME-Profil als auch das gefaltete Sondenprofil in der Troposphä-
re sehr stark zum A-priori-Profil hin tendieren. Dies gilt vor allem für bewölkte
Grundpixel, bei denenGOME die untersten Kilometer der Atmosphäre nicht „se-
hen“ kann und daher die Auswertung im wesentlichen durch das A-priori-Profil
bestimmt wird. Entsprechend gering sind dort die Abweichungen zwischen den
Profilen. Der Vergleich derGOME-Profile mit ungefalteten Sondenprofilen liefert
in den untersten Kilometern der Atmosphäre mittlere quadratische Abweichungen
von 20 bis 30 %. Dabei ist aus den oben genannten Gründen kaum eine Verbes-
serung gegenüber dem Vergleich zwischen den A-priori- und den Sondenprofilen
zu beobachten.

Um mögliche systematische Abweichungen zwischen denGOME- und den
Sondenprofilen zu identifizieren, wurden die mittleren relativen Abweichungen
zwischen den Profilen untersucht. Da nur für die Stationen Hohenpeißenberg und
Payerne das ganze Jahr über regelmäßige Vergleichsmessungen zur Verfügung
stehen, beschränkt sich die Untersuchung auf diese Stationen. In Abbildung 9.19
sind die über die Monate Mai, Juni, Juli (MJJ) und die über die Monate November,
Dezember, Januar (NDJ) gemittelten relativen Abweichungen dargestellt. In der
Periode MJJ zeigen die relativen Abweichungen in Hohenpeißenberg und Payerne
einen sehr ähnlichen Höhenverlauf. Sie liegen unterhalb von ungefähr 20 km Höhe
im Bereich�3 %, während oberhalb von 20 km dieGOME-Ozonkonzentrationen
deutlich höher als die Sondenwerte liegen. Während der Monate NDJ ist die
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mittlere Übereinstimmung zwischen denGOME- und den Sondenmessungen in
diesem Höhenbereich besser. Diese Beobachtung ist in erster Linie auf die im
Sommer niedrigeren Sonnenzenitwinkel zurückzuführen. Auf diesen Punkt wird
in Kapitel 10 noch näher eingegangen.

Abbildung 9.15: Einzelprofilvergleiche für Hohenpeißenberg (links) und Ny-
Ålesund (rechts). Die stark strukturierte durchgezogene Linie
ist jeweils die Original-Sondenmessung, die „glatte“ durchge-
zogene Linie ist das Sondenprofil nach der Faltung mit den
GOME-Glättungsfunktionen. DasGOME-Ozonprofil ist durch
eine gestrichelte Linie wiedergegeben. Die 1σ-Fehler, die sich
aus dem Meßrauschen allein bzw. aus dem Meßrauschen und
dem Glättungsfehler zusammen ergeben, sind durch die gepunk-
teten Linien angedeutet (Näheres dazu im Text).
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Abbildung 9.16: GOME-Ozonprofile (oben) und gefaltete Sondenprofile (unten)
für Hohenpeißenberg.
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Abbildung 9.17: GOME-Ozonprofile (oben) und gefaltete Sondenprofile (unten)
für Payerne.
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Abbildung 9.18: Oben: Mittlere quadratische Abweichung zwischen denGOME-
und den gefalteten Sondenprofilen (linke Hälfte der Darstellung)
sowie zwischen denGOME- und den ungefalteten Sondenprofi-
len (rechte Hälfte).Unten: Mittlere Abweichung zwischen den
A-priori- und den gefalteten bzw. ungefalteten Sondenprofilen.
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Abbildung 9.19: Über die Monate Mai, Juni, Juli (MJJ) bzw. November, Dezem-
ber, Januar (NDJ) gemittelte relative Abweichungen zwischen
den GOME- und den gefalteten Sondenprofilen für die Sta-
tionen Hohenpeißenberg und Payerne. In der Legende sind
jeweils der mittlere Sonnenzenitwinkel und die Anzahl der in die
Mittelwertbildung eingehenden Profile angegeben.

9.7 Diskussion ausgewählter Monatsmittelwerte

Eine weitere Möglichkeit, die Vertikalstrukturen in den Sondenprofilen für den
Vergleich mit denGOME-Profilen etwas zu glätten, besteht darin, Mittelwerte
über mehrere Profile zu bilden. Besonders interessant sind hier Monatsmittel.

In Abbildung 9.21 sind die mittleren Profile imMärz 1997 für Sodankylä,
Lerwick, Hohenpeißenberg und Payerne wiedergegeben. Oberhalb von 15 km Hö-
he stimmen die Sonden- und dieGOME-Profile auf etwa�10 % überein. In
der Tropopausenregion macht sich die unterschiedliche Vertikalauflösung aller-
dings mit Abweichungen bis zu 100 % bemerkbar. Auffällig ist, daß bei allen
vier Stationen die mittleren Ozonkonzentrationen im März 1997 vor allem in
der unteren Stratosphäre deutlich unter dem klimatologischen Mittelwert liegen,
der auf den Jahren 1980 bis 1991 basiert. Die Abweichung der Gesamtozonwerte
beträgt in Sodankylä 62 DU (� 14 %), in Lerwick 86 DU (� 20 %), in Hohenpeis-
senberg 65 DU (� 16 %) und in Payerne 80 DU (� 20 %). Einen großräumigen
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Überblick über die Situation gewinnt man in Abbildung 9.20. Dort sind die mitt-
leren GOME-DOAS-Gesamtozonwerte in der Nordhemisphäre im März 1997
im Vergleich zu dem aus den Nimbus-7-TOMS-Werten abgeleiteten langjährigen
Märzmittel von 1979 bis 1993 dargestellt. Man erkennt, daß 1997 die Ozonwerte
über großen Teilen des Nordatlantiks sowie West- und Mitteleuropas zwischen
300 und 350 DU liegen, während sie im langjährigen Mittel zwischen 350 und
400 DU variieren. Diese niedrigen Ozonwerte sind zum größten Teil auf die at-
mosphärische Dynamik im März 1997 zurückzuführen. In diesem Monat wurde
ein starkes Vordringen subtropischer, ozonarmer Luft in mittlere Breiten beob-
achtet [49, 120]. Die damit verbundenen Anhebungen der Tropopause führen zu
einem horizontalen Ausströmen ozonreicher Luft aus der unteren Stratosphäre
und damit zu niedrigen Gesamtozonwerten (Einzelheiten in [78, 125]). Liegt der
Gesamtozongehalt deutlich unter dem klimatologischen Mittelwert (Jamesdefi-
niert Schwellwerte der Abweichung von -50 bis -90 DU [86]), so spricht man
von einem Ozon-Miniloch [119]. Derartige Ereignisse überdecken Flächen in
synoptischer Größenordnung (Lineardimension circa 1000-3000 km). Ihre Ent-
wicklung ist eng mit den troposphärischen Wettersystemen verknüpft. Sie treten
besonders häufig zwischen 50� N und 65� N im Spätwinter und Frühjahr auf, wo-
bei eine starke zonale Asymmetrie zu beobachten ist [86]. Die Häufigkeit und
Stärke dieser Ereignisse schwankt stark von Jahr zu Jahr. Es gibt jedoch Anzei-
chen dafür, daß Ozon-Minilöcher seit Ende der achtziger Jahre verstärkt auftreten
[109]. Eine ausführliche Diskussion ausgewählter Miniloch-Ereignisse aus dem
Frühjahr 1997 und 1998 anhand mit demFURM-Algorithmus ausgewerteterGO-
ME-Ozonprofile findet man in [45, 46].

In Abbildung 9.20 fällt neben dem Vordringen subtropischer Luft in mittlere
Breiten ein um den Nordpol zentriertes Gebiet mit relativ niedrigen Ozonwerten
auf, das im langjährigen Mittel nicht zu erkennen ist. Diese niedrigen Ozonwerte
sind größtenteils durch heterogen-chemischen Ozonabbau verursacht, der letzt-
endlich wiederum eine Folge der besonderen meteorologischen Bedingungen des
Winters und Frühjahrs 1996/97 ist. Der polare Vortex bildete sich Ende Dezember
aus und war dann von Februar bis Ende April sehr stark ausgeprägt und stabil
um den Nordpol zentriert. Das Innere des Vortex war sehr kalt und gut gegen
das Eindringen von Luftmassen aus mittleren Breiten isoliert. Von Januar bis En-
de März lagen die Temperaturen in der unteren Stratosphäre unter den für die
PSC-I-Bildung erforderlichen Werten [34]. Entsprechend wurde vor allem im
Februar und März ein starker Ozonabbau beobachtet, der zu extrem niedrigen
Ozonwerten im März 1997 führte [106, 118]. Da der polare Vortex bis Ende
April stabil blieb und keine Luft aus mittleren Breiten eingemischt wurde, wa-
ren die Ozonwerte auch im April noch ungewöhnlich niedrig. Dies erkennt man
an den in Abbildung 9.22 dargestellten mittleren Ozonprofilen vomApril 1997
in Ny-Ålesund, das sich, von wenigen Tagen im April abgesehen, ständig in-
nerhalb des Polarwirbels befand [146]. DerGOME-Gesamtozongehalt liegt um
108 DU (� 25 %) unter dem klimatologischen Wert. In Abbildung 9.23 sind mit
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demFURM-Algorithmus abgeleitete Ozonteilsäulengehalte der Schicht zwischen
15 und 23 km Höhe für den 1. und den 21. April 1997 dargestellt. Als Grenze
des polaren Vortex ist die 38-PVU-Isolinie bei einer potentiellen Temperatur von
475 K eingezeichnet. Man erkennt deutlich die relativ niedrigen Ozonsäulenge-
halte (<120 DU) innerhalb des Vortex.

In Abbildung 9.24 sind schließlich noch die mittleren Profile imJuli 1996 für
Sodankylä, Lerwick, Hohenpeißenberg und Payerne wiedergegeben. DieGOME-
Ozonkonzentrationen liegen im Bereich des Ozonmaximums und oberhalb des-
selben höher als die Sondenmessungen, was die Ergebnisse aus Abbildung 9.19
noch einmal aus einem etwas anderen Blickwinkel bestätigt.
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Abbildung 9.20: Links: Klimatologischer Mittelwert des Gesamtozons für den
Monat März, abgeleitet aus Nimbus-7-TOMS-Messungen der
Jahre 1979 bis 1993.Rechts: Mittelwert desGOME-DOAS-
Gesamtozons im März 1997. Die Darstellung erstreckt sich vom
Nordpol bis 30� N, die Konturlinien entsprechen Intervallen von
25 DU (Abb. aus [46]).
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Abbildung 9.21: Monatsmittel der koinzidenten Sonden- undGOME-Profile im
März 1997. Zum Vergleich ist auch das klimatologische A-priori-
Profil dargestellt. In der Bildüberschrift findet man neben dem
Stationsnamen den mittleren Sonnenzenitwinkel und die Anzahl
der Profile, die in die Mittelwertbildung eingehen. In der Le-
gende ist der aus demGOME- und dem klimatologischen Profil
berechnete Gesamtozongehalt angegeben.
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Abbildung 9.22: Wie Abb. 9.21 für Ny-Ålesund im April 1997.
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Abbildung 9.23: Ozonteilsäulengehalte der Schicht zwischen 15 und 23 km Höhe
am 1. April 1997 und am 21. April 1997. Die Darstellung er-
streckt sich vom Nordpol bis 40� N, die Konturlinien entsprechen
Intervallen von 20 DU. Die Grenze des polaren Vortex ist durch
die 38 PVU-Isolinie (die helle, fett gedruckte Linie) bei 475 K
potentieller Temperatur gekennzeichnet (Abb. aus [46]).
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Abbildung 9.24: Wie Abb. 9.21 für Juli 1996.
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9.8 Zusammenfassung

Mittels eines Vergleichs von knapp 200GOME-Ozonprofilen mit Ozonsonden-
messungen mehrerer europäischer Stationen wurde eine erste Validation derGO-
ME-Ozonprofile in mittleren und hohen nördlichen Breiten durchgeführt. Die gra-
phische Gegenüberstellung der Vergleichsmessungen vermittelt einen qualitativen
Eindruck der Übereinstimmung zwischen den Profilen. Um quantitative Aussagen
treffen zu können, müssen die unterschiedlichen Vertikalauflösungen der beiden
Meßsysteme aus dem Vergleich eliminiert werden. Zu diesem Zweck wurden an-
stelle der ursprünglichen Ozonprofile Ozonteilsäulengehalte geeigneter Schichten
verglichen. Um den aus denGOME-Messungen resultierenden Informationsge-
winn abschätzen zu können, wurden die Ergebnisse des Vergleichs zwischen den
GOME- und den Sondenwerten den Ergebnissen des analogen Vergleichs zwi-
schen den klimatologischen A-priori- und den Sondenwerten gegenübergestellt.
In der troposphärischen Schicht zwischen 0 und 10 km Höhe ist der Informations-
gewinn erwartungsgemäß relativ gering. Die mittlere quadratische Abweichung
zwischen denGOME- und den Sondenwerten ist nur geringfügig kleiner als die
mittlere quadratische Abweichung zwischen den A-priori- und den Sondenwerten.
Der Korrelationskoeffizient zwischen denGOME- und den Sondenergebnissen ist
mit Werten zwischen 0.3 und 0.4 ebenfalls relativ niedrig. In der Schicht zwischen
10 und 20 km Höhe wird dagegen ein sehr hoher Informationsgewinn beobachtet.
Die mittlere quadratische Abweichung zwischen denGOME- und den Sonden-
werten ist deutlich niedriger als die Abweichung zwischen den A-priori- und den
Sondenwerten. Die Korrelation ist mit Werten zwischen 0.78 und 0.95 sehr hoch.
In der Schicht zwischen 20 und 30 km ist die Korrelation zwischen denGOME-
und den Sondenergebnissen ähnlich hoch. Die mittlere quadratische Abweichung
zwischen denGOME- und den Sondenwerten liegt unter 10 %, wobei auch hier
eine klare Verbesserung gegenüber dem Vergleich mit den A-priori-Werten zu
beobachten ist.

Sowohl beim Vergleich der Teilsäulengehalte als auch beim Vergleich mit
geglätteten Sondenprofilen und bei der Betrachtung der Monatsmittel der Profi-
le zeigt sich, daß dieGOME-Profile die jahreszeitlichen Ozonvariationen in der
Stratosphäre sehr gut wiedergeben. Insbesondere konnte anhand der mittleren Pro-
file vom März und April 1997 gezeigt werden, daß auch unter Bedingungen, die
deutlich vom A-priori-Szenario abweichen, zuverlässige Profilergebnisse erzielt
werden.





Kapitel 10

Vergleich mit
SAGE-II -Ozonprofilen

Der im vorigen Kapitel beschriebene Vergleich mit Ozonsondenmessungen er-
laubt eine Validation derGOME-Profile bis in 30 km Höhe und unter für mittlere
und hohe nördliche Breiten typischen Bedingungen. Um die Validation auf grös-
sere Höhen und südlichere Breiten auszudehnen, werden dieGOME-Profile in
diesem Kapitel mitSAGE-II-Messungen verglichen (siehe Abschnitt 2.2.3). Als
Vergleichszeiträume wurden der Oktober 1996 und der April 1997 gewählt. In
diesen Monaten erzielteSAGE-II nahezu globale Überdeckung. In den Vergleich
wurden nur solche Messungen einbezogen, die am selben Tag und in einem Ab-
stand von weniger als 300 km voneinander stattgefunden hatten. Die Orte dieser
Koinzidenzen sind in Abbildung 10.1 veranschaulicht.

Um die Auswirkungen der in Kapitel 7 diskutierten Korrekturen der radio-
metrischen Kalibration zu untersuchen, wurden dieGOME-Spektren auf zwei
verschiedene Arten ausgewertet. Bei der als V2 bezeichneten Auswertung wurden
alle in Abschnitt 7.1 aufgeführten Korrekturen, d. h. die Aneichung derGO-
ME-Irradianzen an dieSSBUV-8-Messungen, die Korrektur der Degradation von
PMD1, die Korrektur derη-Funktion in Kanal 1 sowie die Einbeziehung der
Koeffizienten eines Chebyshev-Polynoms als zusätzliche Auswerteparameter, an-
gewendet. Im Gegensatz dazu wurden bei der V1-Auswertung nur die Chebyshev-
Koeffizienten berücksichtigt. DieSAGE-Profile werden wie dieGOME-Profile
als Ozonteilchendichten als Funktion der geometrischen Höhe angegeben, so daß
keine Umrechnung auf eine gemeinsame Einheit erforderlich ist. Aus den koin-
zidenten Profilen wurden zonale Mittelwerte mit einer Breitenauflösung von 10�

berechnet und miteinander verglichen. In diesem Kapitel werden die Ergebnisse
für einige ausgewählte Breiten diskutiert. Den vollständigen Vergleich findet man
im Anhang D.

Die Abbildungen 10.2 bis 10.5 zeigen zonal gemittelte Profile für die Brei-
tenzonen 60�N-70�N, 20�N-30�N, 0�-10�S und 50�S-60�S von der Untergrenze
des mit denSAGE-Messungen zugänglichen Höhenbereichs bis in 50 km Hö-
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he. Da dieGOME-Profile oberhalb von ungefähr 35 km Höhe relativ stark durch
das jeweilige A-priori-Profil beeinflußt werden (siehe Abschnitt 6.4) und die Ge-
nauigkeit derSAGE-Profile unterhalb von 15 km Höhe deutlich abnimmt [37],
beschränkt sich die Diskussion im folgenden auf den Höhenbereich zwischen 15
und 35 km.

Für alle Breitenzonen wird ein qualitativ ähnlicher Verlauf der Abweichun-
gen zwischen denGOME- und denSAGE-Profilen beobachtet: Im Bereich des
Ozonmaximums und darunter sind dieGOME-Werte in der Regel höher als die
SAGE-Werte, während sie oberhalb des Ozonmaximums kleiner als dieSAGE-
Werte ausfallen.

Die beste Übereinstimmung wird in der Breitenzone 60�N-70�N beobachtet.
Die Profile stimmen hier zwischen 15 und 35 km Höhe innerhalb von�10 %
überein, wobei der Vergleich mit den V2-Profilen etwas besser ausfällt als der Ver-
gleich mit den V1-Profilen. Zwischen 50�S und 60�S ist die Übereinstimmung der
Profile im Oktober 1996 ebenfalls besser als�10 %, während im April 1997 die
GOME-Werte im Bereich des Ozonmaximums um etwa 15 % über denSAGE-
Werten liegen. Der Vergleich mit den V2-Profilen liefert in beiden Monaten etwas
schlechtere Ergebnisse als der Vergleich mit den V1-Profilen. Im Gegensatz zur
relativ guten Übereinstimmung der Profile in mittleren und hohen Breiten, werden
bei den Vergleichen für die Breitenzonen 20�N-30�N und 0�-10�S deutlich grös-
sere Abweichungen zwischen denGOME- und denSAGE-Profilen beobachtet.
Im Oktober 1996 stellt die V2-Auswertung keine signifikante Verbesserung ge-
genüber der V1-Auswertung dar. Im April 1997 stimmen dagegen die V2-Profile
im Bereich des Ozonmaximums deutlich besser mit denSAGE-Profilen überein
als die V1-Profile. Dies liegt vermutlich daran, daß die Korrektur derη-Funktion
für den April 1997 hergeleitet wurde (siehe Abschnitt 7.5.3). Da sich die Instru-
menteneigenschaften aber mit der Zeit verändern, ist nicht zu erwarten, daß diese
Korrektur auch für den Oktober 1996 gültig ist. Es ist vielmehr eine regelmäßige
Anpassung der Instrumentenfunktionen erforderlich.

Tendenziell ist die Übereinstimmung zwischen denGOME- und denSAGE-
Messungen im Bereich des Ozonmaximums bei großen Sonnenzenitwinkeln der
GOME-Messungen besser als bei niedrigen Sonnenzenitwinkeln. Ähnliche Be-
obachtungen wurden auch beim Vergleich mit den Ozonsondenmessungen im
vorigen Kapitel gemacht. Ein großer Teil der Abweichungen wird auf Fehler in
der radiometrischen Kalibration derGOME-Spektren zurückgeführt (mögliche
Fehlerquellen siehe Abschnitt 7.4). Daß diese vomSZW abhängen, erkennt man
anhand von Gleichung (7.15). Die fraktionale Polarisationp und ihre Fehlerδp
hängen vomSZW ab. Die Fehler der InstrumentenfunktionδηE sind zwar unab-
hängig vomSZW, können sich aber je nachSZW unterschiedlich stark auf die
Ozonprofilauswertung auswirken. Dies liegt daran, daß sich die Empfindlichkeit
der ausgewerteten Ozonkonzentration in einer bestimmten Höhe bezüglich der
Messung bei einer gegebenen Wellenlänge mit demSZW ändert. Mathematisch
ausgedrückt bedeutet dies nichts anderes als dieSZW-Abhängigkeit der Beitrags-
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funktionen, die wiederum auf dieSZW-Abhängigkeit der Gewichtsfunktionen
zurückzuführen ist (siehe Gl. (5.41)). In Abschnitt 7.5.3 wurde für Szenarien mit
unpolarisierter Meßstrahlung eine erste Schätzung fürδηE in Kanal 1 abgeleitet,
die vor allem in niedrigen Breiten eine Verbesserung der Profilergebnisse bewirkt.
In mittleren und hohen Breiten sind Fehler in der fraktionalen Polarisation nicht
mehr vernachlässigbar. Die Quantifizierung dieser Fehler und ihre Auswirkung
auf die ausgewerteten Ozonprofile erfordert eine umfangreiche Untersuchung, die
den Rahmen dieser Arbeit sprengen würde.
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Abbildung 10.1: Koinzidenzen zwischenGOME undSAGE II im Oktober 1996
(oben) und im April 1997 (unten).
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Abbildung 10.2: Links: Über den Bereich 60�N-70�N zonal gemittelteGOME-
und SAGE-II-Ozonprofile für Oktober 1996 (oben) und April
1997 (unten). DieGOME-Messungen wurden auf zwei verschie-
dene Arten (V1 und V2 genannt) ausgewertet (Näheres dazu im
Text). In den Bildüberschriften ist jeweils der mittlere Sonnenze-
nitwinkel derGOME-Messungen sowie die Anzahl der Profile,
die in die Mittelwertbildung eingehen, angegeben.
Rechts: Relative Abweichungen zwischen den aus denGOME-
und denSAGE-Profilen abgeleiteten zonalen Mittelwerten.
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Abbildung 10.3: Wie Abb. 10.2 für 20�N-30�N.
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Abbildung 10.4: Wie Abb. 10.2 für 0�-10�S.
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Abbildung 10.5: Wie Abb. 10.2 für 50�S-60�S.



Zusammenfassung und Ausblick

Die stratosphärische Ozonschicht ist ein sehr effizienter Filter für solare Strahlung
im Spektralbereich zwischen 240 und 290 nm, die besonders schädlich für die
Biosphäre ist. Darüber hinaus bestimmt die Ozonabsorption die Temperaturstruk-
tur der Stratosphäre und beeinflußt damit die Dynamik der gesamten Atmosphäre.
In der troposphärischen Chemie spielt Ozon als Vorläufersubstanz des Hydroxyl-
Radikals - des „Waschmittels“ der Atmosphäre - eine wichtige Rolle. Die negative
Seite des Ozons zeigt sich während der in den vergangenen Jahren vermehrt auf-
tretenden Sommersmogepisoden. Während solcher Ereignisse erreicht die Kon-
zentration des bodennahen Ozons so hohe Werte, daß sich seine toxische Wirkung
bemerkbar macht.

Spätestens seit der Entdeckung des antarktischen Ozonlochs gibt es keine
Zweifel mehr an der Bedrohung der Ozonschicht durch anthropogene Einflüße.
Um Veränderungen der atmosphärischen Ozonverteilung frühzeitig zu erkennen
und ihre natürlichen und anthropogenen Ursachen zu erforschen, sind langfristige
globale Messungen der Ozonvertikalverteilung mit hinreichender räumlicher und
zeitlicher Auflösung erforderlich. Hierzu leistet das SatelliteninstrumentGOME
einen wichtigen Beitrag.

Aus denGOME-Messungen im ultravioletten und sichtbaren Spektralbereich
können globale Ozonvertikalverteilungen abgeleitet werden. Unter idealen Bedin-
gungen, d. h. für unbewölkte, horizontal homogene Szenarien und in Abwesenheit
von Kalibrations- und Vorwärtsmodellfehlern, kann aus denGOME-Messungen
ein im Vergleich zu denBUV -Messungen erhöhter Informationsgewinn erwar-
tet werden [38]. Dies liegt an der deutlich höheren spektralen Abtastung und
Auflösung derGOME-Messungen, wodurch spektrale Feinstrukturen erkennbar
werden. Außerdem mißtGOME im Gegensatz zu denBUV -Instrumenten auch
im Bereich der Chappuis-Banden von Ozon.

Entwicklung des AuswertealgorithmusFURM

Ziel dieser Arbeit war die Entwicklung des AuswertealgorithmusFURM für die
Ableitung globaler Ozonvertikalverteilungen ausGOME-Messungen. Dieser Al-
gorithmus weist gegenüber dem Standard-BUV -Auswerteverfahren zwei wesent-
liche Neuerungen auf:
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� Es wird erstmals die Kozlov-Informationsmatrix-Methode für die Auswer-
tung von Satellitendaten verwendet. Ähnlich wie beim Optimal-Estima-
tion-Verfahren wird auch bei dieser Methode die Inversionslösung durch
die Einbeziehung statistischer a-priori-Information stabilisiert. Für den Zu-
standsvektor wird jedoch eine besonders günstige Eigenvektordarstellung
verwendet, die sowohl die statistischen Eigenschaften der gesuchten Atmo-
sphärenparameter als auch die Eigenschaften des Meßsystems berücksich-
tigt.

� Oberhalb von etwa 300 nm wird die rückgestreute Strahlung zunehmend
durch die Streuung an Aerosol- und Wolkenpartikeln und durch die Reflek-
tion am Erdboden beeinflußt. Da die Aerosolverteilung und die Bodenal-
bedo ebenso wie das Temperatur- und das Druckprofil a priori nicht exakt
bekannt sind, werden aus diesen Größen abgeleitete skalare Parameter als
zusätzliche Auswerteparameter verwendet.

Da mehr als 99 % derGOME-Grundpixel zumindest teilweise bewölkt sind,
müssen auch Wolken bei der Auswertung berücksichtigt werden. Mit ei-
nem eindimensionalen Strahlungstransportmodell wieGOMETRAN ist die
exakte Beschreibung von Szenarien mit durchbrochener Bewölkung nicht
möglich. In dieser Arbeit wurden zwei Ansätze zur näherungsweisen Be-
schreibung durchbrochener Bewölkung entwickelt und getestet. Bei der ein-
fachereren Methode„Wolken als erhöhte Albedo“wird die Bodenalbedo
entsprechend dem Bedeckungsgrad erhöht. Dieser kann aus denPMD-Mes-
sungen abgeleitet werden. Bei der aufwendigeren Methode„Wolken als bi-
direktional reflektierende Oberflächen“wird die Wolke als bidirektional re-
flektierende Schicht in die Modellatmosphäre eingefügt. Sowohl die Strah-
lung als auch die Gewichtsfunktionen werden jeweils für ein unbewölktes
und ein vollständig bewölktes Szenario berechnet und dann mit dem Be-
deckungsgrad gewichtet gemittelt. Bei dieser Methode wird zusätzlich zum
Bedeckungsgrad noch die optische Dicke der Wolke und ihre Obergrenze
benötigt. Diese Parameter werden gegenwärtig derISCCP-Wolkenklima-
tologie entnommen. Aus Sensitivitätstudien ergab sich allerdings, daß die
Profilergebnisse relativ empfindlich auf Fehler in der Wolkenhöhe reagie-
ren, so daß eine aktuelle Schätzung der Wolkenhöhe dem klimatologischen
Wert vorzuziehen ist.

Für die Auswertungen in dieser Arbeit wurde der Spektralbereich 290-355 nm
verwendet. In diesem Fall wird die Vertikalauflösung der ausgewerteten Ozonpro-
file zwischen 20 und 35 km Höhe auf 6-9 km geschätzt. Oberhalb und unterhalb
dieses Höhenbereiches beträgt sie 10 km oder mehr.

Im Rahmen der Abschätzung der Profilfehler wurden zwei Fehlerquellen im De-
tail untersucht:
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� GOMETRAN löst nicht die vollständige vektorielle sondern die einfache-
re skalare Strahlungstransportgleichung. Dadurch ergeben sich Fehler in
den berechneten Nadir-Strahldichten, die für Wellenlängen oberhalb von
320 nm je nach Sonnenzenitwinkel einige Prozent betragen können. Test-
auswertungen von Spektren, die mit dem Vektor-Strahlungstransportmodell
DAK simuliert wurden, ergaben, daß diese Vorwärtsmodellfehler höhenab-
hängige Ozonprofilfehler ähnlicher Größe zur Folge haben.

� Fehler in der radiometrischen Kalibration derGOME-Spektren können die
Qualität der ausgewerteten Ozonprofile stark beeinträchtigen. Für die Kali-
brationsfehler gibt es vor allem zwei Ursachen: Zum einen haben sich die
optischen Komponenten des Instruments seit der „Pre-Flight-Kalibration“
verändert (z. B. infolge der Einwirkung kurzwelliger UV-Strahlung). Eine
aus diesem Grunde erforderliche dynamische Anpassung der Kalibration ist
bisher jedoch noch nicht erfolgt. Zum anderen fließen in die Bestimmung
der Polarisation der Meßstrahlung einige Annahmen ein, die vor allem im
für die Profilauswertung besonders wichtigen Spektralbereich zwischen 300
und 325 nm zu Fehlern führen können. Um die Kalibrationsfehler zumin-
dest teilweise aufzufangen, wurden in dieser Arbeit einerseits verschiedene
Korrekturen an die Kalibrationsfunktion angebracht und andererseits ge-
eignete Korrekturparameter als zusätzliche Auswerteparameter verwendet.
Dadurch konnte eine deutliche Verbesserung der Profilergebnisse erzielt
werden.

Validation der GOME -Ozonprofile

Im Rahmen dieser Arbeit wurde die erste umfangreichen Validation derGOME-
Ozonprofile durchgeführt. Dabei wurden zwei Schwerpunkte gesetzt:

� Um die Qualität derGOME-Ozonprofile in mittleren und hohen nördlichen
Breiten (ca. 45�N bis 80�N) abzuschätzen, wurde ein Vergleich mit etwa
200 Ozonsondenmessungen sowie einigen Lidar- und Mikrowellenmessun-
gen mehrerer europäischer Stationen durchgeführt. Um einen vollständigen
Jahresgang verfolgen zu können, wurde für den Vergleich der Zeitraum
von Juli 1996 bis Juni 1997 gewählt. Anhand verschiedener Vergleichsstra-
tegien wurden die Interpretationsprobleme, die sich beim Vergleich voll-
kommen unterschiedlicher Meßsysteme ergeben, herausgearbeitet. Hier ist
insbesondere die unterschiedliche Vertikalauflösung der Vergleichsmessun-
gen zu nennen. Vergleicht man die Teilozongehalte in Schichten, deren
Dicke in etwa der Vertikalauflösung derGOME-Profile entspricht, so zeigt
sich, daß dieGOME-Ergebnisse sowohl in der mittleren als auch in der un-
teren Stratosphäre gut mit den Sondenergebnissen übereinstimmen und die
jahreszeitlichen Ozonvariationen sehr gut wiedergeben. Anhand der Mo-
natsmittelwerte vom März und April 1997 konnte gezeigt werden, daß auch
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in Fällen, in denen die tatsächliche Ozonverteilung stark vom a-priori-Wert
abweicht, aus denGOME-Messungen zuverlässige Ozonprofile abgeleitet
werden können. In der Stratosphäre ist insgesamt ein deutlicher Informa-
tionsgewinn gegenüber den statistischen a-priori-Werten nachweisbar. Für
die troposphärische Schicht fällt der Informationsgewinn erwartungsgemäß
geringer aus.

� Um die Validation in südlichere Breiten auszudehnen, wurden Messungen
des SatelliteninstrumentsSAGE II vom September 1996 und vom April
1997 herangezogen. In diesen Monaten erzielteSAGE II nahezu globale
Überdeckung. Insgesamt wurden mehr als 500 koinzidenteGOME-Mes-
sungen ausgewertet. Um den Vergleich überschaubar zu halten, wurden
zonale Mittelwerte der Profile verglichen. Dabei zeigte sich in Breiten nörd-
lich von 50�N bzw. südlich von 50�S eine Übereinstimmung im Bereich von
�10 % für Höhen zwischen 15 und 35 km. In niedrigeren Breiten wurden
dagegen größere systematische Abweichungen beobachtet, die hauptsäch-
lich auf Fehler in der radiometrischen Kalibration derGOME-Spektren
zurückgeführt werden konnten.

Ausblick

Gegenwärtig wird sowohl beiSRON (Space Research Organization of the Ne-
therlands) als auch amIUP an Nachbesserungen der radiometrischen Kalibration
derGOME-Messungen gearbeitet, so daß hier in Zukunft weitere Fortschritte zu
erwarten sind.

Der mit Abstand zeitaufwendigste Schritt bei der Ozonprofilauswertung sind
die Strahlungstransportrechnungen. In dieser Arbeit wurden für die Auswertung
Messungen bei ungefähr 600 Wellenlängen verwendet, was einen sehr hohen Re-
chenaufwand bedeutet. Das größte Potential zur Einsparung von Rechenzeit liegt
in der Reduzierung der Anzahl der für die Auswertung verwendeten Spektral-
punkte. Um den damit unweigerlich verbundenen Informationsverlust möglichst
gering zu halten, bedarf es einer geschickten Auswahl der Spektralpunkte. Dabei
kann der InformationsgehaltH als diagnostische Größe wichtige Anhaltspunk-
te liefern. Eine entsprechende Optimierung des InversionsalgorithmusFURM ist
geplant.

Erste wissenschaftliche Anwendungen derGOME-Ozonprofile umfassen die
Untersuchung von Miniloch-Ereignissen und die Analyse der Ozonverluste in-
nerhalb des arktischen Polarwirbels [45, 46]. Diese Aktivitäten werden in den
kommenden Jahren fortgeführt. Darüber hinaus ist die Bereitstellung vonGO-
ME-Ozonprofilen als Input für dreidimensionale Datenassimilationsmodelle und
für die Initialisierung von Chemiemodellen vorgesehen. Eine weitere interessante
Anwendung ist die Erstellung einer Klimatologie globaler Ozonvertikalverteilun-
gen.
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Anhang A

Quellennachweis

� Die Ozonsonden- und die Lidarmessungen stammen vomNADIR DATA
CENTRE des Norwegian Institute for Air Research (NILU ). Verantwort-
lich für die Messungen sind

Sondenmessungen
Ny-Ålesund : H. Gernandt (AWI )
Sodankylä : E. Kyrö (FMI )
Lerwick : R. J. Shearman (UKMO )
Hohenpeißenberg : H. Claude (DWD)
Payerne : P. Viatte, B. Henchoz (SMI)

Lidarmessungen
Hohenpeißenberg : W. Steinbrecht, H. Claude (DWD)

� Die Mikrowellenmessungenaus Ny-Ålesund wurden von J. Langer und
K. Künzi (IUP, Universität Bremen) zur Verfügung gestellt.

� Die SAGE-II -Messungenwurden über dasNASA Langley Distributed
Active Archive Center (DAAC ) bezogen.
Internet: http://eosweb.larc.nasa.gov

� Die für die Auswertung verwendetenTemperatur- und Druckprofile stam-
men aus Analysen desNMC (M. Schoeberl, P. Newman, R. N. Nagatani,
L. Lait) und wurden über denNASA Goddard AutoMailer bezogen.





Anhang B

Daten der Sondenmessungen

Nr. Ny-Ålesund Sodankylä Lerwick Hohenpeißenberg Payerne

1 03.07.96 03.07.96 17.07.96 17.07.96 03.07.96

2 10.07.96 17.07.96 28.08.96 19.07.96 12.07.96

3 24.07.96 24.07.96 18.09.96 22.07.96 15.07.96

4 31.07.96 31.07.96 27.09.96 26.07.96 19.07.96

5 08.08.96 21.08.96 23.10.96 29.07.96 22.07.96

6 14.08.96 28.08.96 06.11.96 07.08.96 31.07.96

7 18.08.96 17.09.96 27.01.97 21.08.96 07.08.96

8 20.08.96 25.09.96 05.02.97 26.08.96 14.08.96

9 24.08.96 17.10.96 19.02.97 11.09.96 16.08.96

10 27.08.96 09.03.97 21.02.97 27.09.96 20.08.96

11 31.08.96 13.03.97 03.03.97 04.10.96 26.08.96

12 04.09.96 18.03.97 07.03.97 16.10.96 30.08.96

13 08.09.96 19.03.97 10.03.97 23.10.96 02.09.96

14 11.09.96 26.03.97 12.03.97 04.11.96 11.09.96

15 27.03.97 27.03.97 13.03.97 11.11.96 18.09.96

16 30.03.97 02.04.97 19.03.97 27.11.96 20.09.96

17 05.04.97 04.04.97 21.03.97 04.12.96 27.09.96

18 11.04.97 08.04.97 26.03.97 06.12.96 04.10.96

19 20.04.97 14.05.97 28.03.97 09.12.96 07.10.96

20 23.04.97 31.03.97 13.12.96 09.10.96

21 27.04.97 05.04.97 16.12.96 16.10.96

22 30.04.97 08.04.97 23.12.96 22.10.96

23 04.05.97 16.04.97 25.12.96 23.10.96

24 07.05.97 23.04.97 08.01.97 25.10.96

25 11.05.97 10.01.97 28.10.96

Fortsetzung auf der nächsten Seite
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Fortsetzung

Nr. Ny-Ålesund Sodankylä Lerwick Hohenpeißenberg, Payerne

26 15.05.97 13.01.97 01.11.96

27 17.05.97 17.01.97 07.11.96

28 23.05.97 20.01.97 08.11.96

29 01.06.97 27.01.97 11.11.96

30 04.06.97 29.01.97 13.11.96

31 11.06.97 05.02.97 02.12.96

32 25.06.97 21.02.97 06.12.96

33 24.02.97 09.12.96

34 27.02.97 13.12.96

35 12.03.97 16.12.96

36 19.03.97 10.01.97

37 21.03.97 13.01.97

38 24.03.97 17.01.97

39 28.03.97 20.01.97

40 07.04.97 22.01.97

41 09.04.97 29.01.97

42 16.04.97 04.02.97

43 28.04.97 05.02.97

44 05.05.97 07.02.97

45 12.05.97 11.02.97

46 14.05.97 21.02.97

47 21.05.97 24.02.97

48 28.05.97 26.02.97

49 09.06.97 12.03.97

50 14.03.97

51 17.03.97

52 21.03.97

53 24.03.97

54 27.03.97

55 02.04.97

56 09.04.97

57 16.04.97

58 18.04.97

59 28.04.97

60 01.05.97

Fortsetzung auf der nächsten Seite
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Fortsetzung

Nr. Ny-Ålesund Sodankylä Lerwick Hohenpeißenberg, Payerne

61 02.05.97

62 05.05.97

63 07.05.97

64 20.05.97

65 21.05.97

66 23.05.97

67 26.05.97

68 30.05.97

69 02.06.97

70 06.06.97

71 09.06.97

72 11.06.97

73 18.06.97





Anhang C

Einzelprofilvergleich für
Ny-Ålesund

Abbildung C.1: Einzelprofilvergleiche für Ny-Ålesund (links: Teilchenzahldichte,
rechts: Volumenmischungsverhältnis). Die gestrichelten Linien
geben den 1σ-Fehler desGOME-Ozonprofils gemäß Gl. 5.16
an. Bei der Berechnung der a-priori-Kovarianzmatrix wurde eine
relative Standardabweichung von 30 % angenommen (siehe Ab-
schnitt 6.3.2). Das Datum der Messung ist jeweils in den Plots
angegeben.
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Abbildung C.2: Wie Abb. C.1.
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Abbildung C.3: Wie Abb. C.1.
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Abbildung C.4: Wie Abb. C.1.
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Abbildung C.5: Wie Abb. C.1.
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Abbildung C.6: Wie Abb. C.1.
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Abbildung C.7: Wie Abb. C.1.
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Abbildung C.8: Wie Abb. C.1.



Anhang D

Vergleich mit SAGE II

Abbildung D.1: Zonal gemittelteGOME- und SAGE-II-Ozonprofile im Okto-
ber 1996 (links) und relative Abweichung zwischen denGOME-
und denSAGE-Ergebnissen (rechts). DieGOME-Messungen
wurden auf zwei verschiedene Arten, als V1 und V2 gekenn-
zeichnet, ausgewertet (Näheres dazu in Kapitel 10). In den
Bildüberschriften sind der für die Mittelung verwendete Be-
reich der geographischen Breite, der mittlere Sonnenzenitwinkel
der GOME-Messungen sowie die Anzahl der Profile, die in die
Mittelwertbildung eingehen, angegeben.
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Abbildung D.2: Wie Abb. D.1.
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Abbildung D.3: Wie Abb. D.1.
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Abbildung D.4: Wie Abb. D.1.
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Abbildung D.5: Wie Abb. D.1.
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Abbildung D.6: Wie Abb. D.1.
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Abbildung D.7: Wie Abb. D.1.
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Abbildung D.8: Wie Abb. D.1.
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Abbildung D.9: Zonal gemittelteGOME- und SAGE-II-Ozonprofile im April
1997 (links) und relative Abweichung zwischen denGOME-
und denSAGE-Ergebnissen (rechts). DieGOME-Messungen
wurden auf zwei verschiedene Arten, als V1 und V2 gekenn-
zeichnet, ausgewertet (Näheres dazu in Kapitel 10). In den
Bildüberschriften sind der für die Mittelung verwendete Be-
reich der geographischen Breite, der mittlere Sonnenzenitwinkel
der GOME-Messungen sowie die Anzahl der Profile, die in die
Mittelwertbildung eingehen, angegeben.
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Abbildung D.10: Wie Abb. D.9.
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Abbildung D.11: Wie Abb. D.9.
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Abbildung D.12: Wie Abb. D.9.
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Abbildung D.13: Wie Abb. D.9.



214 Vergleich mitSAGE II

Abbildung D.14: Wie Abb. D.9.
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Abbildung D.15: Wie Abb. D.9.
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Akronym Bedeutung

BUV BackscatteredUltra-Violet

DFD DeutschesFernerkundungs-Datenzentrum

DLR Deutsches Zentrum fürLuft- undRaumfahrt

DOAS DifferentialOpticalAbsorptionSpectroscopy

ENVISAT ENVI ronmentalSATellite

ERS-1, ERS-2 erster bzw. zweiterEuropeanRemote-SensingSatellite

ESA EuropeanSpaceAgency

FCKW FluorChlorKohlenWasserstoff

FURM Full RetrievalMethod

GDP GomeDataProcessor

GOME GlobalOzoneMonitoringExperiment

GOMETRAN GOME -StrahlungsTRANsportmodell

ISCCP InternationalSatelliteCloudClimatologyProject

IUP Institut fürUmweltPhysik, Universität Bremen

PMD PolarisationMonitoringDevice

PSC PolarStratosphericCloud

RRS Rotations-Raman-Streuung

SAGE StratosphericAerosol andGasExperiment

SBUV Solar BackscatteredUltra-Violet

SCIAMACHY SCanningImagingAbsorption spectroMeter forAtmospheric
CHartographY

STG STrahlungstransportGleichung

STM STrahlungstransportModell

SZW SonnenZenitWinkel
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