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Abstract

In order to derive broad band {(unfiltered) surface albedos from METEOSAT
radiances several algorithms are to be applied 1. to eliminate clouds,
2. to correct for atmospheric influences, 3. to correct for anisotropic
behaviour of scattering and reflection and 4. to correct for the weigh-
ting effect of radiometer response. For the detection of clouds a mini-
mization technique has been developed, which additionally results in a
minimization of atmospheric influence. For the cloudless case a synthe-
tic data set has been established from radiative transfer calculations
including filtered and unfiltered surface albedo, METEOSAT radiance,
water vapour content, atmospheric optical depth at 0.55 pm and anisotro-
pic conversion factor. Multivariate analysis reveals a linear relation-
ship between filtered surface albedo, METEOSAT radiance, water vapour
content, optical depth at 0.55 pm and anisotropic conversion factor at
the surface. Including realistic rms errors for input parameters it is
possible to derive a combined correction scheme for atmospheric and ani-
sotropic effects. Considering very different reflecting surfaces and
application of the minimization technigue lead to a dominant influence
of anisotropic behaviour of surface reflection compared to atmospheric
effects.

Also multivariate analysis of unfiltered and filtered surface albedos
resulits fn a linear relationship. Here spectral reflection properties
have the main influence. With additional Iinformation about atmospheric
state and surface anisotropy the broad band surface albedc can be deri-
ved with a standard error of ©£0.02 - 0.04 for sun zenith angles up to
about 67° and for most of the viewing angles. Application of the regres-
sion model to January and June 1983 11:30 UT reveals that the surface
albedo for Africa can be derived for low sun zenith angles with a reaso-
nable accuracy from satellite radiance alone, The standard error is 0.02
-~ 0.03. Results derived with the proposed method are somewhat lower com-
pared to satellite derived surface albedos of the West African Sahel
available from literature. In some cases they agree within the erraor
margins. Comparison with in situ data measured over six different surfa-
ces in the Sahara shows good agreement in two cases and higher differen-

ces for the rest.



Zusanmenfassung

Zur Ableitung der Bodenalbedo aus METEOSAT - Daten niissen verschiedene
Korrekturen vorgenommen werden: a) eine Wolkenelimination, b) eine
Atmosphidren-, c) eine Winkelkorrektur und d) eine spektrale Korrektur.
Zur Wolkenerkennung wurde ein Extremwertverfahren entwickelt, das
gleichzeitig eine Minimierung des Atmosphidreneinfl}usses bewirkt. Nach
Anwendung dieses Verfahrens muf nur noch ein kleiner EinfluB der Atmo-
sphire behandelt werden. Fiir die Korrekturen im wolkenfreien Fall wurde
mit Strahlungstransportsimulationen ein synthetischer Datensatz beste-
hend aus gefilterter und ungefilterter Bodenalbedo, METEOSAT - Strahl-
dichte, Gesamtiwasserdampfgehalt, optischer Dicke der Atmosphire bei 0.55
pn und dem Anisotropiefaktor am Boden erzeugt. Die multivariate Analyse
des Datensatzes ergab als Auswertemodell einen linearen Zusammenhang
zwischen gefilterter Bodenalbedo (Bodenalbedo im METEOSAT - Kanal), ME-
TEQSAT - Strahldichte, Gesamtwaaserdampfgehalt, optischer Dicke bei 0.55
pm und Anisotropiefaktor am Boden. Unter Beriicksichtigung realistischer
Pehler der EingangsgroBen kann hiermit eine kombinierte Atmosphiren- und
Anisotroplekorrektur erfolgen. Das breite Spektrum an Reflexionseigen-
schaften, das in der Analyse beriicksichtigt wurde, sowie der nach der
Anwendung des Extremwertverfahrens geringe AtmosphédreneinfluB hewirken,
daB die Atmosphdrenparameter verglichen mit dem Anisotropieverhalten der
Oberflache nur eine untergeordnete Rolle spielen. Die Analyse des Daten-
satzes ergab gleichfalls einen linearen Zusamwenhang zwischen ungefil-
terter und gefilterter Bodenalbedo, wobei im wesentlichen das spektrale
Refliexionsvermigen der Oberflache und weniger die Atmosphiire bestimmend
ist. Bei Beriicksichtigung von Zusatzinformationen betrdgt die Genauig-
keit der solaren Bodenalbedo 0.02 - 0.04 bis zu einem Sonnenzenitwinkel
von 66.5° und fir die meisten Blickwinkelgeometrien. In der Anwendung
konnte fur den Januar und Juni 1983 11:30 UT gezeigt werden, daB die Bo-
denalbedo iiber Afrika bei hohem Sonnenstand mit genigender Genauigkeit
auch ohne Zusatzinformationen abgeleitet werden kann. Der Fehler fiir
diesen Termin betragt 0.02 - 0.03.

Im Vergleich mit ebenfalls aus Satellitendaten abgeleiteten Werten der
Bodenalbedo anderer Autorenm in der westafrikanischen Sahelzone lagen die
hier abgeleiteten Werte etwas niedriger, in einigen Fdllen stimmten sie
innerhalb der angegebenen Fehlergrenzen iiberein. Vergleiche mit in-situ
Messungen der Bodenalbedo in der Sahara iiber sechs verschiedenen Ober-
flachen ergab in zwel Fidllen eine gute Uhereinstinnung innerhalb der
Fehlergrenzen, bei den anderen traten groBere Differenzen auf.
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1. Einleitung:

Landoberfliachen beeinflussen durch die Wechselwirkung mit der Atmosphire
sowohl das 1lokale als auch das globale Klima. Zunehmendes Interesse
richtet sich hierbei auf die Auswirkung menschlicher Aktivitaten, wie z.
B. das grofraumige Abholzen von Wialdern, die Verlagerung von Vegeta-
tionszonen durch vom Menschen verursachte mogliche globale Temperaturan-
derungen oder im Kleinraumigen die standig zunehmende Versiegelung des
Bodens durch Bebauung. Vorhersagen uber Klimaanderungen kénnen nur durch
unfangreiche Simulationen mit Klimamodellen getroffen werden. Zur Veri-
fikation und als untere Randbedingung von Modellen werden Datensatze
iiber die verschiedenen physikalischen Parameter der Erdoberflache wie
Temperatur, Feuchte, Albedo etc. benotigt, die zumindest fir globale
Klimamodelle nur aus Satellitendaten abgeleitet werden konnen. Das in-
ternationale Projekt zur Erforschung der Landoberflache als Teil des
globalen Klimasystems ist das ISLSCP (International Satellite Land Sur-
face Climatology Project). In der ersten Phase dieses Programms wurden
die Parameter einschlieBlich ihrer Genauigkeit definiert, die fiir Klima-
studien gebraucht werden (WCRP 1985). Dazu gehort als Teil der Strah-
lungsbilanz die Bodenalbedo. Die Auswirkung einer Erhchung der Bodenal-
bedo in der Sahelzone von 0.14 auf 0.35 durch Zerstorung der Vegetation
untersuchten z. B. Charney et al. (1977). Sie kamen zu dem Ergebnis, daB
die Bodenalbedo einen positiven Riickkopplungseffekt auf das Klima hat.
Eine Erhohung der Bodenalbedo bewirkt eine Abnahme des Nettostrahlungs-
flusses am Boden - kurzwellig und langwellig, was wiederum zu einer Ab-
nahme der konvektiven Bewdlkung und des Niederschlags fihrt und damit
verbunden zu einer weiteren Verringerung der Vegetation und Erhohung der
Albedo. Neuere numerische Experimente von Sud und Fennessy (1982), Cun-
nington nnd Rowntree (1986) bestatigen diese Ergebnisse. Cunnington und
Rowntree untersuchten auch, welche Auswirkungen eine Vorgabe von unrea-
listischen Werten der Bodenalbedo auf die Modellergebnisse hat. In einer
Studie verglichen sie die aus dem Modell resultierenden Niederschlags-
mengen unter Vorgabe einer Bodenalbedo ven 0.2 fiir ganz Afrika mit den
Ergebnissen bei Vorgabe von 0.28 fiir die Sahara und 0.14 fiir den tropi-
schen Regenwald. Die Aufspaltung in Wiste und Vegetation fihrte zu einer
Zunahme der Niederschlage in den Gebieten mit der geringeren Albedo und
zu einer Abnahme in den Gebieten mit der hoheren Albedo von mehr als 2

=m pro Tag.



Diese Modellrechnungen fanden unter der Voraussetzung statt, daff keine
weiteren Einfliisse vorhanden sind. Courel et al. (1984) untersuchten an-
hand von Satellitendaten die Variation der Bodenalbedo in der westafri-
kanischen Sahelzone zwischen 1972 und 1979 nach einer langanhaltenden
Trockenperiode. Sie fanden ein Maximum der Bodenalbedo im Jahr 1973,
dann trotz Anhalten der Trockenperiaode eine standige Abnahme bis 1979.
Dies steht im Gegensatz zu dem positiven Riickkopplungseffekt wie er
durch die Simulationen von Charney et al. (1877) vorhergesagt wurde. Ei-
nen ahnlichen Effekt in der Negev - Wiiste erkldrte Ottermann {(1974) da-
mit, daB das Land wahrend der Trockenzeit von den Einwchnern verlassen
wurde und sich die Vegetation daraufhin erholen konnte. Solche Untersu-
chungen demonstrieren, daB Satellitendaten nicht nur Eingangsdaten fur
Klimamodelle liefern , sondern daruberhinaus auch zur Uberpriifung von
Modellergebnissen herangezopen werden konnen. Insbesondere konnen diese
Daten auf im Modell nicht beriicksichtigte Mechanismen aufmerksam machen.
Bis heute sind eine Reihe wvon sehr unterschiedlichen Verfahren zur
Ableitung der Bodenalbedo aus Satellitendaten entwickelt worden. Sie be-
nutzen eine theoretisch abgeleitete Beziehung zwischen Bodenalbedo und
planetarer Albedo (PreuB und Geleyn 1980, Chen und Chring 1984, Kopke
und Kriebel 1987), verwenden zusatzlich Bodenmessungen wie die Global-
strahlung zur Beriicksichtigung des Atmosphareneinflusses (Pinty und
Szejwach 1985, Pinty und Ramond 1987) oder gemessene Werte der Bodenal-
bedo an ausgesuchten Stationen als Referenzwerte (Mekler und Joseph
1982, Pinty und Ramond 1887). Es wird eine empirische Beziehung zwischen
Bodenalbedo und Satellitenstrahldichte abgeleitet (Rockwood und Cox
1978) oder die Satellitenstrahlidichte an Testoberflachen (Brest und Go-
ward 1987) geeicht. Bis auf das Verfahren wvon Preul und Geleyn (1980),

die fur mittlere atmospharische Verhidltnisse einen globalen Datensatz

der Bodenalbedo aus NIMBUS 3 - Daten erstellten, sind sie radaumlich und

zeitlich nur begrenzt angewendet worden, einige davon in der westafrika-
nischen Sahelzone (Rockwood und Cox 1978: Norton et al. 1979; Courel et
al. 1984; Pinty und Szejwach 1985; Pinty und Ramond 1987).

Die geforderte Genauigkeit der Bodenalbedo als Randbedingung und Verifi-
kation fur Klimamodelle betragt 0.05 (WCRP 1985). Dieser Wert entspricht



in etwa der bisher bekannten Sensitivitdt von Klimamodellen in Bezug auf
Schwankungen der Bodenalbedo (Henderson-Sellers und Wilson 1983). In der
vorliegenden Arbeit wird untersucht, inwieweit METEOSAT - Daten fir die
Berechnung der Bodenalbedo benutzt werden konnen und ob die geforderte
Genauigkeit von 0.05 zu erreichen ist. Das Ziel ist, ein Verfahren zu
entwickeln, das fir ganz Afrika mit den wechselnden Bodenverhaltnissen
und atmospharischen Bedingungen anwendbar ist. METEOSAT hat als geosta-
tiondrer Satellit den Vorteil einer hohen =zeitlichen Aufldsung, und
iiberdeckt dazu einen groBen raumlichen Eereich, in dem fast alle Kombi-
nationen der Beleuchtungs- und Blickwinkelgeometrie auftreten konnen.
Letzteres 1ist wichtig fir die Beriicksichtigung des winkelabhangigen
Streuverhaltens der Luftmolekiile und Aerosolteilchen sowie der oft stark
anisotropen Reflexion von Landoberflachen. Es kdnnen sowohl tageszeitli-
che wie jahreszeitliche Variationen untersucht werden, die zur genaueren
Spezifizierung der unteren Randbedingung in numerischen Wettervorhersa-
gemodellen von Interesse sind. Besonderer Wert wird hier auf die Fehler-
betrachtung gelegt, um fir eine Anwendung die Moglichkeiten und Grenzen

des Verfahrens herauszustellen.



2. Ableitung der Bodenalbedo aus Satellitendaten

Die Bodenalbedo pg ist vom Sonnenzenitwinkel 85, abhangig und ist fol-
gendermaien definiert:

F* » p (¥p) dr F'g (ng)

(2.1) Py (yp) = =

O e §

dabei bedeuten:

A - Wellenliange

F+A p - aufwartsgerichtete spektrale StrahlungsfiuBdichte in H/(nzul)
am Boden

F7) g - abwartsgerichtete spektrale Strahlungsflufdichte in W/ (n%um)
am Boden

Hg - cos des Sonnenzenitwinkels 64,
Der Index B steht fiir den Unterrand der Atmosphire.

Zur in-situ Bestimmung der Bodenalbedo am Boden werden in der Praxis die

beiden Komponenten F+B und F_B direkt mit Solarimetern gemessen.

Bei der Ableitung der Bodenalbedo aus Satellitenmessungen ist die MeB-
groBe Lg,; das Integral iiber die reflektierte spektrale Strahldichte

L*A‘T(uo.u,¢) am Oberrand der Atmosphare in W/(nasrul) {T steht fir den

Oberrand der Atmosphére), die aufler vom Sonnenzenitwinkel noch vom Sa-

tellitenzenitwinkel B5at (B = cos Bsat) und dem relativen Azimutwinkel ¥

abhangt (Abb. 2.1} und mit der spektralen Empfindlichkeitsfunktion des
Satellitenradiometers E{A) gewichtet ist:

[+ -]

(2.2) Lgat = l L' 1 (ug.u.¥) E(A) dx



180°-O

Abb. 2.1: Darstellung der Winkelgeometrie mit dem Sonnenzenitwinkel
Ogyn: dem Satellitenzenitwinkel Bgat und dem relativen Azimutwinkel ¢ =
180° ~ {¢& - ¢') {nach Bowker et al. 1985}. &' und $ sind die Azimutwin-
kel von Sonne und Satellit gegen Nord. % = 0° bedeutet, da8 der Satellit
in der Hauptebene ({Ebene Sonne-Beobachtungspunkt-Zenit) im Vorwarts-
streubereich der Sonne steht. (180° - @ ) 3ist der Winkel zwischen der

Einfallsrichtung ( 8g,,, ') und der Streurichtung( B 4).

sat*

Um von einer Satellitenstrahldichte auf die Bodenalbedo zu schlieBen,

sind {im wolkenfreien Fall) drei Korrekturen notwendig:

a) Winkel- oder Anisotropiekorrektur
b) spektrale Korrektur

¢) Atmospharenkorrektur

Zu a!:

Die reflektierte StrahlungsfluBdichte am Oberrand der Atmosphdre ist das

Integral der Strahldichte iiber den Reflexionshalbraum:



2n

(2.3) Fipleg) = I L plug,n,¥) pdudp
L]

O N,

Ist das Strahlungsfeld isotrop, d. h. wird in jede Raumrichtung der
gleiche Energiebetrag pro Zeiteinheit und Flécheneinheit reflektiert
bzw. gestreut, folgt aus Gleichung (2.3):

(2.4) F'rlug) = L'p(wg) =

In der Realitat sind weder die Streuung an Luftmolekiillen und Aerosolen
noch die Reflexion an der Erdoberfléache isotrop. Daher ist die Annahme,

daB die Strahldichte unabhingig von der Blickwinkelgeometrie (8g,:.¥)
ist, nur eine grobe Niaherung.

Zur Zeit existiert kein Radiometer an Bord eines Satelliten, das diesel-
be Oberflache aus allen Blickrichtungen im Reflexionshalbraum abtasten
kann. An Bord von RIMBUS 7 war das ERB (Earth Radiation Budget) - Ra-
diometer in der Lage, auBler in der meist iblichen Abtastung quer zur
Flugrichtung auch langs der Flugrichtung zu messen. Taylor und Stowe
{1984) bzw. Suttles et al. (1988) leiteten aus diesen Messungen Korrek-
turfaktoren fur Wolken, Land, Ozean, Schnee und Wiste ab. Das ist nur
eine grobe Kiassifizierung, denn Unterschiede in der Vegetation werden
dadurch nicht erfaBt. Diese Korrekturfaktoren , auch "Anisotropiefak-
toren” genannt, sind folgendermaBen definiert:

L+T(u0 B -‘1’)

{2.5) grlug.0n.¥9) =

n
]

1/n L 7(ng,u,¥) wdudy

Q@ Sem—
O ey et



Sie gelten fiir eine bestimmte Oberflache und einen Sonnenzenitwinkel
und geben fiir jede Blickrichtung (p,¥) im Reflexionshalbraum das Ver-
hdltnis der gemessenen "anisctropen” Strahldichte zu der iber den
Reflexionshalbraum gemittelten "isotropen” Strahldichte an. Sie spiegeln
neben dem i. a. anisotropen Reflexionsverhalten der Oberflache auch das
winkelabhangige Streuverhalten der Atmosphire wieder. Bei der Anwendung
der Faktoren auf andere Oberflachen wird im fclgenden vorausgesetzt, daf§
die Orientierung der Oberflachenelemente zufallig ist. Fur Energiebi-
lanzstudien werden solche Anisotropiefaktoren verwendet, um die Strah-

lungsflufldichte aus Satellitendaten zu bestimmen:
(2.8) F'r(ug) = L¥p(ng) £ ip(ug.u%) =
zu b):

Die meisten Satellitenradiometer messen in einem begrenzten Spektralbe-
reich. Die Empfindlichkeitsfunktion Ey(A) von METEOSAT beispielsweise
ahnelt einer Dreiecksfunktion zwischen 0.4 und 1.1 um (s. Abb. 3.1). Das
MeBsignal von METEQSAT Ly 148t sich beschreiben mit (vgl. Gl1. 2.2}:

1.1 um

(2.7) Ly = [ L'y, 1 (Mg.0.%) Ex(A) oA
0.4 um

Fur die Berechnung der StrahlungsfluBdichte ist somit neben der Aniso-

tropiekorrektur eine spektrale Korrektur erforderlich.

(2.8) F*1(ug) = Lgge{ug.u.¥) £ (g, 0.9 g7 g, u.9) n

f ist die sogenannte Filterfunktion, die auch von der Oberflache und vom
Atmosphiarenzustand abhdngt (s. Kap. 5). Sie wird uber Simulationen mit
einem Strahlungstransportmodell abgeleitet (Xopke 1982, Wiegner 1985,
Stuhlmann et al. 1985, Stum et al. 1985) und ist z. B. fiir den METEQSAT
~ Kanal definiert durch:



1.1 um
[ Lox.5 (ng.u9) Ey(A) &
0.4 pm

(2.9) f(ll(}'ll-‘” =

[+ -]

[ 25,1 (wo.m¥) O

Mit Hilfe der Anisotropiekerrektur und der Filterkorrektur kann aus ei-
ner gefilterten Satellitenstrahldichte die Albedo fur das System Erde-

Atmosphire, die planetare Albedo pp, berechnet werden:

+
Fq

(2.10) 20
Fo ®p

Fg - solare abwirtsgerichtete StrahlungsfluBdichte am Oberrand der
Atmosphidre in w/n2

zu C!i

Die am Satelliten pgemessene Strahldichte enthdlt neben dem Bodensignal
auch noch den EinfluBl der Atmosphare, der im wolkenfreien Fall von der
Extinktion durch Luftmolekiille und Aerosolteilchen sowie von dem Gehalt
an absorbierenden Gasen abhidngt, so daB pr noch beziiglich des Atmospha-
reneinflusses korrigiert werden muB. Dazu wird von einigen Autoren eine

lineare Beziehung zwischen planetarer Albedo und Bodenalbedo verwendet:

(2.11) pr =a + b pp

Die Koeffizienten a und b werden theoretisch mit Hilfe von Strahlungs-
transportsimulationen bestimmt (PreuB und Geleyn 1980; Chen und Ohring
1984; Kopke und Kriebel 1987). PreuB und Geleyn (1980} leiteten diese
Beziehung fiur mittlere atmosphirische Verhaltnisse ab. Die Empfindlich-
keitsfunktion des Radiometers von NIMBUS 3 iberdeckte annahernd den so-

laren Spektralbereich, iiber die Ansiotropiekorrektur wurde nichts ausge-



sagt. Kopke und Kriebel (1987) beriucksichtigten auch das winkelabhidngige

Reflexionsvermigen des Untergrundes.

Einige Verfahren umgehen die Atmospharenkorrektur und spektrale Korrek-
tur durch Eichung der Satellitenstrahldichtem an in-situ Messungen der
solaren Bodenalbedo:

Rockwood und Cox (1978) stellten eine empirische Beziehung zwischen
Bodenalbedo und Satellitenstrahldichten von SMS - 1 auf (SMS - Syanchro-
nous Meteorological Satellite)}. Daraus leiteten sie die Bodenalbedo fiir
Nord-West Afrika ab. Die Koeffizienten sind jedoch nur fiir die atmospha-
rischen Bedingungen, die zu dem Zeitpunkt der Untersuchung herrschten,
anwendbar. Mekler und Joseph (1982) verwendeten drei voneinander unab-
héangig am Boden gemessene Albedowerte zur Aufstellung einer empirischen
Beziehung zwischen Bodenalbedo und LANDSAT - Daten, wobei keine Informa-
tionen iber die Atmosphare notig sind. Mit dieser Beziehung kann die
Bodenalbedo fiir eine ganze LANDSAT - Szene abgeleitet werden, jedoch un-
ter der Annahme, dal die atmospharischen Bedingungen gleich sind. Brest
und Goward (1987) eichten LANDSAT-MSS (MSS - Multi Spectral Scanner) Da-
ten von Band 4 (0.57- 0.6 um) und 7 (0.8 - 1.1 pm) an verschiedenen
Testoberflachen mit in-situ Messungen der spektralen Reflexion und be-
rechneten dann die Albedo fiir den gesamten solaren Bereich durch gewich-
tete Addition der beiden LANDSAT - Kandle. Dabel wurden die Wichtungs-
faktoren aus dem bekannten Verlauf der spektralen Reflexion der Test-
oberflachen berechnet.

Pinty und et al. (i985) entwickelten ein Verfahren fir METEOSAT unter
der Vorgabe der am Boden routinemdfig gemessenen Globalstrahlung als In-
formation uber die Triibung der Atmosphire. Damit leiteten sie die Boden-
albedo iiber Nord-West-Afrika ab. Ahnlich wie Mekler und Joseph (1982)
verwendeten Pinty und Szejwach (1985} in einem weiteren Verfahren Werte
der Bodenalbedo an verschiedenen Stationen als Referenzwerte, um die
Bodenalbedo fiir ein grdBeres Gebiet abzuleiten. Der Vorteil ist hier wie
bei Mekler und Joseph, daB keine Informationen iiber die Atmosphare not-
wendig sind, solange iiber dem betrachteten Gebiet gleiche atmospharische

Bedingungen angenommen werden konnen. Das Verfahren wurde ebenfalls uber
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Nord-West-Afrika auf METEOSAT-Daten angewendet. Bis auf das Verfahren
von Kipke und Kriebel (1987) gehen alle von der Vorstellung eines Lam~
bertreflektors fiir die Erdoberfldche aus. Pinty und Ramond (1987} erwei-
terten kiirzlich das Verfahren von Pinty und Szejwach (1985) um die Be-

riickeichtigung der anisotropen Reflexion des Untergrundes.

Je nach Reihenfolge und Art der Korrekturen gibt es somit verschiedene
Moglichkeiten zur Ablejtung der Bodenalbedo. Die spektrale Korrektur der
schealbandigen METEOSAT-Strahldichte ist sowchl von dem spektralen Ver-
lauf des Reflexlionsvermtgens der Erdoberfldche als auch vom mittleren
apektralen Reflexionsvermogen abhingig (Stum et al. 1985). Hinzu kommt
der EinfluB der Atmosphire im gesamten solaren Spektralbereich, der auf-
grund der selektiven Absorption durch atmosphérische Gase und aufgrund
der Wellenléngenabhingipgkelt der Streukoeffizienten der Luftmolekille und
Aerosolteilchen sich von dem im solaren Kanal von METEOSAT unterschei-
det. So sind in jedem Fall Vorinformationen iiber den Untergrund und Zu-
satzinformationen iiber die Atmosphire notwendig. Fir die Entwicklung ei-
nes global anwendbaren Verfahrens besteht die Schwierigkeit darin, daB
aktuelie Informationen iiber die Atmosphire wie Aerosol- und Wasserdampf-
gehalt sowie Aerosoltyp fiir viele Teile der Erde nicht verfiighar sind.
Das gleiche gilt in viel starkerem MaBe fiir das Anisotropieverhalten von
Landoberflachen. Wie cben beschrieben versuchen einige Verfahren diese
Schwierigkeiten zu umgehen, wobei in Kauf genommen werden muBl, daB sie
geographisch nur begrenzt angewendet werden konnen.

Der solere Kaenal von METESOAT liegt nun in einem atmosphirischen Fen-
ster, wo der EinfluB der Atmosphdre im Vergleich zum solaren Spektralbe-
reich gering ist. Daher soll hier untersucht werden, ob es sinnvoll ist,
die Atmosphirenkorrektur vor der spektralen Korrektur durchzufiihren.
Insbesondere soll iiberpriift werden, wann auf welche Zusatzinformationen

verzichtet werden kann und mit welchem Fehler die Bodenalbedo schlief-

lich behaftet ist. Neben der Vorgabe, so wenig Zusatzinformationen wie

miglich zu verwenden, soll das Verfahren auf ganz Afrika anwendbar sein,

was bedeutet, da sehr unterschiedliche Bodenverhiltnisse erfaft werden
missen.
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Bei der globalen Anwendung wird in der Regel die Genauigkeit geringer
ausfallen. Sc muB letztendlich bei der Auswahl eines Verfahrens immer
ein KompromiB zwischen Genauigkeit einerseits und globaler Anwendbarkeit

andererseits geschlossen werden.

3. Das METEOSAT-Systenm

METEOSAT ist ein geostationdrer Satellit mit Subsatellitenpunkt bei 0°
Linge und Breite. Er liefert jede halbe Stunde ein Bild ( sogenannter
"glot” mit Nummern von 1 fiir 00:00 UT (UT - Universal Time) bis 48 fur
23:30 UT) von der gesamten sichtbaren Erdscheibe in drei spektralen Ka-

nalen:

1. Solarer Kanal : 0.4 - 1.1 um tagsiber
2. Wasserdampfkanal : 5.7 - 7.1 pm

3. Infrarotkanal : 10,5 - 12.5 pm

Die raumliche Auflosung eines Bildpunktes betragt am Subsatellitenpunkt:

in Kanal 1 : 2.5 * 2.5 km®
in Kanal 2 : 5.0 * 5.0 km2

in Kanal 3 : 5.0 * 5.0 km?
wenn der Wasserdampfkanal hinzugeschaltet wird:

in Kanal 1 : 2.5 * 5.0 km?

Das Signal am Radiometer wird digitalisiert und in sogenannte Graustufen
umgewandelt. Die Aufldsung betragt 64 Graustufen im solaren Kanal und
Wasserdampfkanal und 256 im infraroten Kanal (Abb. 3.1 zeigt die Emp-
findlichkeitsfunktion des solaren Kanals}.
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Abb. o.1: Empfindlichkeitsfunktion fir den METEOSAT 2 -Kanal 0.4 - 1.1
um

pDie Radiometer wurden vor dem Start nicht geeicht, sc daB eine nachtrag-
liche Eichung vorgenommen werden muB. Fir den solaren Kanal leiteten
Kriebel (1981, 1984) und Kopke (1982, 1983) Eichfaktoren ab. Kriebel
fiuhrte einen Vergleich mit einem Radiometer an Bord eines Flugzeuges
durch, das den gleichen spektralen Bereich wie das METEOSAT-Radiometer
iberdeckte, dessen Empfindlichkeitsfunktion aber in etwa einer Recht-

ecksfunktion entsprach, so daB diese Eichfaktoren von der Oberflache ab-

hangen. Sie liefern die "ungefilterten” Strahldichten im Bereich 0.4

-1.1 upm. Kopke simulierte METEOSAT-Strahldichten mit einem Strahlungs-
transportmodell unter Beriicksichtigung des aktuellen Atmosphidrenzustan-
des und der Empfindlichkeitsfunktion und erhielt eine lineare Beziehung

zwischen "gefilterter” METEOSAT-Strahldichte und Grauwert CT in der 6
-Bit Darstellung:

(3.1) Ly

1

2.66 ¢ 10 % W/m2srCT * (CT - 0.5) METEQSAT 1
(3.2) Ly = 2.3 = 6 % W/m®srCT * (CT - 0.5) METEOSAT 2
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Zur Ableitung der Bodenalbedo werden der solare und infrarote Kanal ver-
wendet: der infrarote dient dabei als Zusatzinformation fiir eine bessere
Wolkenerkennung. Weil dafiir keine absoluten Temperaturen notwendig sind,
ist eine Eichung des infraroten Kanals nicht notwendig. Aus Rechenzeit-
grimden werden fiir die Anwendung die Daten im solaren Kanal durch raum-
liche Mittelung tber 2 * 2 Pixel auf die Aufldsung des infraroten Kanals
gebracht, die digitale Aufldsung im infraroten Kanal wird auf 64 Grau-

werte reduziert.

4. Der Strahlungstransport im System Erde-Atmosphére

Fiir die Entwicklung des Verfahrens zur Ableitung der Bodenalbedo und zur
Untersuchung der Einfliisse von Atmosphidre und Untergrund im METEQSAT-
Kanal werden die Satellitenstrahldichten simuliert. Dazu ist ein Forma-
lismus notwendig, der den Strahlungstransport in der Atmosphiare und die
Wechselwirkung zwischen Atmosphare und Untergrund beschreibt. Dieser
Formalismus ist vollstandig durch die Strahlungsibertragungsgleichung
{SUG) gegeben (z. B. Liou 1980).

4.1 Losung der Strahlungsiibertragungsgleichung

Zur Losung der SUG sind verschiedene Verfahren entwickelt worden . Hier
wurde die Matrix-Operator-Methode in einer azimutal auflosenden Version
von Fischer und Grafl (1984) verwendet. Die Matrix-Operator-Methode ist
ein eindimensionales Modell, das Streuung jeder Ordnung behandelt und
die Beriicksichtigung hoher optischer Dicken erlaubt. Fiir die azimutale
Auflasung werden die Strahldichte L und die Phasenfunktion P in Fourier-
reihen entwickelt. Unter der Annahme der Symmetrie beziiglich der Haupt-

ebene werden die ungeraden Terme vernachlassigt.
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N

(4.1) LtA(u',ﬁ',u.Q) = 2 Lthm(u‘.u) cos(m (& - ¢'))
r=0
N

(4.2) Py (W.8%5u8) = ) Py (u',u) cos(m (& - @)

m=0

& und &' bezeichnen die Azimutwinkel gegen Nord (s. Abb. 2.1), ¢' steht
dabei fiir die Einfallsrichtung, ¢ fiir die Ausfallsrichtung. N ist die

Anzahl der Entwicklungskceffizienten.

Fir die Simulation der METEQSAT-Strahldichte wird der Kanal in sechs
spektrale Intervalle unterteilt (Abb. 3.1). Die Wahl der Intervallgren-
zen richtete sich dabei nach Lage und Starke der Absorptionslinien der
atmospharischen Gase (s. Kap. 5). Fiir die einzelnen Intervalle werden
die mittleren spektralen Werte der Empfindlichkeitsfunktion des Radiome-
ters, des spektralen Reflexionsvermogens, der solaren Einstrahlung am
Oberrand der Atmosphare und des Absorprionskoeffizienten des 0Ozons be-
rechnet. Die Werte der Reflexionsfunktion werden fiir die Intervallmitte
mit einem Spline - Verfahren interpoliert. Die mittlere Transmission in
Bereichen der selektiven Gasabsorption von Sauerstoff und Wasserdampf
werden fir jedes Intervall mit dem Goody - Bandenmodell (Goody 1964} be-
rechnet (s. Kap. 5). Fir jedes Intervall werden die spektralen Strahl-
dichten am Oberrand und Unterrand der Atmosphire berechnet und unter Be-
ricksichtigung der mittleren spektralen Empfindlichkeitsfunktion EMi des
Radiometers und der Intervallbreite 8A; aufsummiert. Fiir das METEOQSAT
-Signal Ly folgt:
6

(4.3) Ly(ug.w ) = D Lilug.u.¥) E, 8%
=1

Ly wird fur verschiedene atmosphirische Zustinde und Bodencberflichen
simuliert.
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4.2 Eln anisotroper Reflektor als untere Randbedingung

Sell als untere Grenzflidche der Atmosphidre ein anisotroper Reflektor be-

ricksichtigt werden, lautet die untere Randbedingung:

2n 1
(@) o p@®) = [ [y wetiue) Ly glut, e )udutder
o 0O

mit yrh - spektrale Reflexionsfunktion der Erdoberflache in ar~1

Die Reflexionsfunktion YrA (im Englischen mit BRDF ~ Bidirectional Re-
flectance Distribution Function bezeichnet) wurde von Nicodemus et al,
{(1977) definiert und beschreibt den Teil der spektralen Strahlungsflufi-
dichte aus der Richtung (g',®'), der in die Richtung (u,?9) reflektiert
wird. Die Zahlenwerte der Reflexionsfunktion sind unabhidngig von der
Verteilung der Einstrahlung, d. h. sie ist im Gegensatz zur Albedo eine
Materialkonstante und #dndert sich nur, wenn sich die Oberflache selbst

andert.

Die Reflexionsfunktion kann in der Natur nicht direkt gemessen werden,
da aufgrund der Mehrfachstreuung in der Atmosphare die Strahlung nicht
aus einer diskreten Richtung einfdllt. Als Naherung hat Kriebel (1977)
den "spektralen bikonischen Reflexionsfaktor” R(2',} aus Messungen der
Strahldichte abgeleitet. Der Reflexionsfaktor beschreibt das Verhaltnis
der StrahlungsfluBdichte, die aus dem Raumwinkelelement @' auf die be-
trachtete Oberflache auftrifft und in das Raumwinkelelement 2 reflek-
tiert wird, zu der Strahlungsflufidichte, die ein idealer isotroper Re-
flektor (ein sogenannter weifler Lambertreflektor} in dasselbe Raum-
winkelelement reflektieren wirde. Reflexionsfunktion, Reflexionsfaktor
und Strahldichte sind wellenlangenabhangig, zur Vereinfachung wird hier
auf die Bezeichnung mit der Wellenlange verzichtet. Nach Kriebel und

Kopke {1987) gilt:
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j I Yp(n', ' 0.9 L g{u',®') n'dl'pdd

29
(4.5) R(Q',Q) =
L 'L e "dQ'udQ
] Yoy plu }u
g
ait
(4.86) Yr « 1/% Reflexionsfunktion des weiBen Lambertreflektors
WL
(WL) und
$. no
(4.7) 2= I ] dud¢ Raumwinkelement
L TR 'S
b, Ha

(4.8) a* = I I ndpdg  horizontale Projektion des Raumwinkelements
®1 U

in Unterschied zu Kriebel und Kopke (1987) wurde hier das Raumwinkelele-

ment mit & und die horizontale Projektion des Raumwinkelelementes mit

Q' bezeichnet, die Reflexionsfunktion ist mit der Einheit sr'l. der
Faktor x mit der Einheit sr behaftet.

Unter der Annahme, dafl die Strahldichte im Raumwinkelbereich (£2',9) kon-
stant ist, folgt fiir den Reflexionsfaktor:

(4.9)  R{Q'.9) - x/(a"'a") I I ve(u' @', u,8) n'd'pdd = 1y (Q',9)

a

Damit ergibt sich als Naherung fiir die Reflexionsfunktion die PFunktion
7p(2',2) mit

{4.10) YeiQ',.0) = R(Q' Q) / n
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Mit den bikonischen Reflexionsfaktoren wird die anisotrop reflektierende
Grenzfldache im Modell simuliert. Dabei werden sie als reprasentativ fir
die Reflexionsfunktion im endlichen Raumwinkelbereich (Q',R) aufgefaBt,
so daf im folgenden wieder die diskrete Beschreibung der Winkel
(p',d',n,%) verwendet wird, wobei (p,®) eine "Stiitzstelle" im Halbraum

darstellt, die den Konus I reprisentiert.

Die Diskretisierung der Integrale erfolgt nach der GauBschen Quadratur.
Die hier verwendete "Lobatto - Integration” verwendet dabei Stiitzstellen

gemdB der Integration:

1 N-1
(411) | f@ an = e £+ ) e fluy) + oy £(1)
-1 i=-(N-1}

wobei f{p) die iiber i zu integrierende Variable ist und die c; die zu
den Stiitzstellen puj; = cos O; gehorenden Gewichte bezeichnen. Im Modell
werden fir den Halbraum sechs Stiitzstellen verwendet, die zusammen mit
den Gewichten in Tabelle 4.1 aufgefiihrt sind. Diese Diskretisierung wird
von Fischer und GraBl (1984) fiir die Berechnung von Strahldichten als
ausreichend angesehen. Die Diskretisierung der Azimutrichtung erfolgt
durch Unterteilung in 32 gleich groRe Azimutrichtungen, wobei Symmetrie

beziiglich der Hauptebene angenommen wird.

84 Mg cy Tabelle 4.1 : Stiitzstellen und Ge-

wichte fiir die Berechnung der Inte-

0.00° 1.0 0.015152 grale (4.11) nach Stroud und Secrest
19.11°  0.94490 0.091685 (1966); u_y = Wi, C_§ = Cj.

34.99°  0.81928  0.157975

50.74°  0.63287 0.212508

66.45°  0.39953  0.251276

82.15°  0.13655 0.271405

Fur die in Richtung {u,®) reflektierte Strahldichte am Boden gilt dann:
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32 6
1 . 1 !
(4.12)  Limo®) = 9 2 = R(ut.eymedy) Ling'.850) By oy A8
j=1 =1
2N
(4.13) 48" = ——
32

Zur Verwendung im Modell werden analog zur Phasenfunktion auch die Re-

flexionsfaktoren in eine Fourierreihe entwickelt:

N
(4.14)  R(Q',2) = R(z'.®',u,8) = ) Ry(n’,n) cos(mn(d - &'))
m»=0

N ist dabei wieder die Anzahl der Entwicklungskoeffizienten und ist
gleich der Anzahl der Stiitzstellen in Azimutrichtung.

Neben der Reflexionsfunktion und dem Reflexionsfaktor gibt es noch wei-
tere Griofen, die das anisotrope Reflexionsverhalten beschreiben. Dazu
gehort der Anisotropiefaktor, der in Kapitel 2 definiert wurde. Er wird

spater als MaB fur die Anisotropie verwendet:

L+B,T (ng.u,¥)

(4.15) g (ug.u.¥) =
B.T *Fo 2n 1

1/n I ! L+B'T (ug.n.¥) ududy
o 0

mit gg - Anisotropiefaktor fiir den Boden
g1 - Anisotropiefaktor fur den Oberrand

und

oo

(4:18)  L'gplugu¥) = | L% 5 (uo.n9) dA

]
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L+A B - reflektierte spektrale Strahldichte am Boden
L+A.T - reflektierte spektrale Strahldichte am Oberrand

5. Strahlungarelevante Parameter im solaren Kanal von METEOSAT und im
solaren Spektralbereich

Zur Beschreibung des Strahlungstransports muBl die Transmission in der
Atmosphire bekannt sein. Sie hangt von Art und Gehalt an absorbierenden
Gasen und von den Extinktionseigenschaften der Luftmolekiile und Aerosol-
teilchen ab. Weiterhin muB die Strahlungswechselwirkung zwischen Atmo-
sphire und Untergrund beriicksichtigt werden, die von den spektralen und
winkelabhangigen Reflexionseigenschaften bestimmt wird. Wie im einzelnen

die Physik im Modell realisiert wird ist Gegenstand dieses Kapitels.

5.1 Die Absorber

Absorption solarer Strahlung findet im Bereich 0.4 - 1.1 pm durch Ozon,
Sauerstoff und Wasserdampf statt {Abb. 5.1): durch Ozon
quasi ~ kontinuierlich in der Chappuis-Bande zwischen 0.45 pm und 0.72
um mit Zentrum bei 0.629 pm, durch Wasserdampf in den Rotationsschwin-
gungsbanden im Bereich zwischen 0.56 und 1.1 pm, und durch Sauerstoff in
den Rotationsschwingungsbanden zwischen 0.53 und 0.78 pm mit insgesamt 8
Banden, wobei die Zentren der stidrksten Banden bei 0.63 upm, 0.69 um
(05-A) und 0.76 pm (O5-B) liegen. AuBlerhalb des METEOSAT - Kanals liegen
im nahen Infrarot die starkeren Absorptionsbanden von Wasserdampl zZwi-
schen 1.08 und 1.2 pm, 1.25 und 1.54 um und 1.69 und 2.08 um und die Ab-
sorptionsbanden von Kohlendioxid mit Zentren bei 1.4, 1.6, 2.0 und 2.7
uym. Bei Wellenldngen kleiner 0.4 um absorbiert 0Ozon in der Hartley

~Bande mit Zentrum bei 0.25 um.
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Abb. 5.1: Die einfallende solare spektrale Strahlungsflufidichte am Ober-

rand der Atmosphiare und auf Meeresniveau (aus Bowker et al. 1985).

Zur Berechnung der Transmission wird der METEOSAT-Kanal in sechs Inter-
valle entsprechend der Lage der Absorptionsbanden unterteilt (Tabelle

5.1). Die Intervallgrenzen liegen jeweils in den Bereichen mit maximaler
Transmission.

Tabelle 5.1: Spektralintervalle fur die Simulationen im Solaren (22
intervalle)und im solaren Kanal von METEOSAT (6 Intervalle)

Wellenlange Wellenlange Wellenlange
um um um
SOLAR 0.30 - 0.32 0.95 - 0.60 1.186 - 1.3
0.32 - 0.34 0.80 - 0.65 1.3 - 1.5
0.34 - 0.36 0.85 ~ 0.70 1.5 - 1.7%
0.36 - 0.38 6.70 - 0.734 1.75 - 2.0
0.38 - 0.40 0.734 - 0.18 2.0 - 2.35
0.40 - 0.45 0.78 - 0.87 2.35 - 2.6
0.45 - 0.50 0.87 - 1.04
0.50 - 0.55 1.04 - 1.16
METEOSAT 0.375 - 0.56
0.56 - 0.87
0.87T - 0.78
0.78 - .87
0.87 - 1.04
1.064 - 1.125
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Fir Ozon erfolgt die Berechnung der mittleren Transmission im Intervall
0.4 - 0.56 pm mit Absorptionskoeffizienten von Diitsch (1970). Die Be-
schrankung auf die Auflosung von sechs Intervallen fand aus Rechenzeit-
griunden statt, weil zundchst die METEOSAT - Strahldichte fir eine Viel-
zahl wvon verschiedenen Situationen simuliert werden scllte. Fiir die
spektrale Korrektur wurden die Simulationen auf den gesamten solaren
Spektralbereich ausgedehnt, wobei das Spektrum in 22 Intervalle (Tabelle
5.1 ) unterteilt wurde. Die hohe Auflésung kleiner 0.4 pm wurde wegen
der starken Variabilitdt der extraterrestrischen Einstrahlung gewdhlt.
Im nahen Infrarot iiberdecken die Intervalle entweder ein atmosphiarisches
Fenster oder die Absorptionsbanden von Wasserdampf und Kohlendioxid. Zur
Festlegung der Grenzen wurde die mittlere Transmission fir 100 Wellen-
zahlen mit den Absorptionslinienparametern von Rothmann et al. (1983)
mit dem Goody - Bandenmodell (Goody 1964) berechnet. Zur Beriicksichti-
gung der Druck- und Temperaturabhangigkeit erfolgte die Berechnung fir
die einzelnen Spektralintervalle jeweils in 9 Hohenschichten zwischen
den Standarddruckniveaus von 1013 bis 25 hPa. Die zugehorigen Druck- und

Temperaturwerte wurden der Standardatmosphare Tropen entnommen.

Fiir die Strahlungstransportsimulation muf wie im monochromatischen Fall
auch die mittlere spektrale Transmission ih in Form des
Bouguer-Lambert'schen Gesetz vorliegen, um die Extinktion verschiedener
Absorber in einem Schichtenmodell Kkoppeln zu konnen. Fiir monochromati-

sche Strahlung gilt:

{5.1) Ty = exp(-kahm)
mit - Absorbermasse (g/cm2)
kaA - spektraler Absorptionskgeffizient (cmzlg)

Da die spektral gemittelte Transmission aber nicht mehr dem
Bouguer-Lambert'schen Gesetz gehorcht (z. B. Schlissel 1987), wird sie
in Abhangigkeit von der Absorbermasse m in eine Exponentialreihe entwik-

kelt:
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N N
(5.2) Ek(n} 312131 exp(-kaixn) H .E aj =1
= 1=

N - Anzahl der Reihenglieder

Die SiiG wird fir jeden einzelnen Summanden durchlaufen. Im Anschluf wer-
den die Strahldichten mit den Gewichten a; multipliziert und aufsum-
miert. In Anlehnung an Lacis und Hansen (1974) werden die Gewichte fiar
jedes Intervall getrennt aber gleich fur alle Atmospharenschichten und
Gase festgelegt. Dabel wird der Summand mit dem gréBten Absorptionskoef -
fizienten mit dem kleinsten Gewicht versehen. Das entspricht der Tatsa-
che, daft starke Absorptionslinien seltener auftreten als schwache.

Fiir die Anpassung einer Exponentialreihe wurden die Absorbermassen der
einzelnen Schichten durch Multiplikation mit einem Faktor zwischen 0.1
und 20 variiert und unter Beriicksichtigung der Temperatur und des Druk-
kes die Transmissionswerte berechnet. Uber ein Minimierungsverfahren

wurde an diese 20 Transmissionswerte die Exponentialreihe angepafit.

20 4

(56.3) } (ij - } a; exp (- Eaik nj) )2 = MIN £ 1074
j=1 i=1

Die Abscorptionskoeffizienten iaih folgen unter Vorgabe der Gewichte aj
aus der Anpassung. Kriterium fiir die Giite der Anpassung war eine Fehler-
quadratsumse von 104, was einem mittleren Fehler von € 0.02 in der
Transmission entspricht. Im METESOAT - Kanal reichten dafir vier Reihen-

glieder aus, in den stdrkeren Absorptionsbanden im nahen Infrarot muBten
zum Tell fiinf verwendet werden.

5.2 Das Aerosol

Neben der Absorption durch atmosphirische Gase tritt im solaren Spek-

tralbereich Streuung und Absorption durch Aerosolteilchen auf. In Abhdn-
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gigkeit vom komplexen Brechungsindex und der AerosolgroBenverteilung

liefert die Mie - Theorie die optischen Parameter fir die SUG:

der sich aus Streu- k

1. den Extinktionskoeffizienten k Sy und Absorp-

e 1
A
tionskoeffizienten kak zZusammensetzt:

(5.4) ke, = ks, + Ka

2. die Einfachstreualbedo, die den Anteil der Streuung an der Gesamtex-

tinktion wiedergibt

(5.5) (7] =

3. die Phasenfunktion oder Streufunktion, P,(8), die die Verteilung der
gestreuten Strahlung uber die Streuwinkel 6 beschreibt.

Aus dem gegenwartigen Kenntnisstand iber Aerosole geht hervor, daB die
GroBenverteilungen mehrere Modalradien aufweisen (WCRP 1983), 4. h. sich
aus unterschiedlichen Komponenten wie Rull, wasserlosliche Substanzen
etc. zusammensetzen. Solche Verteilungen konnen durch eine Summe von lo-
garithmischen Normalvertellungen beschrieben werden, die durch Modalra-
dius und Standardabweichung eindeutig definiert sind. Der Modalradius
ist definiert als der Teilchenradius , bei dem die Teilchenzahldichte

N(r) ihr Maximum aufweist.

d N(r) 3 Ng (log r/Ry)?
5.6 _— =
( ) d logr & Y 2m log o expl 2 {log °i)2

N(r) - Anzahl der Teilchen pro Volumeneinheit mit einem Radius < r

N; - Gesamtanzahl der Teilchen fur die individuelle logarithmische
Normalverteilung

Ry - Modalradius der individuellen logarithmischen Normalverteilung

G ~ Standardabweichung der individuellen logarithmischen Normal

verteilung
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Durch GroBenverteilung und komplexen Brechungsindex ist ein "Aerosoltyp”
festgelegt. Ein kontinentales Aerosel ist z. B. durch einen hohen Gehalt
an wasserldslichen Substanzen gekennzeichnet, deren Teilchenradius klein
ist und die nur schwach absorbieren, widhrend ein Aerosal in industriell
verschmutzten Gebieten eine RuBkomponente mit groferen Teilchen enthalt,
die stark absorbieren. Wistenaerosole bestehen nur aus mineralischen
Komponenten, die sich durch den Teilchenradius unterscheiden (d'Almeida
1987). Die Verteilungen der Wistenaerosole sind von der Windgeschwindig-
keit abhangig, wobei mit zunehmender Windgeschwindigkeit groBere Teil-
chen aufgewirbelt werden. Tabelle 5.2 zeigt fir verschiedene kontinenta-
le Aerosole , Wiistepaerosole und ein stratospharisches Aerosol die Para-
meter der logarithmischen Normalverteilung, die Zusammensetzung, und die
mit der Mie -~ Theorie berechnete Einfachstreualbedo und Extinktionskoef-
tizienten fiir N = 1/ca® bei A = 0.55 um, Abb. 5.2 zeigt die zugehorigen
Phasenfunktionen (normiert auf 1) in Abhangigkeit vom Streuwinkel 8. 8
ist der Winkel zwischen der Streurichtung (p,®) und der Einfallsrichtung
(n',8') (Abb. 2.1) und laAt sich folgendermafen berechnen:

{(5.8)  cos(180°- 8) = up' + (1-u2)'/*(1-n'2)"/*cos(180°- ¥)

mit

cos esat

¥ =
i cos asun

relativer Azimutwinkel

=
I

8 = 0° definiert die Vorwartsstreurichtung des Aerosols. Dieser Winkel
wird nachher zur Beschreibung des Aerosoleinflusses innerhalb des Koor-

dinatensystems (asun,esat,w) verwendet.



Tabelle 5.2:

25

Parameter der logarithmischen Normalverteilung sowie aus

der Mietheorie folgende Einfachstreualbedo W, und Extinktionskoeffi-

zient kg, in km~! fiir N = 1/cm® bei A =

0.55 um. VAR steht fiir variable

Teilchenzahl. Dabei bedeuten:

CON - kontinentales Aerosol {WCRP 1983)

RC - kontinentales Aeroscl "remote continental” (Jaenicke, 1984)

STR - Stratospharisches Aerosol (WCRP 1983)

BG - Wistenaerosol "background” (d'Almeida 1987)

WCD - Wiistenaerosol "wind carrying dust" (d'Almeida 1987)

85 - Wustenaerosol "sand storm™ (d'Almeida 1987)

DDS - Wustenaerosol "desert dust storm” (Jaenicke, 1984)

Aerosol N Aerosol- Ny{/N Ry oy g Ke

modell komponente um km-1

CON VAR wasserunl. 2.27 1076 0.471 2.512 0.9589 0.9939 1079
wasserlosl. 0.93876 0.0285 2.239
Rufl 0.06123 0.0118 2.0

STR 5.166 75 X HpSOg4 1.0 0.0695  1.86 1.0 .4220 1074

RC 1839 Altken 0.5421 0.001 2.128 0.9557 .2228 10~4
Grofe Teilchen  0.457¢9 0.0218 3.199
Riesenteilchen ©0.386 1077 6.24 1.892

DDS 1866 Altken 0.3891 0.001 1.766 0.6599 .12680 1072
GroBe Teilchen 0.6199 0.0188 5.888
Riesenteilchen 0.954 10°¢ 10.8 1.003

BG 322.99 Aitken 0.9319 0.08 2.1 0.9122 .6928 10-3
GroBe Tellchen 0.6808 10°! 0.7 1.9
Riesentellchen ©0.3096 10°5 5.0 1.8

WCD 1731.5 Aitken 0.9876 0.052 2.15 0.808 .5856 1073

’ GroBe Tellchen 0.1195 101 1.5 2.07

Riesentelichen 0.2888 1075 12,0 1.7

SS 2532.4 Aitken 0.988 0.05 2.15 0.63423 .2528 10°2
GroBe Tellchen ©0.1153 1071 1.5 2.5
Riesentelichen ©0.4739 1073 16.0 1.8
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Abb. 5.2: Auf 1 normierte Streufunktion P{®) in Abhangigkeit vom Streu-

winkel 8 fiir verschiedene Aerosole, bei A = 0.55 um. Die Abkiirzungen
gind in Tabelle 5.2 erklart.

Die Phasenfunktionen von RC und BG (zur Abkirzung s. Tabelle 5.2) sind
ahnlich; beide stellen Hintergrundwistenaerosole dar, also Aercsole, die
durch Aufwirbelung von Staub in die Atmosphare gelangt sind, wobei die
groferen Teilchen durch Sedimentation bereits herausgefiltert wurden.
Sie unterschelden sich aber im Intensitatsmaximum im Vorwarts—- und Rick-
wartsstreubereich, bedingt durch die verschiedenen GréBenverteilungen
und Zusammensetzung. Ganz deutlich ist der Unterschied zu den Wiisten-

aerosolen mit den groferen Teilchen. Je grofer sie werden, umso ausge-
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pragter sind die Intensitdtsmaxima.

Die Brechungsindizes fur die Komponenten des kontinentalen Aerosols
("CON"} und des stratospharischen Aerosols ("STR") wurden den SRA
-(Standard Radiation Atmospheres) Tabellen (WCRP 1983) entnommen, fiir
die ubrigen Aerosole wurden die Brechungsindizes von Carlson und Benja-

min (1980) verwendet, die fur Saharastaub abgeleitet worden sind.
Zwei vertikale Profile wurden fir die Simulationen verwendet:

1. Fiir das kontinentale Aerosol ein exponentielles Profil zwischen 1013

und 200 hPA mit variabler Teilchenzahl und Skalenhohe:
(5.9) ko = keo exp (- z / zp)

mit k, - Volumenextinktionskoeffizient am Boden (s. Tabelle 5.2)
0
Z, - Skalenhohe in km
z - Hohe in km

2. fir das Wiistenaerosol eine homogene Dunstschicht zwischen 1013 und

850 hPa.

In beiden Fallen wurde ein stratospharisches Aerosol gemdB SRA berick-

sichtipt:
ke = 2.18 1074 km™1 bei A = 0.55 unm 200 hPa - 50 hPa
Ke = 2.75 1074 kn1 bei A = 0.55 pm 50 hPa - 25 hPa

Phasenfunktionen und optjische Parameter wurden mit der MIE - Theorie fir
die 6 bzw. fur die 22 Intervalle aus den GroBenverteilungen und den
mittleren Brechungsindizes berechnet. Phasenfunktion und Einfachstreual-
bedo der einzelnen Aeroscle gehen hohenunabhangig in die Simulationen

ein.
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5.3 Landoberflachen

Landoberflachen zeigen ein sehr unterschiedliches von der Wellenlédnge
abhingiges Reflexionsvermigen. AuBerdem sind sie keine isotropen Reflek-
toren wie zur Vereinfachung haufig angenommen wird. Im folgenden wird
dargestellt wie unterschiedlich Landoberflichen erscheinen konnen und

wie sie im Modell simuliert werden.
5.3.1 Spektrales Reflexionavermigen

Vegetation, unbewachsener Boden und Gestein zeigen ein zum Teil ahnli-
ches zum Tell aber auch sehr unterschiedliches spektrales Reflexionsver-
mogen. Bowker et al. (1985) und Elachi (1987) haben typische Kurven
des spektralen Reflexionsvermogens zusammengestellt und diskutiert. Abb.
5.3 zeigt eine Auswahl des Datensatzes von Bowker et al. (1985).

Bei griiner (photosynthetisch aktiver) Vegetation wird die Reflexion un-
terhalb 0.7 pm durch Blattpigmente bestimmt, wo Absorption solarer
Strahlung durch Karotenoide bei 0.48 pm und durch Chlorophyll bei 0.67
ps auftritt. Bei 0.7 um zeigt sich der bekannte Anstieg der Reflexion
zum nahen Infrarot. Bei geochemischem Strefl, hervorgerufen durch Nahr-
stoffmangel oder durch Schadstoffe kann sich dieser Anstieg zu kiirzeren
Wellenlangen um 0.01 ym verschieben. Die Reflexion zwischem 0.7 und 1.3

um  wird hauptsdchlich durch die Streuprozesse innerhalb der Pflanzen
und damit durch die Zellenstruktur bestimmt. Im nahen Infrarot groBer
1.3 pm liegen die Absorptionsbanden von Wasser bei 1.45 und 1.9 pm. Ge-
nerell nimmt bei wasserhaltigen Pflanzen die Reflexion mit der Wellen-
iénge auch in den Fensterbereichen bei 1.6 und 2.2 um ab,

Boden und Gesteine zeigen im nahen Infrarot ebenfalls die Absorptions-
banden von Wasser; bei Gesteinen findet die Absarption durch gebundene
Wassermolekiile oder OH-Radikale statt. Bei vielen Boden steigt die Re-
flexion bis 1.3 um langsam an, beeinfluBt von der Absorption durch orga-
nische {0.57 ym) und eisenhaltige Substanzen (¢.7, 0.9 und 1.0 pm). Der
Absclutwert der Reflexion hidngt hier noch vom Wassergehalt des Bodens

ab. Feuchte Bdden weisen ein geringeres Reflexionsvermogen auf als trok-
kene.
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Abb. 5.3: Kurven der spektralen Albedo fiir Nadelwald nach Kriebel (1977)
und fiir verschiedene Oberflachen nach Bowker et al. (1985).

Gesteine haben ein dhnliches spektrales Reflexionsvermogen wie Boden;
sie unterscheiden sich nur durch das Fehlen organischer Substanz (Bowker
et al. 1985). Wie unterschiedlich das spektrzle Reflexionsvermdgen von
Sand sein kann, zeigen die Kurven in Abb. 5.3 fur Gipssand, eine Sand-
probe von "White Sands National Monument", und fir eine Quartzsandprobe.
Gips bzw. Gipssand zeigt ein ausgesprochen hohes Reflexionsvermogen bei
Wellenlangen Kkleiper 1.3 pm und einen starken Abfall im nahen Infroten
durch die Absorption durch gebundene Wassermolekule, wahrend bei Quartz
der spektrale Verlauf bis auf den Bereich der Absorptionsbande relativ
gleichformig ist.

Eine Auswahl des Datensatzes von Bowker et al. (1985) wird fiir die Simu-
lation verschiedener Oberflichen wie Vegetation, Gebirge und Sandflachen
verwendet, wobei das Spektrum moglicher Reflexionseigenschaften abge-
deckt wird.
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5.3.2 Winkelabhéngiges Reflexionsvermogen

Das Reflexionsverhalten der Erdoberflache ist nicht isotrop; besonders
deutlich zeigt sich das bei Wasseroberflédchen, wo im Sonnenreflex die
reflektierte Strahldichte ihr Maximum erreicht. Auch Landoberflachen
sind i.a. keine isotropen Reflektoren. Messungen haben eine von der Wel-
lenldnge und dem Sonnenstand abhdngige anisotrope Reflexion nachgewiesen
(Kriebel 1977; Eaton und Dirmhirn 1979; Kimes 1983). Die Anisotrapie
hangt dabei von der Struktur der Oberflédche ab. Es treten Maxima der re-
flektierten Strahldichte sowohl im Vorwarts- wie im Rilckwartsstreube-
reich auf. In Analogie zu den Wasseroberfldchen wird das Phanomen des
strahldichtemaximums im Vorwirtsstreubereich auch mit “"Spiegelnde Refle-
xion" bezeichnet, es ist aber nicht so ausgepriagt wie das Maximum im
Rickwartsstreubereich. Es tritt bei glatten., wenig strukturierten Ober-
flachen bei tiefstehender Sonne auf (Eaton u. Dirmhirn 1979). Eine spie-
gelnde Komponente kann auch durch die spiegelnde Reflexion an einzelnen
Pflanzenteilen hervorgerufen werden, wie man ebenfalls bei tiefstehender
Sonne an jungen Weizenbldttern oder Grashalmen beobachten kann. Je star-
ker nun die Struktur von einer glatten Oberflache abweicht - z. B. durch
unterschiedliche Orientierung der Pflanzenteile oder durch sparlich be-
wachsenen Boden - kann die einfallende sclare Strahlung stédrker absor-
biert werden, was eine allgemeine Reduktion der reflektierten Strahlung
und damit eine starke Abhangigkeit von der Winkelgeometrie zur Folge
hat. Auflerdem treten in Abhédngigkeit vom Sonnenstand Abschattungseffekte

auf, die die Ursache fiir das Maximum der reflektierten Strahldichte im

Rickwartsstreubereich sind, da aus dieser Richtung liberwiegend beleuch-
tete Flachen sichtbar sind. Das Beispiel einer unregelmifigen QOberflédche
mit Abschattung zeigt eine Abbildung nach Kimes (1983) {Abb. 5.4). Die

unregelmadige Struktur kann in manchen Fdllen zu einer Verringerung der

Bodenalbedo wund zu einem weniger ausgeprédgten Tagesgang fiihren

(Dickinson 1983).Es 1#8t sich sogar eine Korrelation zwischen Bodenalbe-
do und der Vegetationshohe feststellen, wobei die Bodenalbedo mit zuneh-
mender Hohe der Vegetation abnimmt {Oguntoyinbo 1970).
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Abb. 5.4: Schematische Darstellung der winkelabhidngigen Reflexion iiber
einer strukturierten Oberfldche mit Abschattungseffekten {(nach Kimes
1983}

Die beschriebenen Effekte geben einen Eindruck von der Vielfdltigkeit
moglicher Reflexionsfunktionen, die bisher nur fiir wenige Oberflachen
gemessen wurden (Kriebel 1977, Eaton und Dirmhirn 1979, Kimes 1983), so

daB eine sinnvolle Einteilung oder Klassifikation zur Zeit noch nicht
moglich ist.

Neuere Arbeiten beschadftigen sich mit der Modellierung typischer Ober-
flachen (Kimes 1984, Meerkdétter 1987), mit deren Hilfe es in Zukunft
vielleicht moglich sein wird, jedem Oberflachentyp eine Reflexionsfunk-
tion zuzuorden. Eine andere Moglichkeit er6ffnen Radiometer wie das ERBE
{Earth Radiation Budget Experiment) - Radiometer an Bord von NIMBUS 7,
das unter verschieden Blickwinkeln die Oberfldache abtasten konnte. Sutt-
les et al. (1988) bzw. Taylor und Stowe (1984) leiteten fiir Energiebi-
lanzstudien Anisoctropiefaktoren fir den Oberrand der Atmosphare fir Wol-
ken, Ozean, Land, Wiiste, Schnee und Eis ab. Dies bedeutet nur eine grobe
Klassifizierung, die keine unterschiedlichen Landoberflachen bis auf Wii-
ste beriicksichtigt. Hargens (1988) hat die Moglichkeit untersucht, durch
Hinzunahme von METEOSAT-Daten eine feinere Einteilung der Landoberflache
zu erreichen. Dafur wiahlte sie homogene Gebiete uber Afrika aus, um die
Winkelkombinationen von Meteosat kiinstlich zu erhthen. Ein Vergleich der
spektral- und filterkorrigierten METEOSAT-Strahldichten mit den Nimbus 7
- Strahldichten zeigte jedoch, daB eine gegenseitige Erganzung nicht mo-
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glich ist. 2Zur Zeit wird das AVCSR (Aircraft Version of the Conical
Scan Radiometer) getestet, das die Erdoberfliche mit einem konischen Ab-
:astn;ster peobachtet (Wirth und Raschke 1985). Weitere Moglichkeiten
eroffnen in Zukunft Radiometer wie MODIS (Moderate Resolution Imaging
spectrometer) und HIRIS (High Resolution Imaging Spectrometer), die im
Rahmen des amerikanischen Weltraumprogramms fur die 90er Jahre (EOS
-Earth Observing System) vorgeschlagen wurden und ebenfalls zur Untersu-
chung der Reflexionsfunktion in der Lage sein sollen, die Erdoberflache
unter verschiedenen Blickrichtungen abzutasten. Die Messung der Aniso-
tropie vom Satelliten aus beinhaltet dabei sowohl das winkelabhangige
Reflexionsvermogen des Untergrundes als auch das winkelabhangige Streu-
verhalten der Luftmolekiile und Aerosolteilchen

Zur Simulation verschiedener Oberfliachen werden nun Reflexionsfunktionen
aus der Literatur mit verschiedenen spektralen Albeden nach Bowker
(1985) iiberlagert, um Oberfléchen zu simulieren, die die gleiche Struk-
tur haben, aber ein anderes spektrales Reflexionsvermogen aufweisen. Da-
zu werden die bekannten Reflexionsfaktoren auf den Mittelwert iiber den
Reflexionshalbraum normiert. In der Schreibweise der Diskretislerung
folgt (vgl. Kap. 4.2}):

R{Pk-’liui.ﬁi)
32 6

1/n E 2 R(uk.®1:ui.95) py cy ad
i=1 j=1

(5.8) Ry(ug.p;u5.84) =

Die normierte Reflexionsfunktion Ry beschreibt dabei analog zur normier-
ten Streufunktion des Aerosols die relative Verteilung der reflektierten
Strahlung iiber den Reflexionshalbraum.

Aus dem Datensatz von Bowker et al. (1985) geht nicht hervor, zu welcher
Tageszeit die spektrale Albedo gemessen wurde. Die spektrale Albedo ei-
nes isotropen Reflektors ist unabhingig von der Einstrahlung. Bei einem
anisotropen Reflektor kann dagegen die veridnderliche Einstrahlung im
Laufe eines Tages zu Anderungen in der spektralen Albedo tiihren (z. B.
Kriebel 1979). Nach Kriebel und Kipke (1987) kann aus den Reflexionsfak-
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toren die spektrale Albedo berechnet werden, wenn man annimpmt, daB die
Strahlung nur aus einer Richtung, der Richtung der direkten Sonnenstrah-
lung, einfallt. Aus Gleichung (4.6) folgt nach Kriebel und Kopke (1987)
mit der Naherung fiir die Reflexionsfunktion und in der Schreibweise der

Diskretisierung:
(5.9) Aplug) =

1=1 k=1 j=1 i=1

% Ry (e, ®):04,%5) Ly (uj,%5) uy cy 8¢ pg cp 40

I P Ton

32 6

2 E Ly (nj.®;) u; c; ad
j=1 i=1

By bezeichnet den cos des Sonnenzenitwinkels 8y . A, ist die Naherung
fiir die spektrale Albedo p,. Mit der Einstrahlung aus nur einer Richtung
(pp,®,) folgt:

32 &6
(5.10)  Ax (g} = P 2 3 Ry (up.8pibi®)) by ci A9
1=1 k=1

Zur Beriicksichtigung der Sonnenzenitwinkelabhangigkeit der spektralen
Albedo aufgrund der Anisotropie wird der Wert fir A, (n,) auf die mitt-

lere Albedo KA normiert:

Ay (up) Ay (up)
(5.11) ANA (uy) = _éim_ﬂﬁ = - A (Ug
A
2 E Ay (uj) vy ¢y
i=1

Bei Simulation einer beliebigen Oberflache mit dem mittleren Reflexions-
vermogen p, folgt somit fir die reflektierte Strahldichte am Boden:
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(5.12) Ly (pg.@e.?1) =

32 &
E E 2% ANA (uy) %RNA (uk.ﬁlsui.ﬁj) Ly (llj.fi} nj cj A®
je1 =1

6. Wolkenerkennung und Oberflichenklassifizierung mit METEOSAT

Der erste Schritt zur Ableitung der Bodenalbedo aus Satellitendaten ist
die Wolkenerkennung. Im folgenden wird ein Verfahren vorgestellt, das
geeignet ist, griBere Datenmengen zu bewdltigen und Wolken von Landober-

flichen zu trennen. Dabei arbeitet es weitgehend automatisch.

6.1 Aowendung einer Histogrammanalyse zur Klassifikation des Satelliten-
bildes

Der groBte Fehler bei der Fernerkundung von Bodenparametern im solaren
und infraroten Spektralbereich wird durch die Bewdblkung verursacht. Es
gibt heute zahlreiche Verfahren zur Wolkenerkennung, jedoch oft auf spe-
zielle Situationen abgestimmt. Zur Anwendung auf groBere Datenmengen
adchte man ein moglichst automatisches Verfahren haben, das alle Situa-
tionen meistert. Dabei verursachen aber Landoberfldachen - insbesondere
schneebedeckte - noch grofie Schwierigkeiten, weil Wolken und Land dhnli-
che Reflexions- und Emissionseigenschaften aufweisen konnen. Im Rahmen

des Weltklimaprogramms wurde ein internationales Projekt zur Erstellung

einer Wolkenklimatologie (ISCCP International Satelljte Cloud Climato-

logy Project) initiiert. In der ersten Phase wurden Wolkenerkennungsal-
gorithmen entiwickelt bzw. erprobt, darunter einfache Schwellwertmethoden
bis hin zu komplexen Verfahren, die unter Einbeziehung von Strahlungs-
transportsimulationen die Ableitung von Wolkenparametern wie optische

Dicke und Obergrenzentemperatur erlauben (Rossow et al. 1984). Das eben-

falls in diesem Rahmen von Simmer et al. (1982} entwickelte Verfahren

wird hier in wmodifizierter Form als automatische Methode zur Wolkener-
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kennung und Oberflichenklassifikation verwendet. Dabei handelt es sich
um ein statistisches Verfahren, das auf einer Histogrammanalyse beruht.
In Abb. 6.1 ist das Verfahren schematisch dargestellt. Aus Daten des so-—
laren und infraroten Kanals von METEOSAT wird zunachst ein zweidimensio-
nales Histogramm jeweils fiir 2° * 2° - Gebiete erstellt. Ein Haufungsma-
ximum im Histogramm deutet auf eine dominante Eigenschaft eines Oberfla-
chentyps (dunkel oder hell, warm oder kalt) hin. Optisch dicke und hohe
Bewilkung wirde sich beispielsweise durch hohe Grauwerte im Solaren
(hell} und niedrige im Infraroten (kalt) bemerkbar machen, Wald oder Ge-
birge durch niedrige Grauwerte im Solaren (dunkel) und durch relativ ho-
he Grauwerte im Infraroten (warm). Dabei treten die einzelnen Oberfla-
chen nicht durch diskrete Grauwerte in Erscheinung, sondern durch eine
mehr oder weniger breite Anhaufung im zweidimensionalen Histogramm, wo-
bei das Grauwertepaar des Héufungsmaximums am wahrscheinlichsten die Ei-
genschaft eines Oberflachentyps beschreibt. Dieses Grauwertepaar zu fin-
den, ist Ziel des Klassifikationsalgorithmus. Die Streuung um das Hau-

fungsmaximum kann dabei folgende Ursachen haben:

a) Die unterschiedlichen Reflexions- und Emissionseigenschaften eines
Oberflachentyps fiihren zu einer Streuung

b) Wolken, die in ihrem Durchmesser kleiner sind als das Pixel, fiihren
zu einer Anderung der Strahldichte in beiden Kanilen

¢) Die Streuung enthalt schlieBlich den MeBfehler, das Radiometerrau-
schen

Durch die Bestimmung des Grauwertepaares, das die beste Information iiber
einen Oberflachentyp liefert, werden kleinskalige Storungen schon vor
der eigentlichen Wolkenerkernung eliminiert bzw. ihr EinfluB minimiert.

Diese kleinskaligen Storungen konnen neben der Subpixelbewolkung auch

Wolkenschatten oder Sandstaub sein. Solange nicht der gesamte Oberfla-

chentyp von diesen Storungen betroffen ist, werden diese sich npur in ei-
ner hoheren Streuung um den wahrscheinlichsten Wert niederschlagen.

Der Kern des Verfahrens ist die Anpassung von GauBverteilungen an die
Maxima der eindimensionalen Histogramme im solaren und infraroten Kanal.

Aus der Kombination der beiden GauBverteilungen ergibt sich dann eine
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Haufungszone oder Klasse im zweidimensionalen Histogramm, die ein homo-
genes Gebiet (Wolke oder Boden) mit einem bestimmten Reflexiocnsvermogen
und einer Temperatur im 2° * 2° - Gebiet definiert. Die einzelnen Klas-
sen konnen sich bei dem hier benutzten Verfahren noch iiberlappen. Re-
prasentativ fiir diese Klassen sind die beiden zum Maximum der Haufigkeit
gehorenden Modal - Grauwerte Cgpr, und Cyp und die rechts—und linksseiti-

gen Standasrdabwe ichungen 9], r SOL und %y .r IR

Die Histcgrammanalyse erlaubt also eline Klassifikation des Bildes in
verschiedene Wolken und Bodenoberflachen und vor allem die Reduktion der
zufalligen Fehler, insbesondere den Fehler des Radiometerrauschens.
Wahrend bei einer einfachen rdumlichen Mittelung iiber mehrere Pixel die
kleinrdumigen Strukturen im Bild verwischt werden, bleiben sie bei die-
sem Verfahren erhalten. Dabei werden die Kontraste sogar noch erhoht,
well jedem Pixel der Modalwert der jeweiligen Haufung zugeordnet wird
{s. Kap.6.2); die hdoheren Kontraste erleichtern schlieBlich die Wolken-

erkennung.

6.2 Zuordnung der Pixel 2zu den analysierten Klassen

Damit spater die einzelnen Klassen geographisch zugeordnet werden kon-
nen, werden die einzelnen Pixel "riickgeordnet". Mit der Information iiber
die Grauwerte in den beiden Kandlen kann jedes Pixel einer der Klassen,
bzw. jedem Pixel der Modalwert einer Klasse zugeordnet werden (ange-
deutet in Abb. 6.1 durch die gestrichelte Linie). Dabei ist die Zuord-
nung eindeutig, wenn die Grauwerte innerhalbh einer Standardabweichung
der jeweiligen Klasse liegen. Bei Pixeln, die im Uberlappungsbereich
zwelier oder sogar mehrerer Klassen liegen, werden die schon zugeordneten

Umgebungspixel bei der Entscheidung mit beriicksichtigt:
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Es wird angenommen, daB die Oberflache lokal iiber mehrere Bildelemente
homogen ist, d. h. daB ein noch nicht zugeordnetes Pixel mit héchster
Wahrscheinlichkeit den gleichen Klassengrauwert hat wle seine Nachbarpi-
xel. Es8 wird der Mittelwert M aus den Grauwerten Cpl, der umliegenden
{schon rickgeordneten) Pixel Pi.j gebildet und dann dem Pizxel Pl,- der
Modalwert derjenigen Klasse zugeordnet, dle die Bedingung der minimalen

Differenz erfillt:

(6.1) Cpl,m = Ck mit (M - Ck} = Minimum ((M - Cl)i = 1.N)
N - Anzahl der apalysierten Klassen und

Cj - Modalgrauwert der Klasse i

1
(6.2) M= ; Z CPi.j Mittelwert aus maximal n = 24 Umgebungspixel

i, ] von Pl »

wobei 1 -2 €1 €131 + 2
m-2€j&fm+ 2

Damit ist ein Bild erzeugt, bei dem jedes Pixel einer Klasse zugeordnet
ist. Ein solches Bild stellt die bestmiogliche Schatzung unter Minimie-
rung der Einzelfehler dar.

6.3 Extremwertverfahren zur Elimination der Bewdlkung

Die erreichte Klasseneinteilung gibt noch keine Auskunft dariiber, ob ei-
ne Klasse den wolkenfreien Untergrund beschreibt. Der nichste Schritt
ist also die eigentliche Wolkenerkenung, die Trennung zwischen Wolken
und welkenfreiem Untergrund. Dazu konnen z.B. Schwellwerte benutzt wer-

den, die aber speziell iiber sehr inhomogenem Gelinde versagen, wenn sie
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nicht rdumlich hoch genug aufgelist werden. Eine andere Moglichkeit bie-
ten Extremwertverfahren. Dabei wird iiber einen Zeitraum von mehreren
Tagen oder einem Monat fiir jedes Pixel die Minimumstrahldichte im Sola-
ren bzw. die Maximumstrahldichte im Infraroten bestimmt. Diese Verfah-
ren basieren auf der Annahme, daB es in dem betrachteten Zeitraum minde-
stens einen Tag gibt, an dem keine BewOlkung vorliegt, und daB der Un-
tergrund immer dunkler bzw. wirmer ist als eine Wolke. Fiir die Anwendung
des Verfahrens sind gleiche Tageszeiten und gleiche Blickwinkelgeome-
trien notwendig, damrit eln Vergleich zweier Tage unter annahernd densel-
ben Bedingungen stattfinden kann. Deshalb eignen sich fiur diese Art der
Wolkenerkennung nur geostationare Satelliten.

Hier wurde ein Extremwertverfahren verwendet, das von dem klassifizier-
ten Satellitenbild ausgeht. Fir jedes Pixel wird der Maximumwert im In-
fraroten bestimmt. Der zugehdrige Wert im Solaren wird abgespeichert.
Wenn im Infraroten zwei gleiche Werte auftreten, wird im Solaren der
niedrigere Grauwert gewahit. Die Infrarotgrauwerte werden als Basis ge-
wahlt um Wolkenschatten, die kalter sind, auszuschliefien und um den At-
mosphédreneinfluf zu minimieren, denn Sandstaub und Situationen mit ho-
hem Wasserdampfgehalt verursachen niedrigere Strahldichten am Oberrand

der Atmosphidre im Infraroten (s. auch Kap. 7).

6.4 Vergleich mit einer Schwellwertmethode

Nach der oben genannten Methode wurden die METEOSAT-Daten vom Januar und
Juni 1983 11:30 UT ausgewertet. Fir den Januar lagen 29 Tage, fir den
Juni 13 Tage verteilt iiber den Monat fiir ganz Afrika vor. In Abb. 6.2
ist das Ergebnis des Verfahrens dargestellt. Viele Einzelheiten der
Oberflachenstruktur (z. B. Gebirge und helle Wistenflachen) sind deut-
lich auszumachen, was den Erfolg des angewandten Verfahrens demon-
striert. Im Juni (Abb. 6.2 b} ist am Golf von Guinea noch Restbewolkung
zu erkennen. Eine Uberpriifung des Verfahrens ist durch Vergleich mit den
Originalbildern moglich. Hargens (1988) hat mit Hilfe einer Bildverar-
beitungsanlage fiir diesen Monat Schwellwerte festgelegt und damit die



Abb. 8.2 a): Ergebnis des Wolkenerken-
nungsalgorithmus fiir den Januar 1983
11:30 UT. Die Grauwerte sind nicht mit

dem cos des Sonnenzenitwinkels normiert.

1000 1t

Abb, 6.2.b): Ergebnis des Wolkenerken-
nungsalgorithmus fiir den Juni 1983 11:30
UT. Die Grauwerte sind nicht mit dem cos
des Sonnenzenitwinkels normiert.

ov
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Wolken eliminiert. Das Ergebnis dieses verfahrens zeigt Abb. 6.3. In
Abb. 6.3 wurden die Grauwerte mit dem cos des Sonnenzenitwinkels nor-
miert; in Abb. 6.2 sind die Originalgrauwerte dargestellt. Die Gebiete,
in denen keine eindeutige Trennung zwischen Wolken und Untergrund mo-
glich war, sind weiB eingefdrbt. Die helleren Geblete, die im Minimum-
bild zu sehen sind, fallen mit den weiB eingefirbten Gebieten zusammen,
so dafl sie offensichtlich auf nicht aufgeldste Bewdlkung zuriickzufithren
sind. Hier tritt sehr viel kleinskalige Bewolkung auf, die sich nur sehr
wenig vom Untergrund abhebt. Da im Bereich der ITCZ standig Bewodlkung
vorhanden ist, gibt es dariberhinaus Pixel, dile an keinem der betrachte-
ten Tage wolkenfrei sind. In diesem Fall ist kein Wolkenerkennungsver-
fahren mehr anwendbar. Eine vollstandige Auswertung aller Termine eines
Monats konnte noch einige Liicken fullen.

Im Januar Abb. 6.2 b) liegt die ITCZ und damit die Restbewdlkung weiter
slidlich. Uber Schwellwerte kann diese Bewolkung noch weiter reduziert

werden, ein Restfehler bleibt in diesen Gebieten jedoch noch erhalten.

Das klassifizierte Bild im Solaren bietet die Grundlage fiir weitere Aus-

wertungen beziiglich der Bodenalbedo.

Abb. 6.3: Ergebnis der
Schwellwertmethode fir

den Juni 1983 11:30 UT
(Hargens 1988)
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7. Der EinfluB der Atmosphdre und der Anisotropie im solaren Kanal von

METEOSAT

Abb. 5.1 zeigt die wellenlangenabhdngige solare Einstrahlung auBerhalb
der Atmosphiare und auf Meeresniveau. Der METEOSAT-Kanal liegt in einem
sogenannten atmosphérischen Fenster, wo der EinfluB der Atmosphidre ge-
ring ist. Durch die Form der Empfindlichkeitsfunktion (Abb. 3.1) werden
die Randbereiche im Kurzwelligen und nahen Infraroten mit einer geringen
Wichtung versehen und damit der Atmosphidreneinfluff weiter reduziert. Der
verbleibende EinfluB ist Gegenstand der folgenden Untersuchungen.
Der EinfluB der Atmosphidre ist von der Wellenlange abhangig, wobei die
Gasabsorption selektiv und hauptsdchlich im nahen infrarot stattfindet,
sonst gering oder gleich 0 ist. Dagegen sind die Streuung des Aerosols
und die Rayleighstreuung im Kurzwelligen ausgeprdgt und nehmen mit der
Wellenlange ungefdhr mit A 13 bzw. A% ab. Die Prozesse in der Atmo-
sphire sind gekoppelt mit den physikalischen Prozessen an der Erdober-
flache. Wihrend die Bodenalbedo von Wasser im Bereich von 3 % bis 10 %
liegt, kann die Bodenalbedo im solaren Spektralbereich 25 % bei Vegeta-
tion und bis 90 % bei reinem Schnee betragen (Moller 1973) . Dabei ist
das Reflexionsvermogen ebenfalls wellenlangenabhingig. Uber Wasser zeigt
sich ein fast konstanter, niedriger Wert, wahrend grilne Vegetation bei
0.7 p» einen starken Anstjeg des Refexionsvermodgens aufweist (Abb. 5.3).
SchlieBlich sind Landoberflachen in der Regel keine isotropen Reflekto-
ren, sondern zeigen eine von der Beleuchtungs- und Blickwinkelgeometrie
abhangige Variation, die ebenfalls wellenlangenabhangig ist {Kriebel
1977). Da Aerosol und Rayleighstreuung mit der Wellenlinge abnehmen, das
spektrale Reflexionsvermdgen z. B. bei Vegetation im Kurzwelligen klein
und im nahen Infrarot groB ist, wird sich die Anisotropie starker im na-
hen Infrarot bemerkbar machen. Alle Einfliisse hingen dariiber hinaus von
Sonnenstand und Blickwinkelgeometrie ab.
Abb: 7.1 veranschaulicht die komplexen Streuprozesse in der Atmosphire
» d. h. das Satellitensignal ent-

halt nicht nur die Information iiber ein homogenes Flachenelement am Bo-
den und der dariberliegenden Atmosphare

» sondern besteht auch aus Strah-
lung,

die
von Wolken oder an anderen angrenzenden Bodenoberflachen mit

einer anderen Reflexionscharakteristik gestreut wurde. Letztere tragen
zu einer Verfalschung des Signals bei. Da der Fehler aufgrund der Subpi-
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xelbewilkung durch den Klassifikationsalgorithmus minimiert wird und ei-
ne Klasse einen homogenen Untergrund darstellt, kinnen diese Randeffekte

vernachlassigt werden.

Abb. 7.1: Schematische Darstellung der Streuprozesse in der Atmosphdre
und Wechselwirkung zwlschen Atamosphdre und Untergrund. F und F' veran-
schaulichen zweji Oberflachen mit unterschiedlichen Reflexlonseigenschaf-

ten (nach Ferencz et al. 1987},

Durch die Breite des METEOSAT-XKanals wird ein groBer Teil des solaren
Spektrums iiberdeckt. Aufgrund der verschiedenen, von der Wellenlange ab-
hangigen Einfliisse ist eine Atmospharenkorrektur, wie sie fiir schmalban-
dige Kandle wie der LANDSAT-Satelliten existieren (Kaufmann und Joseph
1982, Kaufmann und Sendra 1988) nicht so ohne weiteres anwendbar. Diese
Verfahren sind auBerdem auf dunkle Oberflachen wie Wasser oder Wald an-
gewiesen, da sie die Triibung der Atmosphdre aus dem Satellitenbild
selbst ableiten, was iiber dunklen Oberfldachen am besten funktioniert. In

einer Arbeit von Diner und Martonchik (1983) wird die Transmission der
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Atmosphire iiber gleichzeitige Messungen aus verschiedenen Blickwinkeln
abgeleitet. Zur Zeit existiert allerdings kein Radiometer, das diese Art

der Messung erlaubt.

Eine hdufig angewendete Gleichung von Chandrasekhar (1960) verknupft die
Bodenalbedo eines Lambertreflektors mit der Strahldichte am Oberrand der
Atmosphiare und Atmosphirenparameter, die die Transmission und Streuung

der Atmosphire beschreiben:
(7.1) L = LO + TPB/(I"SDB)
Dabei bedeuten:

pp — Bodenalbedo

L, — auf die abwartsgerichtete extraterrestrische StrahlungsfiuBdichte
normierter reiner Atmosphiérenanteil der zuriickgestreuten Strahlung

L - auf die abwartsgerichtete extraterrestrische StrahlungsfluBdichte
normiertes Satellitensignal

T - Transmissionsfunktion, die die Schwachung der auf- und ahwartsge-
richteten Strahlung beschreibt, T = T(8g,,) T(Bg,¢)

S - "Reflexionskoeffizient", beschreibt die Riickstreuvung der vom Boden

reflektierten Strahlungsflufdichte durch die Atmosphiare

Diese Gleichung gilt strenggenommen nur fir monochromatische Strahlung,
bei Anwendung auf breitbandige Satellitenmessungen muf eine Integration
vorgenommen werden. Dedieu et al. (1987) setzten zur Anwendung auf METE-
OSAT eine mittlere, spektral unabhiangige Bodenalbedo varaus, Pinty und
Tanré (1987) parametrisierten die "Zwei-Wege-Transmission" T in Abhan-
gigkeit von der Globalstrahlung,

Gleichung 7.1 gilt dariber hinaus nur fir Lambertreflektoren. Eine Be-
ziehung fur anisotrope Reflektoren geben Tanré et al. (1979) fir diskre-
te Wellenlangen an, sie wurde bisher aber nicht fiir breitbandige Satel-

litenmessungen erweitert.

Us den kombinierten EinfluB von anisotraper Reflexion und Atmosphire im
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Hinblick auf die Ableitung der Bodenalbedo im METEOSAT - Kanal zu unter-
suchen, werden Simulationen des Strahlungstransports an einigen Beispie-
len demonstriert. Spiater wird dann eine umfassende Analyse vieler ver-
schiedener Situationen vorgenommen, um eine kombinierte Atmosphidren-und

Anisotropiekorrektur fiir den METEOSAT - Kanal abzuleiten.

7.1 Einflufl der Anisotropie im solaren Kanal von METEOSAT

Die Anisotropie gewinnt mit zunehmender Wellenlinge an Bedeutung , da
die optische Dicke der Atmosphare abnimmt und das spektrale Reflexions-
vermogen der Erdoberflache zunimmt (Kdpke und Xriebel 1978). Simulatio-
nen mit dem Strahlungstransportmodell sollen nun zeigen wie sich die
Anisotropie auf das METEOSAT - Signal auswirkt. Dazu wurden die Simula-
tionen fur die Oberflachen Savanne, Nadelwald und Weideland nach Kriebel
(1977) in Beziehung gesetzt zu den Berechnungen fur den Fall eines iso-
trepen Reflektors mit dem mittleren spektralen Reflexionsvermogen, das
nach Kriebel und Kopke (1987) aus den Reflexionsfaktoren berechnet wer-
den kann. Das mittlere Reflexionsvermogen ist unabhidngig vom Sonnen-
stand.

Abb. 7.2 zeigt die relative Abweichung von einem isotropen Reflektor in
% fir Savanne a), Weideland b) und Nadelwald c) fur zwei Sonnenzenitwin-
kel. Die Berechnungen wurden durchgefiihrt fir eine Atmosphare mit einem
Gesamtwasserdampfgehalt von 2.2 g/cmz. einem Ozongehalt von 0.3 cm NTP
und mit kontinentalem Aerosol mit einer Sichtweite von 100 km. Die Ab-
weichungen sind entsprechend dem anisotropen Reflexionsverhalten der
Oberflachen im Riickwartsstreubereich bei § = 180° am grolten. Aber auch
im Vorwartsstreubereich im Bereich des Strahldichteminimums treten gro-
Bere (positive) Abweichungen auf. Bei einem Scnnenstand von 66.45° (hier
nicht gezeigt) erreichen die Abweichungen uber Nadelwald bei ¢ = 180°
-80 %.

Im isotropen Fall wird ein Tagesgang der Bodenalbedo fur ein spektrales
Intervall (wie z. B. der solare Kanal von METEOSAT) durch die Wellenlan-

genabhingigkeit der einfallenden solaren Strahlung verursacht. Fur dis-
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krete Wellenlangen ist die Albedo konstant. Dies dndert sich, wenn die

Oberflache anisotrop reflektiert, weil dann die reflektierte Strahlung
aufgrund der Struktur von der Verteilung der Einstrahlung abhingt, die
sich mit dem Sonnenstand #andert. Ist diese Abhangigkeit iiber das be-
trachtete spektrale Intervall gleich, wirkt sich die Anisotropie auch
auf das integrierte Signal aus und verstdrkt den Tagesgang. Das ist bei
Nadelwald der Fall. Die fast durchweg positiven Abweichungen bei Squn =
19.11° werden durch den Tagesgang aufgrund der Anisotropie verursacht.
Bei Savanne ist dieser Effekt nicht erkennbar. Kriebel (1979) zeigte,
daB der Tagesgang der spektralen Albedo von S$Savanne iliber den solaren
Spektralbereich betrachtet sehr unterschiedlich ausfallt und sich daher
fir die Bodenalbedo im solaren Spektralbereich nur noch eine geringe Va-
riation im Laufe des Tages ergibt. Die Reflexionsfunktionen der oaben
dargestellten Oberflachen werden zusammen mit Reflexionsfunktionen an-
derer Oberfldachen zur Simulation anisotrop reflektierender Grenzflachen

im Modell verwendet.

7.2 Interpretation des METEOSAT - Signals beziiglich der Bodenalbedo

Zur Interpretation der Satellitenstrahldichte in Bezug auf die Boden-
albedo wird =zunichst der Atmospbareneinfluff anhand wvon normierten
Strahldichten dargestellt, die einen Vergleich mit der abzuleltenden
Bodenalbedo ermoglichen. In Kap. 7.3 werden die abscluten Abweichungen
von einer Rayleighatmosphdre wiedergegeben, um zu beurteilen, welche Va-

»ia*'or der solare Kanal von METEOSAT - 2 noch aufldsen kann. Die nor-

mierten Strahldichten werden bezeichnet mit:

.4 LH
(7.2) Ly =
Foeff cos esun
Ly - METEOSAT - Strahldichte

Fg er effektive abwirtsgerichtete StrahlungsfluBdichte am AuBenrand
e

der Atmosphédre mit:
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x LB,M

F cos B
Opft sun

(7.4) Ly =

Lpym - strahldichte im METEOQSAT - Kanal am Boden

n LB,!
(7.5) L3 = ¥
Corf
F - effektive Globalstrahlung mit:
G
eff
[ 4]
6 P, = ] F 'y g Ey(A)dA
(7.6) Gers b By
9
n LH
(7.7) L4 = fiir pB,M = (
Foeff cos 8.,

Ly ist die auf die effektive solare Einstrahlung am Cherrand der Atmo-

sphare {Foeff} normierte METEOSAT-Strahldichte, L, die auf Foe nor-

mierte Strahldichte aw Boden, L, die auf die effektive Globalstrahlung

normierte Strahldichte am Boden und Ly die auf Fg normierte reine
e

Streustrahlung der Atmosphare. Letztere ist von der Bodenoberflache

unabhangig und gibt den Teil der Strahlung wieder, der, ohne zum Boden

gelangt zu sein, von der Atmosphdre zurickgestreut wird und zu einer

VergroBerung des Satellitensignals fihrt. Sie folgt aus der Strahiungs-
transportrechnung, wenn die Bodenalbedo auf 0 gesetzt wird. Ly zeigt
damit die Abweichung von der Bodenalbedo nur aufgrund der Anisotropie.
Ly ware gleich L, und gleich der Bodenalbedo, wenn keine Atmosphire vor-

handen und der Boden ein isotroper Reflektor wire. L, verdeutlicht da-
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bel, wieviel dem Boden an Strahlung durch die Extinktion in der Atmo-
sphiire verloren geht. L; veranschaulicht die mehrfache Extinktion der
Strahldichte auf dem Weg vom Oberrand der Atmosphire zum Boden und zu-
rick zum Satelliten. Wenn im Zusammenhang mit dem METEOSAT-Kanal von der
Einstrahlung am AuBenrand der Atmosphire oder vor der Globalstrahlung
die Rede ist, ist immer die "effektive” Grife gemeint, d.h. die iiber die
Wellenldnge integrierte GriBe, die zuvor mit der spektralen Empfindlich-
keit des Radiometers gewichtet wurde.

Abb. 7.3 bzw. 7.4 zeigen die normierten Strahldichten fiir Nadelwald nach
Kriebel (1977) und fiir Gerste, wobei die spektrale Bodenalbedo von Ger-
ste mit der Reflexionsfunktion fiir Weideland nach Kriebel (1977} iberla-
gert wurde: a) nur fir eine Rayleighatmosphire b) mit einem Gesamiwas-
serdampfgehalt von 2.2 gfcnz. c) mit einem Gesamtwasserdampfgehalt von
5.3 g/cna. d)} ohne Wasserdampf mit kontinentalem Aeroscl ("CON"} mit ei-
ner optischen Dicke von 0.32 bei 0.55 pm (horizontale Sichtweite VIS =
25 km) und e) mit einem Wistenaerosel vom Typ "background” ("BG") nach
d'Almeida (1987) mit einer optischen Dicke von 0.43 bei 0.55 ym (VIS =
16.56 km) ohne Wasserdampf und f) mit einem Wiistenaerosol vom Typ "wind
carrying dust" ("WwCD") nach d'Almeida (1987) mit einer optischen Dicke
von 1.6 bel 0.55 pm (VIS = 3.8 kn) ebenfalls ohne Wasserdampf. Unter ei-
ner Rayleighatmosphare wird hier eine Atmosphire ohne Wasserdampf und
Aerosol verstanden. Pir den Ozongehalt wurde in allen Fallen ein Wert
ven 0.3 cm NTP angesetzt.

Aus dem Datensatz fiir die spektrale Bodenalbedo geht nicht hervor, zu
welcher Tageszeit und unter welchen atmosphédrischen Bedingungen sie ge-
messen wurde, so muB hier angenommen werden, daB diese Werte einen Ta-
gesnittelwert darsteilen. Nadelwald und Gerste wurden gewdhlt, um je ei-
ne Oberfliche mit starker Strukturierung und eine gleichmaBigere Ober-

flache zu simulieren.

Dargestellt sind die normierten Strahldichten fiir die Hauptebene (¢ =
0° und % = 180°) fiir zwei Sonnenzenitwinkel. V steht fiir Vorwirtsstreu-
richtung (¢ = 0°), R fiir Riickwdrtsstreurichtung (¥ = 180°). Die Kurzge-
strichelte Linie gibt den Wert der abzuleitenden gefilterten Bodenalbedo
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Abb. 7.3: Normierie Strahldichten am oberrand der Atmosphare und am Bo-
den (Ndheres siehe Text) fiir Nadelwald nach Kriebel (1977). L, ist dar-
gestellt durch das Symbol O , Ly durch das Symbol A , Lg durch das
3ymbol + und L, durch eine gestrichelte Linie. Aufgetragen sind die
Vorwirtsstreurichtung bei ¥ = 0° {bezeichnet mit "V"} und die Rilckwarts-
streurichtung bei ¥ = 180° (bezeichnet mit *"R") in Abhdngigkeit vom Sa-
tellitenzenitwinkel und fiir zwei Sonnenzenitwinkel fiur:

a) eine Rayleighatmosphare

b) fir eine Atmosphire mit Wasserdampf UHzo 2.2 g/cn2

¢) fir eine Atmsophare mit Wasserdampf UH20 =5.3 g/cn2

d) fir eine Atmosphiire mit kontinentalem Aerosol VIS = 25 km

e) fiir eine Atmosphare mit "background" - Aerosol VIS = 16.6 km

f) fiir eine Atmosphire mit "wind carrying dust" - Aerosol VIS = 3.8 km

wieder, deren Wert jeweils in der Abbildung angegeben ist. In diesen
Azimutrichtungen ist in der Regel die Abweichung von einem isotropen Re-
flexionsverhalten maximal.

Ly, die auf Foeff normierte METEOSAT-Strahldichte, wiare gleich der ge-
filterten Bodenalbedo, wenn keine Atmosphire vorhanden und der Boden ein
isotroper Reflektor ware. Die Differenz zu der gefilterten Bodenalbedo
ist daher ein MaB fiur den kombinierten EinfluB von Atmosphéire und Aniso-
tropie in Abhangigkeit von Sonnen-, Satellitenzenitwinkel und relativem
Azimutwinkel. Die Abbildungen zeigen, wie stark die Bodenalbedo bei der

Annahme wvon Isotropie iiber- hzwt unterschatzt werden kann und welchen
EinfluB wWasserdampf und Aerosol dabei haben.

Bei hohem Sonnenstand (Bgyn = 19.11°) weicht L, bei einer Rayleighatmo-

sphiére iiber Gerste um -3 % (8gar = 50.74°) im Vorwidrtsstreubereich und
um 1.7 % {8,,, = 66.45°) im Rickwartsstreubereich von der gefilterten
Bodenalbedo ab. Die Abweichungen sind bei groBeren Sonnenzenitwinkeln

héher. Bei B4, = 50.74° betragen sie iber Gerste -5.3 X (85,4 = 19.11°,

¥ = 0°) und 11.8 % (85,, = 66.45°, ¥ - 180°). {ber Nadelwald betragen

bei Bg,n = 19.11° die maximalen Differenzen -0.8 % ‘Bsat = 34.99°, ¥ =
0°). 3.87% (Bg,, = 66.45°, % = 180°) und -2.2 % (85 = 34.99°, ¢ = 0°)
und 12.9 X (Bgay = 66.45°, ¥ = 180°) fiir 84, = 50.74°
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Interessant ist, Jdalh es mindestens eine Winkelkombination gibt, we Ly
gleich der gefilterten Bodenalbedo ist, niamlich bei dem Ubergang vom -
Vorwartsstreubereich, wo bei Vegetation hiaufig durch Abschattungseffekte
ein Strahldichteminimum auftritt, zum Riickwirtsstreubereich mit dem
Strahldichtemaximum (vgl. Abb. 7.1). Der Streuanteil der Rayleighatmo-
sphére Ly ist gering. Nur bei grofieren Satellitenzenitwinkeln sorgt er
fur eine Aufhellung des Signals. Bei einem Satellitenzenitwinkel von
82.2° betrigt die Abweichung dber Nadelwald bei 84,, = 50.74°, ¥ = 180°
fast 20 %. Da hier die Atmosphidre das Signal am Oberrand bestimmt, ist
die Ableitung der Bodenalbedo bei diesen groBen Blickwinkeln wahrschein-
lich nicht mehr sinnvell.

Wasserdampf in der Atmosphére reduziert die Satellitenstrahldichte (Abb.
7.3, 7.4 b) und c). Die absolute Reduktion hingt fir einzelne Wellenlan-
gen gemaB dem Lambert'schen Gesetz von der Signalstérke selbst ab, d. h
hohe.Strahldichten werden starker reduziert als niedrige. Auch im METEO-
SAT - Kanal ist dieser EinfluB spiirbar, wobei sich iiber Gerste die Ab-
sorption stirker auswirkt als iber Nadelwald. Wasserdampf bewirkt im
Vorwartsstreubereich (¥ = 0°) eine noch stiarkere Unterschitzung der ge-
filterten Bodenalbedo, im Riickwiartsstreubereich dagegen wird die Diffe-
renz abgeschwiacht. Bei der Interpretation der Satellitenstrahldichte muB
daher der Kosbinierte Einflul von Anisotropie und Wasserdampf beriick-
sichtigt werden. Die Erhohung des Gesamtwasserdampfgehaltes von 2.2
g/cnz auf 5.3 g/cu2 bewifkt Zwar eine weitere Verringerung der Strah1¥
dichte, sie ist jedoch nicht so hoch wie bei der Erhohung von 0 auf 2.2
g/cm 2 pie Absorption in den Linien nidhert sich der Sattigung. Der Ein-
filuB auf den Streuanteil der Atmosphdre ist verhachiﬁssighar.

Li ist bei einer Rayleighatmosphire gtﬁaer als Ly, die auf Fﬁeff nor-
mierte Strahldichte am Boden, weil die Rayleighstreuung eine Extinktion
der ahuﬁrtsgerichteién Strahlung, aber gleichzeitig eine Aufhellung der
aufuartsgerichteten Strahlung verursacht. 1n einer Atmosphire mit Was-
serdanpf uird Ll kleiner als Lz, weil die Strahlung zweimal, auf dem Weg
vom Oberrand zul Boden und zuruck zum Satelliten, durch Absorption ge-

schwacht wird

Abb. 7.3, 7.4 d), e) und f) veranschaulichen die Prozesse in der Atmo-

sphire und am Boden, wenn anstelle des Wasserdampfes Aerosol aufgenommen
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wird. Abb. d ) zeigt die normierten Strahldichten bei kontipentalem Ae-
rosol, e ) beim BG - Aerosol und f) beim Wiistenaerosol vom Typ “wind
carrying dust” ('wcn"). Der Streuanteil der Atmosphiire steigt beli ¥ =
0° mit Zunahme des Sonnen- und Satellitenzenitwinkels stark an. Wahrend
der Satellit bel em'l = 19.1° mehr den "Riickwirtastreubereich des Aero-
sols" sieht (0 = 180°), gerdt bei Bg,, = 50.7° das Vorwirtsstreumaximum
des Aerosols {8 = 0°) in das Blickfeld des Satelliten {s. Abb. 7.11).
Bei den Wiistenaerosolen zeigt sich bei 8gy, = Oga¢ und ¥ = 180° das se-
kundére Intensititsmaximum der Streufunktion (© = 180°) (Abb. 7.3, 7.4 e
upd f). Wo der Streuanteil ‘der Atmosphidre zunimmt, wird entsprechend
auch die Satellitenstrahldichte angehoben. iUber Nadelwald besteht im Ex-
tremfall bei dem optisch dicken Wiistenaerosol das Satellitensignal fast
nur noch aus dem Streuantefl der Atmosphire. Die allgemeine Anhebung von
L; bei allen Satellitenzenitwinkeln fiihrt itiber Nadelwald dazu, daf is
Badir die normierte Stellitenstrahldichte gleich der gefilterten Boden-
albedo ist. In realen Atmosphiren muB natiirlich noch eine leichte Reduk-
tion der Satellitenstrahldichte durch die Wasserdampfabsorption beriick-
sichtigt werden. Die Anhebung von L, iber Gerste bei dem BG - Aerosol
ist auBerhalb der Intensitétsmaxima des reinen Atlsophirenanteils gering
im Vergleich zu Nadelwald. Bei dem WCD - Aerosol kommt es im Gegensatz
zu Nadelwald sogar zu einer deutlichen Verringerung von Ly. Dies ist zu-
riickzufiihren auf die Absorptionseigenschaft des Aerosols, deren Auswir-
kung vom Reflexionsvermogen des Untergrundes abhiingt. Dieser Aspekt wird
noch ndher in Kap 7.2 untersucht. In den Abb. 7.3, 7.4 ¢ - £ wird noch
ein wejterer EinfluB des Aerosols sichtbar:
Ly, die auf die Globalstrahlung normierte Strahldichte wird im Bereich
des Strahidichteainimums (¥ = 0°) leicht angehoben und im Bereich des
Strahldichtemaximums (¢ =180°) reduziert. Gleichzeitig nimmt die Boden-
albedo zu, die solare Einstrahl am Bo
der Bodenalbedo bei gleichzeitig::"g Abnahnedednera:h‘lv:la.hl‘ﬂ. S
deuten, daB sich die Reflexionseigenschaft SieR tag ham mjr ve”
bmben. Abb. 7.5 aelut by fis den g ten des Untergrundes veréindert
spiel Nadelwald fiir eine Rayleighu:,,:;r:n uz:nix {onshalbrau am Bei-
fur Atmosphiren mit den

verschiedenen Aerosolen. Ganz deutlich sind die Anderungen bei einer

atarken Triibung der Atmosphiire (Abb. 7.5 d). Da Ly nur den Einflu8 der
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Abb., 7.5: Auf FGeff/n normierte Strahlidichte am Boden iiber Nadelwald in
Abhingigkeit vom Satellitenzenitwinkel. Dargestelit sind die Strahldich-
ten fiir relative Azimutwinkel zwischen 0° und 180° {gekennzeichnet durch
die Symbole) und fiir einen Sonnenzenitwinkel von 50.74° fiir:

a) eine Rayleighatmosphére

b) eine Atmosphiire mit kontinentalem Aerosol, VIS = 25 km

t) eine Atmosphidre mit "background” - Aerosol, VIS = 16.6 km

d) eine Atmosphire mit "wind carrying dust” - Aerosol, VIS = 3.8 ka



58

Anisotropie wiedergibt, miissen die Anderungen auf eine Anderung des Ani-
sotropieverhaltens zuriickzufithren sein. Deering und Eck (1987} stellten
bei der Messung der gerichteten Reflexion in Abhdngigkeit von der Trii-
bung der Atmosphire fest, daB sich das Anisotropieverhalten einer Gras-
fliche mit unregelmaBiger Struktur, wo zum Teil der Untergrund sichtbar
war, mit Zunahme der optischen Dicke abschwachte, weil die Teile der
Oberfliche, die vorher im Schatten lagen, durch den héheren diffusen An-
teil der Einstrahlung stdrker beleuchtet wurden. Anhand der Simulationen
lassen sich diese Effekte nachvollziehen. Bei einer hoheren Triibung der
Atmosphire erhcht sich der Anteil der diffusen Einstrahlung in allen
Spektralbereichen (hier nicht gezeigt). Dabei wird ein Teil der direkten
sonnenstrahliung auf andere Einfallsrichtungen verteilt, wodurch der Bo-
den eine gleichmidBigere Belenchtung erfahrt und Abschattungseffekte ge-
mindert werden. Die Folge ist eine Abschwichung der anisotropen Refle-
xion des Untergrundes und damit verbunden eine Erhohung der reflektier-
ten StrahlungsfluBdichte, auch wenn insgesamt weniger Strahlung durch
die stédrkere Extinktion in der Atmosphére die Erdoberfliche erreicht.
Das erklédrt den leichten Anstieg der Bodenalbedo.

Die Ansiotropie, die am meisten die Strahldichte am Oberrand der Atmo-
sphiare beeinfluBit, bleibt selbst bei groBeren optischen Dicken erhalten.
Der EinfluB der Atmosphdre ist dagegen bis auf bestimmte Winkelkombina-
tionen relativ gering. Erst bei Situationen mit hohem Staubgehalt (WCD
~Aerosol) wird die Wirkung der Anisotropie des Bodens durch die Uberla-
gerung mit dem Streuverhalten des Aerosols deutlich abgeschwicht.

Hier wurden Aerosol- und Wasserdampfeinfluf getrennt dargestellt. In der
Realitét werden natiirlich beide Effekte gemeinsam auftreten, wobei sie
sich in Abhédngigkeit von der Winkelgeometrie gegenseltig verstdrken oder
abschwiachen kénnen. In Kap. 7.3 wird deshalb dieser kombinierte EinfluB
im Zusaamenhang mit den absoluten Abweichungen der Strahldichte am Ober-

rand der Atmosphére mit Aerosol und Wasserdampf von der Strahldichte ei-
ner Rayleighatmosphiare erlautert.



7.3 Abweichung des METEOSAT - Signals einer Atmosphiire mit Wasserdampf
und Aerosol von dem einer Rayleighatmosphire

In den Abb. 7.6 -~ 7.10 sind die absoluten Differenzen zwischen einer
Rayleighatmosphdre und einer Atmosphire mit Wasserdampf und Aerosol dar-
gestellt (z. B. ALy = Ly payleigh - Ly,Rayleigh + Aerosol)- Unter einer
Rayleighatmosphire wird wie in Kap. 7.2 eine Atmosphére ohne Aerosol und
Wasserdampf verstanden. Fiir den Ozongehalt wurde auch hier in allen Fal-
len ein Wert von 0.3 cm NTP verwendet. Vier Oberflichen mit unterschied-
lichem winkelabhangigen und spektralen Reflexionsvermégen sind darge-
stellt, um den Atmosphidreneinflufl in Abhﬁngigkéit vom Reflexionsvermigen
des Untergrundes zu beurteilen: Nadelwald, Gerste iiberlagert mit der Re-
flexionsfunktion fiir Weideland, Basalt und "White Sands” jeweils iiberla-
gert mit der Reflexionsfunktion fiir Salzwiiste. Die absoluten Differen-
Zen wurden gewahlt, um abzuschitzen, welche Abweichungen der sclare Ka-
nal von METEOSAT -~ 2 noch erfassen kann, der durch die Digitalisierung
nur eine begrenzte Auflisung besitzt. Die Auflésung von einem Grauwert
betragt nach Kopke (1983) 2.3 ﬁ/(nzsr). In Abb. 7.6 a) - d) sind fiir die
vier Oberflichen die Abweichungen einer Atmosphire mit kontinentalem Ae-
rosol {VIS = 25 km) von einer Rayleighatmosphire wiedergegeben, in den
Abb. 7.7 - 7.9 jeweils die Abweichungen einer Atmosphdare mit dem Wiisten-
aeroscl "Background” (VIS = 16.6 km ) (Abb. 7.7), mit dem Wiistenaerosol
"Wind Carrying Dust” (VIS = 3.8 ka) (Abb. 7.8) und mit einem Gesamt-
wasserdampfgehalt von 5.3 z/c-2 (Abb, 7.9). Alle Abbildungen beziehen
sich auf einen Sonnenzenitwinkel von 50.74°, wobei die Differenzen fiir
die gesamte Blickwinkelgeometrie (8g4¢. ¥) dargestellt sind.

Bei den Atmosphdren mit Aerosol findet man mit zunehmender Bodenalbedo
einen Ubergang von iiberall negativen Differenzen bei Nadelwald zu posi-
tiven Differenzen bei den helleren Oberfldchen. Ob das Aerosol 2zu einer
Erhthung oder Verringerung des Satellitensignals fiilhrt, héngt somit vom
Reflexionsvermogen des Untergrundes ab. Das Aeroscl stellt durch seine
Streu- und Absorptionseigenschaften sowohl eine Strahlungsquelle als
auch eine Strahlungssenke dar. Bei hellem Untergrund uberwiegt die Ei-
genschaft des Aerosols als Strahlungssenke, bei dunklem als Strahlungs-
guelle. Durch die Winkelabhdngigkeit der Streuung und der Bodenreflexion

ist dieser Effekt von der Winkelgeometrie abhingig.
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Abb. 7.6: Abweichungen der METEOSAT - Strahldichten fiir eine Atmosphire

mit kontinentalem Aerosol von denen einer Rayleighatmosphare in Abhan-

gigkeit vom Satellitenzenitwinkel. Dargestellt sind die Strahldichten

von vier Oberfldchenm fir relative Azimutwinkel zwischen 0° und 180°
(gekennzeichnet durch die Symbole) und fiir einen Sonnenzenitwinkel von
50.74°.

a) "White Sands” iiberlagert mit der Reflexionsfunktion von Salzwiiste

b} Gerste Uberlagert mit der Reflexionsfunktion fiir Weideland

c) Basalt iiberlapert mit der Reflexionsfunktion fiir Salzwiiste
d) Nadelwaid
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Um dabei den EinfluB der Streuung und der Abscrption des Aerosols ge-
trennt betrachten zu kdnnen, zeigt Abb. 7.10 im Vergleich zu Abb. 7.7 a)
fiir "White Sands” die Abweichungen von einer Rayleighatmosphéare bei Hin-
zunahme eines Wiistenaerosols vom Typ "background"” wobei die Einfach-
streualbedo auf 1 gesetzt wurde, das Aeroscl somit nicht absorbiert. Da-
mit zeigt Abb. 7.10, wie sich die Strahldichten am Oberrand der Atmo-
sphidre nur durch die Streueigenschaft des Aerosols verdndern. Bei Bg,, =
50.74° wird bei allen Blickwinkeln die Strahldichte im Vergleich zu ei-
ner Rayleighatmosphidre erhoht oder bleibt bei kleinen Satellitenzenit-
winkeln unverdndert. Die Absorption durch die Aercosolpartikel fithrt be-
sonders iiber sehr hellen Oberflachen wie "White Sands” zu einer Verrin-
gerung der Strahldichte am Oberrand und damit zu positiven Differenzen
zwischen Rayleipghatmosphire und Atmosphdre mit Aerosol (Abb. 7.7 a).

Bei hochstehender Sonne kann sich das Aerosol nur durch sein Riickwarts-
streumaximum bemerkbar machen (6 = 180°, bzw. 84,, = 65,, und § = 180°)
{s. Abb. 7.11)}, weil die Vorwartsstreuung vom Satellit aus nicht sicht-
bar ist. Erst wenn der Sonnenzenitwinkel zunimmt, gerdt mehr und mehr
der Vorwartsstreubereich des Aerosols in das Blickfeld des Satelliten.
Daraus resultieren die groBen negativen Abweichungen bei ¢ = 0° bei al-
len Oberfldichen und bei hdheren Sonnenzenitwinkeln. Beim kontinentalen
Aerosol ist das Riickwartsstreumaximum nicht ausgepragt; dagegen ist es
deutlich sichtbar bei den Wistenaerosolen.

10

Bgm = 50474 °

Abb, 7.10: Abweichung der METEO-
SAT - Strahldichten fur eine Atmo-

_ sphiare mit "background" - Aerosol
‘} mit einem ws = 1 iiber "White
g Sands” von denen einer Rayleighat-
i} mosphare. Dargestellt sind die Ab-
= . ‘e
| g 2?%_ weichungen fiir einen Sonnenzenit-
$3.0"
s 533 winkel von 50.74° und fiir relative
-30 A 4 11Z.57 .
g Eﬁg: Azimutwinkel zwischen 0° und 180°
(gekennzeichnet durch die Symbole}
-40 T T | B — )
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Die Anderung der Strahldichte am Oberrand der Atmosphiére, die das konti-
nentale Aeroscl bel einer horizontalen Sichtweite von 25 km hervorruft,
sind gering. Nur bei groBen Satellitenzenitwinkeln kommt es zu einer
spiirbaren (> 2.3 W/(m2sr)) Aufhellung bei relativen Azimutwinkeln >
67.5° (Abb. 7.6). Bei kleinen Sonnenzenitwinkeln sind die Differenzen
noch geringer. Nur bei Nadelwald als dunkle Oberfiache wird das Signal
etwas starker aufgehellt. Tabelle 7.1 zeigt die maximalen positiven und
negativen Abweichungen von einer Rayleighatmosphire fir die vier Ober-
flachen. Dabei wurde der Satellitenzenitwinkel von 82.2° nicht beriick-
sichtigt, weil bei diesem Winke! vorwiegend die Atmosphire das Signal am
Oberrand bestimmt. Uberall wo die Differenzen unterhalb des Auflosungs-
vermigens liegen, also kleiner als 2.3 W/(m2sr) sind, wurde dies ent-
sprechend vermerkt.

Die positiven Abweichungen (gleichbedeutend =it einer Verringerung des
Signals) sind beim kontinentalen Aerosol vernachlassigbar, da sie - lafit
man Satellitenzenitwinkel von 82.2° auBler Acht - unterhalb des Auflo-
sungsvermégens von einem Grauwert liegen. Die Abhangigkeit des Aerosol-
einflusses vom Reflexionsvermogen ist hier noch nicht so ausgepragt aber
vorhanden. Bei einer Atmosphare mit "background” - Aerosocl ist die Ab-
hangigkeit schon groBer, hier erscheinen nun die positiven Abweichungen
iiber der hellsten Oberfldche (Abb. 7.7). Sie sind aber mit 2 -3 Grauwer-
ten als maximale Differenz immer noch gering. Die grdften Unterschiede
Zeigen sich beim WCD - Aerosol (Abb. 7.8) mit nach wie vor iiberall nega-
tiven Abweichungen iiber Nadeiwald und groBen Abweichungen - positiv wie
negativ - iiber den anderen Oberflachen. Hier empfiehit es sich nicht
mehr, Oberflichen mit extremen Reflexionseigenschaften (sehr dunkel und
sehr hell) in einer Atmosphdrenkorrektur gemeinsam zu behandeln, wenn
Situyationen mit diesem Aerosoltyp bei der Korrektur beriicksichtigt wer-
den sollen.

Bisher wurden nur Atmosphiiren ohne Wasserdampf behandelt. Die Wasser-
dampfabsorption fithrt bei allen Winkeln zu einer Reduktion der Satelli-
tenstrahldichte und damit zu positiven Differenzen. Bel einem Sonnenze-
nitwinkel von 50.74° betragen die maximalen Differenzen & - 7 w/(m2sr)
bei der helisten Oberflache (Bg,y € 66.45°) und 4 - 5 w/(m2sr) iiber Na-
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Tabelle 7.1 : Maximale positive und negative Differenzen ALy in W/(mlsr)
2wischen elner Rayleighatnnaghhre und einer Atmosphare mit Aerosol fir vier
Oberflachen. Angegeben ist die zugehirige Blickwinkelgeometrie (8sat.y).

negative Abweichungen positive Abweichungen

Aeroasol Bgun ALM Bgat L4 ALM Bsat v

Nadelwsald

CON 0.00 < 2.3 - - - - -
19.11° - 2.7 66.45°  0.00° - - -
34.99° - 4.5 66.45°  0.00° - - -
50.74° - 8.6 66.45°  0.00° - - -
66.45*° - 14.9 66.45°  0.00° - - -

BG 0.00° - 3.4 66.45° 0°-180° - - -
19.11° - 10.4 19.11° 180.00° - - -
34.99° - 8.8 ©6.45°  0.00° - - -
50.74° - 14.8 66.45°  0.00° - - -
66.46° - 21.8 66.45°  0.00° - - -

wCD 0.00° - 16.3  0.00° ©°-180° - - -
19.11° - 15.8 19.11° 180.00° - - -
34.99° - 13.2 66.45°  0.00° - - -
50.74° - 21.0 €6.45°  0.00° - - -
68.45° - 26.3 66.45° 0.00° < 2.3 - -

Basalt

CON 0.00° < 2.3 - - < 2.3 - -
19.11° < 2.3 - - <2.3 - -
34.89° - 3.1 66.45° 0.00° < 2.3 - -
50.74° - 7.3 66.43°  0.00° < 2.3 - -
66.45° - 13.3 66.45° 0.00° < 2.3 - -

BG 0.00° - 8.2  0.00° 0°-180° < 2.3 - -
19.11° - 9.1 19.11° 180.00° < 2.3 - -
34.90° - 5.7 66.45° 0.00° < 2.3 - -
50.74° - 12.2 66.45°  0.00° < 2.3 - -
66.45° - 19.2 68.45° 0.00° < 2.3 - -

wCD 0.00° - 6.8  0.00° 0°-180° 7.7 ° 0°-180°
19.11° - 7.8 19.11° 180.00° 8.0 ggﬁig° ganlgg'
34.99° - 7.2 34.99° 180.00° 5.6 0.00° 0°-180°
50,74*° - 13.5 £6.45°  0.00° 1.9  0.00° 0°-180°
66.45° - 20.6 66.45°  0.00° 3.9  0.00° 0°-180°

Gerate :

CON 0.00° < 2.3 - - -

52'36: < 2.3 - - - - -

. - 2.8 86.45° 0.00° < 2.3 - -
50.74° - 6.4 66.45° 0.00° < 2.3 - -
66.45° - 12.1 66.45° 0.00° < 2.3 - -

BG 0.00° - 8.2  0.00° 0°-180° < 2.3 -

19.11* - 7.9  19.11° 180.00° < 2.3 - -
34.99° - 8.6 34.99° 180.00° < 2.3 - -
50.74° - 7.9 50.74° 180.00° < 2.3 - -
66.45° - 10.7 86.45° 180.00° < 2.3 - -

wCD 6.00° - 5.8  0.00° 0°-180° ° s
19011 3l9  19.11° 180.00° 128 oo 4a- Teo S0
ga.gg: - g.g 23.99: 180.00° 16.8  66.45° igg'gg'

. - 9. .45° 180.00° 5.9 19.11° 180.00°

. _ . . .

N 355;45 17.8  66.45* 180.00° 4.0  19.11° 168.75°

te Sands

COoN 0.0° < 2. - -
19.11° <23 Z - < 2.3 ime -
%3'33' $2.3 - - ) g.g 66.45° 0°-180°

T4* - 57  eg.45° .00° : - -
86.45° " 115 66.45° 009 <23 - z

BG 0.0° - 6.4  0.00° 0°-180° .

19.11* - 7.3 19.11° 1ao.gg° g'i So dne Jagrau
34.99° - 7.7 34.99* 180.00° 5.0 g-42. j80.00

. - 8. ) e * ‘ .

- o4 8 50.74° 180.00 3.1  66.45° 135.00°
19:130 : : : 26.9 36.45" 00_180.
a3 ai. - - - 28.2  66.45° 18G.00°
HE 3 e s B B R

: i . . . .43% 157.50°

10.3  66.45 0.00 17.8  19.11° 180 09e
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delwald. Uber Nadelwald liegen die Differenzen bei fast allen Winkelkom-
binationen unterhalb des Aufldsungsvermogens. Bei hoheren Sonnenienit—
winkeln sind die absoluten Differenzen hoher, da solare Einstrahlung und
damit verbunden die reflektierte Strahlung am Boden grofler sind. Bei
"White Sands” betragen die Differenzen bei einem Sonnenzenitwinkel von
19.11° bis zu 8 W/(mzsr). Auch die relativen Abweichungen der METEOSAT
-Strahldichte zeigen bei Wasserdampfabsorption eine Abhdngigkeit von der
Oberflache. Dies ist auf das unterschiedliche spektrale Reflexionsvermo-
gen im nahen Infrarot zuriickzufiihren, wo die Wasserdampfabsorption wirk-
sam ist (Kopke 1982).

Der EinfluBl von Wasserdampf ist mit maximal 3 - 4 Grauwerten Differenz
zur Rayleighatmosphire bei der hellsten Oberflache gering, bedenkt man
den hohen Wasserdampfgehalt, der den Berechnungen zugrunde lag. Beil ei-
nem Wasserdampfgehalt von 2.2 g/cn2 liegen die absoluten Differenzen bei
Basalt und Nadelwald bei allen Winkeln unterhalb des Auflosungsvermogens
{ausgenommen die Satellitenzenitwinkel von 82.2°). Bei Gerste betragen
sie nur 2 - 3 W/ (m%sr).

Durch die Aufnahme von Wasserdampf in einer Atmosphare mit Aerosol kommt
es zu einer Verstarkung der positiven Differenzen und zu einer Abschwa-
chung der negativen. Tabelle 7.2 zeigt im Vergleich zu Tabelle 7.1 die
Differenzen bei der zusatzlichen Berilicksichtigung eines Wasserdampfge-
haltes von 4.4 g/cm2.

Die groBen negativen Abweichungen, hervorgerufen durch das Vorwarts-
streumaximum des Aeroscls werden bei allen vier Oberfldchen verringert.
Uber Nadelwald treten jetzt positive Abweichungen auf, jedoch sind sie
bis auf einen Fall kleiner als ein Grauwert und damit nicht mefbar.
Selbst bei einem relativ hohen Wasserdampfgehalt filhrt also das Aerosol
iiber dunklen Oberflichen wie Nadelwald immer zu einer Aufhellung des Sa-
tellitensignals. Wiahrend bei Gerste vorher die positiven Abwe fchungen
unterhalb des Auflésungsvermogens lagen, zeigt sich nun eine deutlichere
Abschwichung des Satellitemsignals von mehr als zwei Grauwerten, ebenso
iiber "White Sands". Die maximalen negativen Abweichungen betragen nun
mit dem Wiistenaerosol WCD -21.2 W/(m2sr) (Nadelwald), -15.5 W/ (m?sr)
{Basalt), -12.4 W/(masr) und -4.7 W/(nasr) {("White Sands”"), mit dem BG -
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Tabelle 7.2 : Maximale positive und negative Differenzen 4Ly in W/(m2sr)
zwischen einer Raylelghatmosphare und einer Atnosghare mit Aeroscl und
Wasserdampf fir vier Oberflachen. Anhegeben ist dle zughorige Blickwin-

kelgeometrie.
negative Differenzen poaitive Differenzen

Aerosol Ogun ALy fsat L ALM Ogat L4

Nadelwald

CON 0.00° < 2.3 - - - - -
19.11° < 2.3 - - < 2.3 - -
34.99° - 2.5 §6.45° 0.00° < 2.3 - -
50.74° - 6.3 66.45*  0.00° 2.4 66.45° 180.00°
66.45 -12.1  66.45° 0.00° 3.1 66.45 180.00°

BG 0.00° - 7.7 0°  0°-180° - - -
19.11° - 7.7 19.11° 180.00° < 2.3 - -
34.99° - 7.5 34.99° 168.75° < 2.3 - -
50.74° ~11.3 66.45°  0.00° < 2.3 - -
66.45° -17.3 66.45° 0.00° < 2.3 - -

wCD 0.00° -13.1  0° 0°-180° - - -
19.11° -14.0 19.11° 168.75° - - -
24.99 - 9.9 66.45° 0.00° < 2.3 - -
50.74° -16.8 66.45° 0.00° < 2.3 - -
66.45° -21.2 66.45° 0.00° < 2.3 - -

Basalt

CON g.oo: - - - 3.6 66.45° 0°-180°
54'53- - - g.g 66.45° 180.00°
50.74° - 8.2 66.45° 0.00° < 2.3 66;45' 185.00
66._45° - 9.9 66.45° ©0.00° < 2.3 - -

BG 0.00° - 4.4 0.00° 0°-18p° 3.8 66.45° 0°-180°
19.11° - 5.3 19.11° 180.00° 4.5 65.42‘ gsolgg°
34.99° - 6.2 34,99 180.00° 3.3  66.45° 135.00°
50.74° - 8.0 66,45° 0.00° 2.4 19.11° 78.175°
66.45°  -14.2 66.45°  0.00° < 2.3 - -

WCD 0.00° 2.8  0.00° 0°-180° 10.4 6 ° 9°-180°
19.11° - 4.5 19.11° 168.75° 10.7 32:2§~ ?00133-
34.99° 3.2 34.99° 180.00° 7.7 0.00° 0°-1B0°
gg.zgu - 9.1 86.45°  0.00° 6.5 0.00° 0°-180°

. -15.5 66.45 6.00° 5.0 19.11° 180.00°

Gerate

COoN lg:gg_ - - - 5.6 66.45° 0°-180°
18.117 - - 6.1 66.45° 180.00°
50.74° < 2.3 - ﬁ 5 o e 180,09

- . - . - 8. . 80.00°
86.45° 7.7 66.45 0.00 4.7 66.45° 180.00°

86 0.00° - 3.2  0.00° 0°-180° e g° .
%2.;;: - 2.6 ;3.;;; 180.00- g:é gg::§° gsalgg°

.99° - 3. ) 180.60° 6.4 66.45° 180.00°

50.74 - 5.3 66.45° 11.25° 3.7 66.45° 60

° - . .25° . 6.45° 135.00°

. 66.45 11.8  66.45* 11.25 4.1  86.45° 135.00°
cD 0.00° < 2.3 -

. . - 14.8  66.45° 0°-180°

19.11 180

19.117 <2.3  19.11° 180.00° ig.g 22'330 180.00°

50.74* - 4.9 66.45° 11.25° . 43 180.00°

0.748 - . . 8.8 66.45° 180.00°

o 12.4  66.45° 11.25° 5.7 66.45°  146.25°

] anaos

CON 0.0° - -

. - - - 9.3  66.45° 0°-180°
8 N & O 2 4

.14* - 2.6  66.45°  0.00° 7. : -007
86.45° - 6. . -8 -0 66.45° 135.00°

o oo 6.3 66.45 0.00 5.7 66.45° 135.00°
19.11°  <2.3 . 12.9  86.45° o0-°-180°
34.99* < 2.3 - - {g.a 66.45° 180.00°
50.74° - 2.3 g6 a5e 0 .00° 9.6 66.45° 180.00°
66.45 - 9.0 £6.45°  D.00* 5-0 66.45° 135.00°

b 0.0 . .1 66.45 135.00°
19.11°* - - - 30.9 6€6.45° 0°-180°
34.90° - . - 32.1 66.45° ?ao?gg'
R 5 o 5

. - 4.7 86 45° . .45°  135.00°
6.45 0.00* 14.5  19.11* 180 og,
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Aerosol -17.8, -14.2, -11.9 und -9.0 H/(nzsr). Die positiven Abweichun-
gen sind maximal beim WCD - Aerasol, aber auch beim kontinentalen Aerc-
sol zeigen sich iber Gerste und "White Sands" Differenzen von mehr als
zwel Grauwerten.

Wasserdampf und Aerosol fiihren in Abhidngigkeit von dem Reflexionsvermo-
gen und der Winkelgeometrie zu einer spirbaren Veridnderung des Satelli-
tensignals, bei kontinentalem Aercsal sind die Abweichungen im Vergleich
zu den Wistenaerosolen gering. In welche Richtung die Strahldichte wvon
METEOSAT veridndert wird, hangt sehr vom Reflexionsvermigen des Unter-
grundes ab. So hat sich gezeigt, daB sich die Strahldichte iiber Nadel-
wald bei allen Winkelkombinationen erhoht, bei hellen Sandfléchen dage-
gen filhren Aeroscl und Wasserdampf hauptsi@chlich zu einer Verringerung
der Strahldichte. Erst wenn das Vorwartsstreumaximum des Aeroscls {(mit
Zunahme des Sonnenzenitwinkels) oder das sekunddre Intensitiatsmaximum
der Streufunktion der Wiistenaerosole in das Blickfeld des Satelliten ge-
langt, ilberwiegt die Aufhellung. Hier deutet sich schon eine Schwierig-
keit der Atmospharenkorrektur an, wenn ein breites Spektrum miglicher
Reflexionseigenschaften zusammen behandelt werden soll. Ob Atmosphéren-
parameter iiberhaupt signifikant zur Genauigkeit der Bodenalbedo bei der
Ableitung aus der Satellitenstrahldichte beitragen konnen, wird zusam-

menfassend ilber eine multivariate Analyse in Kap. 8 geklart.
Der EinfluB von 0zon wurde hier nicht gesondert dargestellt, da die Ab-

weichungen von einer Rayleighatmosphiére bei allen vier Oberflédchen klei-

ner als das Auflosungsvermogen des Radiometers (2.3 W/(masr)) sind.

Satellit %

\\\\\\\ Abb. 7.11: Schematiscne Darstellung der
\\\\\\k Streueigenschaft von Aerosolteilchen mit
Strauwinkel B.
L
AR
N\
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7.4 Das Wiistenaerosol

Neben einem kontinentalen Aerosol mnuB fiir weite Teile Afrikas ein
Wiistenaerosol beriicksichtigt werden. Schon seit langerem ist bekannt,
daB Saharastaub iiber groBe Entfernungen iiber den Atlantik bis in die Ka-
ribik transportiert wird (Prospero und Carlson 1972, Jaenicke und Schiitz
1978). Auf Satellitenbildern sind Saharastaubwolken an der Nord-West-
Kiiste Afrikas ein hiufig beobachtbares Phanomen. Saharastaub wird aber
nicht nur westwirts transportiert, sondern auch in Richtung des Golf veon
Guinea und ins Mittelmeer (d'Almeida 1986).

D'Almeida (19868) hat mogliche Quellgebiete in der Sahara untersucht, die
Massenproduktion und den Transport in andere Gebiete abgeschdtzt. Danach
werden 60 % des aufgewirbelten Sandstaubes sildwarts zum Golf von Guinea,
28 % westwdrts zum aquatorialen Nordatlantik und 12 % nach Norden in
Richtung Europa verfrachtet.

Abb. 7.12 zeigt die untersuchten Quellgebiete sowie das von d'Almeida
errichtete TriilbungsmeBnetz. Abb. 7.13 gibt einen (berblick des Massen-
transportes in die verschiedenen Richtungen in Abhdngigkeit von der Jah-
reszeit. Danach wurden im Juni 1981 52*10% t und im Juni 1982 42.2*106 t
nach Stiden transportiert, dabei iiberwiegend aus Gebiet 1 (Spanisch Saha-
ra , Norden von Mauretanien) und Gebiet 3 (westlich des Tibesti-Gebirges
im Tachad).

Der Saharastaub muB daher entweder bei der Atmosphidrenkorrektur beriick-
sichtigt werden oder vorher durch geeignete Verfahren identifiziert und
eliminiert werden. Fir die Atmosphdrenkorrektur bedeutet die gleichzei-
tige Behandlung unterschiedlicher Aerosoltypen ein Hindernis, da die un-
terschiedlichen Streu- und Absorptionseigenschaften bei der gleichen
Winkelgeometrie in Abhéngigkeit vom Reflexionsvermogen des Untergrundes
zu unterschiedlichen Anderungen am Oberrand der Atmosphire fiihren (s.
Kap. 7.3). In Kap. 7.3 wurde gezeigt, daB auch beim kontinentalen Aero-
sol die Differenz zur Rayleighatmosphire vom Reflexionsvermogen des Un-
tergrundes abhidngt. Diese Abhangigkeit nimmt beim BG - Aerosol zu und
tritt besonders beim WCD - Aerosol in Erscheinung (s. Abb. 7.6 - 7.8).

So konnen allenfalls das kontinentale und das BG - Aerosol gemeinsam in
einer Atmospharenkorrektur behandelt werden.



71

Abb. 7.12: Quellgebiete fiir den Saharastaub {(punktiert) bezeichnet mit
den Ziffern 1,2,3 und 4 fiir Spanisch Sahara (1), Ahaggar (2). Tibesti
(3) und Sudan (4) (aus D'Almeida 19886)

TIME

Abb. 7.13: Quellstarke in 105 ¢ Mo~! fiir die verschiedenen Quellgebiete
(S1,82,53,54) aus Abb. 7.12 als Funktion der Zeit (aus D'Almeide 1986)
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Die Wiistenaerosole absorbieren nicht nur im Solaren sondern zeigen auch
ein Maximum des Absorptionskoeffizienten bei 10 -~ 12 pm (d'Almeida
1987), so daB sie auch im infraroten Kanal von METEOSAT eine Anderung
der Strahldichte bewirken sollten. Abb. 7.14 zeigt den Kiistenbereich
nordlich von Dakar: a) die Grauwerte im solaren Kanal am 30. Juni 1979
11:30 UT (links) und am 13. Juni 1979 11:30 UT {rechts), b} die entspre-
chenden Grauwerte im infraroten Kanal. Deutlich ist der Saharastaub an
den hitheren Intensititen im solaren Kanal, bzw. niedrigeren im Infraro-
ten (hell entspricht einer niedrigen Temperatur im Infraroten) iiber dem
Ozean erkennbar. Uber Land sind die Unterschiede nicht so deutlich aber
trotzdem vorhanden. Im solaren Kanal ist eine Aufhellung zu erkennen, im
Infraroten zeigen sich dunkle Streifen von Siid-West nach Nord-Ost paral-
lel zum Ausbruch iiber dem Ozean. DaB diese Anderungen tatsichlich durch
den Saharastaub hervorgerufen werden, belegt Abb. 7.16, die die Synop-
meldungen fir diese Tage um 12:00 UT zeigt: a) 30. Juni 1979, b} 13. Ju-
ni 1979. Am 30. Juni wurde fiir den Kiistenbereich kein Staub, aber trok-
kener Dunst gemeldet. Am 13. Juni wurde dagegen bei Winden aus nordost-
lichen Richtungen (25-30 kn) Staubsturm oder Staubtriibung mit Sichtwei-
ten von 0.8 bis 2 km , an der Station 442 sogar eine Sichtweite von un-
ter 100 m angegeben. Nach Abb. 7.12 stammt der Sandstaub aus dem Gebiet
1 {Spanisch Sahara). Abb. 7.15 zeigt Differenzen der Grauwerte zwischen
dem 30. Juni und 13. Juni fiir den solaren Kanal (rechts)} und Differenzen
zwischen dem 13. Juni und 30. Juni fir den infraroten Kanal (links). Ne-
gative Differenzen wurden auf 0 gesetzt. Abb. 7.15 zeigt damit die Auf-
hellung durch den Saharastaub, sowie die Verringerung der Strahlungstem-
peratur, die von dem Staubausbruch am Oberrand der Atmosphire hervorge-
rufen wird. Die groBte Aufhellung betridgt 14 Grauwerte in der 8 — bit
Auflosung, filr die 6 - bit Auflosung, wie sie fiir den solaren Kanal vor-
liegt, betragt sie somit 3 Grauwerte. Uber den anderen Gebieten ist die

Aufhellung geringer und verursacht fiir die hier vorliegende Winkelgeome-
trie nur ein "Verrauschen" des Bildes.

Viel stérker als im Solaren wirkt sich das Aerosocl im Infraroten aus.
Hier betragt die Differenz bis 30 Grauwerte in der 8 - bit Auflésung, in

der reduzierten 6 - bit Aufidsung, die hier aus Rechenzeitgriinden ver-
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00,0 110,00 120.0

Abb. 7.14 a): Grauwerte im solaren Kanal von METEOSAT - 1 am 30. Juni
1979 11:30 UT (links) und am 13. Juni 1979 11:30 UT {rechts).

Abb. 7.14 b): Grauwerte im infraroten Kanal von ME TEOSAT - 1 am 30.

Juni 1979 11:30 UT (links) und am 13. Juni 1979 11:30 UT (rechts).
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12.0 16.0 20.0 24.0 28.0 32.0 36.0 40.0 <44.0 48.0

Abb. 7.15: Differenzen der Grauwerte im infraroten Kanal (links 30.

Juni - 13. Juni) und im solaren Kanal {rechts, 13. Juni - 30. Juni).
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wendet wird, entspricht das einer Differenz von 7-8 Grauwerten. Es
bleibt die Frage zu kléren, bis zu welcher Sichtweite der Staub ein er-
kennbares Signal am Oberrand der Atmosphire verursacht. Die Station 403
hatte eine Sichtweite von 2 km gemeldet mit Staub- bzw. Sandtriibung.
Nach Einteilung von d'Almeida (1987) entsprechen Situationen mit einer
Sichtweite von kleiner 2 km dem Sand Storm - Aerosol ("SS$"), Situationen
mit einer Sichtweite zwischen 2 und 7 km dem WCD - Aeroscl und Situatio-
nen mit Sichtweiten groBer 7 km der BG - Verteilung. Danach waren auf
dem Satellitenbild nur Situationen mit dem “Sand Storm” Aeroscl zu fin-
den. Der WCD - Verteilung entsprechen Bedingungen, die nach 1 - 2 Tagen
nach einem Sandsturm vorzufinden sind (d'Almeida 1987). Da bei den Sta-
tionen 403,421,437 und 461 angegeben wurde, daB die Sandttriibung in Sta-
tionsnahe enstanden ist, die Stationen auBerdem im Quellgebiet 1
{Spanisch Sahara s. Abb. 7.12) liegen, ist anzunehmen, daf am Tag eines
Staubausbruches in diesem Gebiet keine Situation vorliegt, die dem WCD
-Aerosol]l entspricht. Bis zu welcher Sichtweite Saharastaub im Infraroten
ein erkennbares Signal am Oberrand der Atmosphare hervorruft, wmuf im
einzelnen durch Modellrechnungen geklidrt werden. Staubstiirme (S8S - Aero-
s0l) mit geringen Sichtweiten unter 2 km verursachen jedenfalls im In-
fraroten ein Signal, das groB genug ist, um von der MIN/MAX - Technik
erkannt und ausgeschlossen zu werden.

Damit sind nur die extremen Situationen ausgeschlossen, aber noch keine,
die dem Aercsoltyp "wind carrying dust” entsprechen. Die groBten gemel-
deten Sichtweiten in diesem Gebjet betrugen im Juni 1973 15 ka. Das ent-
spricht in etwa dem BG - Aerosol mit einer mittleren Sichtweite von 16.6
km und einer mittleren optischen Dicke von 0.43 bei 0.55 pm. Weiter siid-
lich traten auch hohere Sichtweiten auf. Messungen der optischen Dicke
bei 0.55 pm von d'Almeida (1987) in den Jahren 1981 und 1982 ergaben fiir
die Station Boutilimit (Mauretanien) (s. Abb. 7.12) Tagesmittelwerte von
< 0.5 bis 2. Dabei wechselten Situationen mit geringer und hoher Triibung
von einem Tag auf den anderen (d' Almeida 1987), so daB die Chance gro8
ist, bei Anwendung des Extremwertverfahrens einen Tag mit geringer Tri-
bung zu erfassen. Wad Medani, eine Station iam Sudan hatte einen Monats-

mittelwert der optischen Dicke bei 0.55 pm von 0.6 im Juni 1981 und 0.35
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im Juni 1982. Gao in Mali und Zaria in Nigeria wiesen als Minimum Tages-
mittelwerte unter 0.5 in den Jahren 1981 bzw. 1982 auf. Ausgehend von
den minimalen Werten der optischen Dicke und unter der Annahme, dafl min-
destens an einem Tag eine Situation entsprechend dem BG - Aerosol vor-
liegt, kann angenommen werden, daf nach Anwendung des Extremwertverfah-
rens zur Wolkenerkennung der maximale zu beriicksichtigende Wert der op-
tischen Dicke der der BG - Vertellung von 0.43 mit einer Sichtweite von
ca. 17 km ist. Abweichungen nach oben oder unten von diesem Wert werden
dariiber hinaus durch einen Fehler von 20 % erfaBt, der hier fir eine
Ableitung der optischen Dicke bei 0.55 um aus der horizontalen Sichtwei-
te angesetzt wird (s. Kap. 8.4). Dabei mufl allerdings bedacht werden,
daB der Juni 1979 ein Monat mit vielen Staubausbriichen war. Fiir den Juni
1983 lagen keine Synopmeldungen vor, so da8 hier die Annahme getroffen
werden muBte, daf unter den 13 Terminen, die fiir das Minimumbild Verwen-
dung fanden, mindestens einer ohne Staubausbruch vorlag. Allerdings war
nach d'Almeida (1987) auch 1983 ein Jahr mit ungewohnlich vielen Sand-
stirmen. Im Zeitraum April bis Juni kamen an 10 - 15 Tagen jeden Monats
Staubausbriiche vor, so daB fiir den Juni 1983, fiir den nur 13 Tage vorla-
gen, noch mit Fehlern in den Gebieten, die in der Nihe der Quellgebiete
llegen, zu rechnen ist.

7.5 EinfluB der Atmosphidre auf die gefilterte Bodenalbedo

Wie die Strahldichte am Oberrand ist auch die Bodenalbedo Anderungen
durch den AtmosphareneinfluB unterworfen, n&mlich durch die Wellen-
langenabhangigkeit der einfallenden solaren Strahlung sowie deren Ab-
sorption durch atmosphirische Gase und Streuung an Aercsolteilchen.

Im allgemeinen laBt sich eine Zunahme der Bodenalbedo mit Zunahme des
Sonnenzenitwinkels feststellen (Pinker et al. 1980: Kessler 1985), be-
dingt durch die Verschiebung des Spektrums zu groBeren Wellenliangen, wo
im nahen Infrarot das Maximum des Reflexionsvermbgens auftritt. Mit Zu-
nahme der Tribung der Atmosphire und des damit verbundenen hoheren dif-

fusen Anteils der Einstrahlung nimmt die Bodenalbedo bei kleinen Sonnen-
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zenitwinkeln zu und bei groBen ab. Insgesamt wird dabei der Tagesgang
flacher, wie auch in den Abb. 7.17 a - d bei den simulierten Tagesgéngen
zu erkennen ist. Bei bedecktem Himmel kann der Tagesgang vollig ver-
schwinden (Pinker et al.1980). Kessler (1985), der die Bodenalbedo eines
Kiefernwaldes untersuchte, erklirte die Abnahme bei groBen Sonnenzenit-
winkeln damit, daB sich das Spektrum der solaren Strahlung mit Zunahme
des diffusen Anteils vom nahen Infrarot zu kiirzeren Wellenlingen hin
verschiebt, wo i. a. die Reflexion geringer ist, die Bodenalbedo somit
abnehmen muB. Die Zunahme der Bodenalbedo bei kleinen Sonnenzenitwinkeln
kann durch eine Verschiebung des Spektrums nicht erklart werden.

Filr einzelne Wellenlangen ist die Bodenalbedo eines isotropen Reflektors
unabhangig von der Verteilung der Einstrahlung. Bei einem anisotropen
Reflektor kommt die Abhangigkeit der Reflexion von der Verteilung der
Einstrahlung hinzu. Deering und Eck (1987) haben im Fall einer unregel-
maligen Grasoberfldche mit sichtbaren Bodenanteil mit Zunahme der atmo-
spharischen Tribung eine Abschwachung des anisotropen Reflexionsverhal-
tens festgestellt (vgl. Kap. 7.1). Die Simulationen, die in Kap. 7.1 be-
schrieben sind, machen deutlich, daB dabel die Bodenalbedo zunimmt. Die
Zunahme bei kontinentalem Aerosol ist sehr gering und betrdagt maximal
0.5 % bei der Oberfliche "White Sands". GroBer sind die Abweichungen
beim WCD - Aercsol von ca. 1.6 % bei den Oberflachen "White Sands" und

Gerste. Kriebel (1979) stellte bei Simulationen im gesamten solaren
Spektralbereich bei Zunahme der Triibung eine Zunahme der Bodenalbedo um
ca. 1 % fest. Die Anderung des winkelabhangigen Reflexionsverhaltens mit
zunehmender Triibung kann somit eine Erkldrung fiir den Anstieg der Boden-
albedo sein.

Mit dem Wasserdampfgehalt nimmt die Bodenalbedo generell ab, wobei bei
groferen Wasserdampfgehalten ein Sattigungseffekt zu spiren ist (vgl.
Kap. 7.2). Die Abnahme tritt in Erscheinung, wenn die Bodenalbedo tiber
einem groBeren Spektralbereich betrachtet wird, und ist auf die verrin-
gerte Einstrahlung im nahen Infrarot zuriickzufiihren, wobei Oberflachen
wie Gerste und Nadelwald, die dort ihr maximales Reflexionsvermigen auf-

weisen, stiarker von dieser Anderung betroffen sind als z. B, Basalt und
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Abb. 7.17: Simu)icrte Tagesgange der Bodenalbedo im METEOQSAT Kanal fur
verschiedene Aerosole und Wasserdampfgehalte: ( - Rayleighatmosphare
A - Atmosphare mit kontinentalem Aerosol, VIS = 25 km
+ -~ Atmosphare mit Wiistenaerosol "background”, VIS = 16.6 km
X - Atmosphdre mit Wistenaerosol "wind carrying dust” VIS = 3.8 ka
{ - Atmosphare mit Wasserdampf Uﬂao = 2.2 g/Cn2
$ - Atmosphare mit Wasserdampf UH20 = 5.3 g/cma

a) Nadelwald

b} Gerste iberlagert mit Reflexionsfunktion von Weideland

c} Basalt iiberlagert mit Reflexionsfunktion von Salzwiiste

d) "White Sands" iiberlagert mit Reflexionsfunktion von Salzwiiste
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"White Sands”, deren spektrales Reflexionsvermbogen auch im kurzwelligen
grofl ist. Die Abweichungen betragen maximal 1 % bei einem Gesamtwasser-—
dampfgehalt von 5.3 g/cma, nur bei einem Sonnenzenitwinkel von 82.2°
treten uUber Gerste und Nadelwald groBere Abweichungen auf.

Der EinfluB der Atmosphidre auf die Bodenalbedo ist somit gering, wenn

Falle mit dem optisch dicken WCD - Aerosol ausgeschlossen werden kénnen.

7.6 Synthetischer Datensatz zur Untersuchung des multivariaten Zusammen-
hangs zwischen gefilterter Bodenalbedo, Satellitenstrahldichte, Atmo-

sphirenparameter und Anisotropie

Wihrend zuver der EinfluB von Wasserdampf, Ozon, Aerosol und Anisotropie
auf das METEOSAT ~ Signal fiir verschiedene Oberflédchen demonstriert wur-
de, wird nun der Zusammenhang zwischen Bodenalbedo und METEOSAT-
Strahldichte fiir eine Vielzahl von mbglichen atmospharischen Zustanden
und Oberfldachen mit unterschiedlichen spektralen und winkelabhdngigen
Reflexionsvermogen untersucht. Das Ziel ist, die Bodenalbedo aus der
METEOSAT-Strahldichte unter Beriicksichtigung von Zusatzinformationen
ilber die Atmosphiare und den Untergrund abzuleiten. Dabei stellt sich die
Frage, mit welcher Genauigkeit die Zusatzinformationen vorliegen miissen,
damit die Bodenalbedo noch mit gewiinschter Genauigkeit abgeleitet werden
kann. Zur Untersuchung dieser Fragestellung wird zunachst der multiva-
riate EinfluB der Atmosphire und der Anisotropie auf das METEQSAT-Signal
qualitativ untersucht. Nach Aufstellung einer Modellgleichung, die die
einzelnen Parameter verkniipft und die Physik beschreibt., wird eine quan-
titative Abschitzung mit Hilfe multipler Korrelationsanalysen erfolgen.
Hier wird das Verfahren der schrittweisen multiplen linearenm Regression
gewahlt, da nicht nur der kombinierte EinfluB wehrerer Parameter abge-
schitzt werden kann, sondern aus der Regressionsgleichung die Bodenalbe-

do unmittelbar folgt. Bevor auf die Regression ndher eingegangen wird,

wird zunichst der Datensatz beschrieben, der die Grundlage fiir die

Regressionsanalyse darstellt. Dabei werden nur wolkenfreie Atmospharen

beriicksichtigt.
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Zur Untersuchung des multivariaten Zusammenhangs zwischen Bodenalbedo
einerseits und METEOSAT-Strahldichte sowie Atmosphdren- und Oberflachen-
parameter andererseits ist ein unfangreicher Datensatz erforderlich, der
die unterschiedlichen Oberflichen und Atmosphidrenzustdnde in Afrika re-
prasentiert und Riickschliisse auf statistisch signifikanter Basis er-
laubt. Da MeBwerte der einzelnen physikalischen GréBen in diesem Umfang
nicht existieren, wurde iiber Strahlungstransportsimulationen ein synthe-
tischer Datensatz erzeugt. Vorgegeben wurden die spektrale Bodenalbedo,
die spektrale Reflexionsfunktion, der Ozongehalt sowie Wasserdampf-

und Aerosolprofile. Damit wurden die spektralen Strahldichten am Ober-
rand der Atmosphire und die spektralen StrahlungsfluBdichten am Boden
berechnet. Nach Gewichtung der spektralen Strahldichte und der Strah-
lungsfluBdichten mit der Empfindlichkeitsfunktion des Radiometers und
anschlieBende Integration iiber die Wellenlange im Bereich 0.4 - 1.1 pm
folgt die METEOSAT-Strahldichte und die "gefilterte" Bodenalbedo (s. Gl.
4.3).

im Modell wird die Atmosphare in zehn Schichten, die den Standarddruck-
niveaus von 1013 hPa - 25 hPa entsprechen, unterteilt. Im folgenden sind
die Eingangsdaten fir die Strahlungstransportrechnungen zusammenge-
stellt.

7.6.1 Aerasol

In Kap. 7.4 wurde gezeigt, daB Saharastaub bei Sichtweiten von < 2 km im
Infrarotbild erkennbar sind. Nach d'Almeida (1987) entspricht diesen
Sichtweiten die SS - Verteilung. Damit kdnnen Situationen, die den grof-
ten Fehler durch Staubtribung verursachen, ausgeschlossen werden. Aus
den Synop - Meldungen fiir den Juni 1979 ging hervor, da die maximale
Sichtweite im Quellgebiet Spanisch-Sahara (s. Abb. 7.13} 15 km betrug
{s. Kap.7.3), auBerbalb der Quellgebiete treten auch hohere Werte auf.
Messungen der optischen Dicke der Atmosphire bei 0.55 pm im Juni 1981/82
ergaben Werte von unter 0.5 fiir verschiedene Stationen (d'Almeida 1987).
Die optische Dicke des BG - Aerosols bei 0.55 pm betragt im Mittel 0.43
mit einer Sichtweite von 16.6 km. Damit kann angenomen werden, daB das

BG - Aeroscl nach Anwendung des Extreawertverfahrens Verhiltnisse mit
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der maximalen Trubung reprdsentiert, die fiir den Resteinfluf der Atmo-
sphare noch zu beriicksichtigen sind. Die optische Dicke der Atmosphére
mit kontinentalem Aerosol bei 0.55 pm wurde nach Foitzik und Hinzpeter
(1958) mit maximal 0.4 angesetzt unter der Annahme, daB ein kontinenta-
les Aerosol hochstens die optische Dicke des "Hintergrund® - Wiistenaero-
sols erreichen kann. Die Variation des Extinktionskoeffizienten und der
Skalenhohe erfolgte i{iber normalverteilte Zufallszahlen. Die Skalenhdhe
wurde mit normalverteilten Zufallszahlen zwischen 1 und 2 km variiert.
Fiir das Wistenaerosol wurde eine homogene Dunstschicht der Hiohe 1.5 km
vorausgesetzt. Negative Werte wurden bei der Variation mit den Zufalls-

zahlen ausgeschlossen.

Die GroBenverteilung des Aerosols verschiebt sich mit Zunahme der rela-
tiven Feuchte zu griBeren Teilchen und wirkt sich damit auf alle opti-
schen Parameter einschlieflich der Phasenfunktion aus. Gleichzeitig
nimmt sowohl der Imagindr- als auch der Realteil des komplexen Bre-
chungsindex mit der relativen Feuchte ab und nahert sich dem Wert reinen
Wassers (Hanel 1976), was ebenfalls Streu- und Absorptionseigenschaften
des Aerosols veriandert. Nach Berechnungen von Hinel (1976) ist aber die
Knderung der Einfachstreualbede im Rurzwelligen fur schwach absorbieren-
de Teilchen (g = 0.9 bei 0.55 pm} gering verglichen mit den Anderungen
im nahen Infraroten und Langwelligen. Zur Vereinfachung wird daher fiir
das kontinentale Aerosol (wo = (.95 bei 0.55 pm ) angenommen, daB die
ﬁnderung der optischen Dicke aufgrund der relativen Feuchte durch die
Variation der Gesamtteilchenanzahl erfaBt wird. Die Pasenfunktion wird
dabei als unveridnderlich vorausgesetzt. Ein EinfluB der relativen Feuch-

te auf das Wiistenaerosol ist ebenfalls gering (WCRP 1983).

7.6.2 Wasserdampf

Die NOAA gibt fir die Standarddruckniveaus Monatsmittelwerte der Tau-
punktsdifferenz fiir eine Reihe von afrikanischen Stationen heraus {NOAA
~ Monthly Climatic Data for the World), leider keine Standardabweichun-
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gen. Diese wurden deshalb aus der variation verschiedener afrikanischer
Stationen, deren Gesamtwasserdampfgehalt dieselbe GrdBRenordnung hatte,
abgeschitzt. Damit und mit den Monatsmittelwerten fiir den Juni 1983 wur-
den die Profile variiert, indem die Wasserdampfdichte in den einzelnen
Druckniveaus mit normalverteilten Zufallszahlen verdndert wurde. Schlis-
ge! (1987) analysierte einen Satz von tropischen Radiosondenprofilen.
Dabei ergab sich eine Hohenabhiéngigkeit der Standardabweichung, was bei
Erzeugung der Profile ebenfalls beriicksichtigt wurde.

Um einen Bereich des Gesamtwasserdampfgehaltes zwischen 0.5 und 6.0
g/cl2 abzudecken, wurden die Profile mit unterschiedlichen Mittelwerten
und Standardabwelchungen erzeugt, und zwar fiir niedrige, mittlere und
hohe Wasserdampfgehalte (Tabelle 7.3). Entprechend wurden auch die zuge-
horigen Temperaturprofile variiert. Dabei ist ein niedriger Wasserdampf-
gehalt mit einer niedrigen Temperatur und ein hoher mit einer hohen Tem-
peratur gekoppelt, da eine Atmosphidre mit einer geringen Temperatur auch

weniger Wasserdampf aufnehmen kann.

7.6.3 Temperatur

Die Temperatur spielt fir die Berechnung der Schichtdicke eine Rolle und
beeinfluft damit den Wert des Gesamtwasserdampfgehaltes, die Streuung
des Aerosols und die Rayleighstreuung. Damit geht hier der EinfluB wvon
Wasserdampf auf das Aerosol indirekt iiber die Anderung der Schichtdicke
ein. Die Monatsmittelwerte der Temperatur liegen ebenfalls im Klimada-
tensatz der NOAA vor. Die Temperatur wurde im Zusammenhang mit den Was-
serdampfprofilen entsprechend Tabelle 7.3 variiert.

7.6.4 Ozon

Nach Diitsch (1970) betragt der mittlere Ozongehalt zwischen 30° N und
30° S 0.28 - 0.32 cm NTP. Das Ozon geht hohenunabhiangig als Gesamtgehalt
in die Simulationen ein und bewirkt lediglich eine Reduktion des Strah-
lungsfeldes. Die Wechselwirkung mit der unteren Atmosphire kann vernach-

lassigt werden solange keine Erwirmungsraten berechnet werden. Das Ozon
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wurde ebenfalls mit normalverteilten Zufallszahlen im genannten Bereich
verandert.

Tabelle 7.3: Mittelwerte und Standardabweichung der Wasserdampfdichte
und der Temperatur fiir zehn Standarddruckniveaus

Druck T AT PH50 A Pu,0
hPa K K g/cm3 g/cnd
1013 294.3 5.0 0.5614 1075 0.3 1079
850 289.3 3.0 0.4720 10~ 0.2 1078
700 281.0 2.6 0.1346 10-9 0.8 1076
500 264.3 2.3 0.1874 10-6 0.1 1076
300 238.1 2.0 0.2131 10-7 0.1 1077

200 218.8 1.3

150 210.1 1.3

50 202.0 1.0

25 220.5 0.3
1013  294.3 5.0 0.1213 104 0.4 10°%
850 289.3 3.0 0.6492 1075 0.3 1075
700 281.0 2.6 0.3523 109 0.2 105
500 264.3 2.3 ¢.8663 106 0.4 1076
300 238.1 2.0 0.6635 1077 0.5 107
200 218.8 1.3

150 210.1 1.3

50 202.0 1.0

25 220.5 0.3
1013 302.3 5.0 0.1800 10-4 0.6 1079
850 295.3 3.0 0.1206 10~4 0.4 1078
700 284.0 2.6 0.6186 1079 0.2 1075
500 264.3 2.3 0.1634 1073 0.1 1073
300 238.1 2.0 0.1768 106 0.1 10-6
200 218.8 1.3

150 210.1 1.3

50 202.0 1.0

25  220.5 0.3

7.8.5 Spektrale Albedo und winkelabhangige Reflexion

Zur Simulation der Oberflache wurden Werte der spektralen Albedo nach

Bowker et a}. (1985) fiir Vegetation bis hin zu unbewachsenen Bdden ver-
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wendet. Abb. 5.3 zeigt Beispiele fiir die Originaldaten. Zur Berucksich-
tigung der Anisotropie wurden die spektralen bikonischen Reflexionsfak-
toren (zur Def. s. Kap. 2) nach Kriebel (1977) fiir Savanne, Nadelwald
und Weideland, die spektral unabhangigen Reflexionsfaktorenm fur Acker
nach Kriebel und Kopke (1987) und fir "crested wheat" und Salzwiste nach
Eaton und Dirmhirn (1979) angewendet, Zwei weitere Reflexicnsfunktionen
wurden durch gewichtete Addition, ein Verfahren, das von Kriebel und
Kopke (1987) fir die Simulation von Mischoberfldchen angegeben wird, er-
zeugt : a) 50 % Nadelwald + 50 % Savanne und b) 50% Savanne + 50 % Wei-
deland. Sechs verschiedene Vegetationsformen und zwei verschieden struk-
turierte Boden ohne Vegetation wurden dadurch simuliert. Durch die ge-
wichtete Addition konnen noch weitere Reflexionsfunktionen erzeugt wer-
den. Der Bereich, in dem der Ansiotropiefaktor schwanken kann, ist al-
lerdings durch die oben beschriebenen Reflexionsfunktionen festgelegt.
Da Nadeiwald hohe Vegetation mit starker Strukturierung darstellt, die
Salzwiiste ein schwach anisotropes Reflexionsverhalten aufweist, ist die

Annahme, da der vorkommende Bereich hierdurch abgedeckt wird, gerecht-
fertigt.

Zur Simulation der Sonnenzenitwinkelabhéngigkeit der spektralen Albedo
wurde diese fur die Oberflichen von Kriebel fir einzelne Sonnenstinde
auf den Tagesmittelwert normiert (s. Kap. 5.3.2). Die Reflexionsfaktoren
fir Acker sowie fir “crested wheat" und Salzwiiste lagen als normierte
Faktoren vor. Die Sonnenzenitwinkelabhidngigkeit wurde hier aus den Anga-
ben itber Globalstrahlung und reflektierter Globalstrahlung fiir Salzwiiste
und "crested wheat" bei Eaton und Dirmhirn berechnet. Fir Acker wurden
keine Angaben gemacht, deshalb wurde die Abhingigkeit vom Sonnenzenit-
winkel von "crested wheat” iibernommen, weil diese Oberflachenstruktur

noch am ehesten mit derjenigen von Acker "vergleichbar" ist.



8. Multivariater Zusammenhang zwischen gefilterter Bodenalbedo, Satellj-
tenstrahldichte, Atmosphirenparameter und Anisotropie

Mit den in Kap. 7.6 beschriebenen Eingangsdaten wurden mit dem Strah-
lungstransportmodell ca. 400 verschiedene Situationen mit variablem Un-
tergrund und Atmosphare simuliert. Dieser synthetische Datensatz dient
dazu, zundchst die grundsitzlichen Zusammenhiinge zwischen Bodenalbedo,
Satellitenstrahldichte, Atmosphire und Anisotropie unter Beriicksichti-
gung miglicher Fehler aufzuzeigen, um anschliefend die Ergebnisse in ef-
ner Modellgleichung zusammenzufassen, aus der die Bodenalbedo berechnet

werden kann.

8.1 Zusammenhang zwischen gefilterter Bodenalbedo und Satellitenstrahl-
dichte

Ergebnisse der Simulationen sind in Abb. 8.1 - 8.3 dargestellt. In Abb.
8.1 ist die METEOSAT-Strahldichte gegen die gefilterte Bodenalbedo fiir
verschiedene Winkelkombinationen aufgetragen. Der Hauptzusammenhang be-
steht in einer fast linearen Beziehung zwischen Bodenalbedo und Satelli-
tenstrahldichte. Die Streuung um die Gerade wird durch den EinfluBl von
Wasserdampf und Aerosol sowie durch die Anisotropie sowohl der Oberfla-
chenreflexion als auch der Aeroscl- und Rayleighstreuung verursacht. Die
Abhéngigkeit der Bodenalbedo von den Atmospharenparametern ist gering
verglichen mit dem EinfluB dieser Groflen auf die Strahldichte. Mit Zu-
nahme der Bodenalbedo nimmt auch der Einfluf der Atmosphire auf die
Strahldichte zu {s. Kap. 7.3), was sich in einer grdBeren Streuung in
der Strahldichte auswirkt. Bei haoch stehender Sonne (Abb. 8.1 a - ¢) ist
der Zusammenhang zwischen Bodenalbedo und Satellitenstrahldichte gut
ausgepragt. In Abb. 8.1 a) bewirkt die Reflexionsfunktion von Nadelwald
eine stirkere Abweichung von der Geraden zu niedrigeren Strahldichten.
Mit zunehmenden Sonnen- und Satellitenzenitwinkel tritt der EinfluB der

Atmosphire in den Vordergrund bis hin zum Extremum bei 8g,,, = 66.45°,

Bga¢ = 82.2° und ¢ = 0° (Abb. 8.1 d)), wo das Signal am Satelliten

hauptsachlich durch das Aeroscl bestimmt wird. Eine Ableitung der Boden-

albedo ist bei dieser Winkelkombination wahrscheinlich nicht mehr mo -
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glich. Bei denselben Zenitwinkeln, ﬁber bei ¢ = 180° (Abb. 8.1 £ ) be-
wirkt hauptsdchlich die Anisotropie, aber auch die Atmosphire eine gro-
Bere Streuung der Strahldichte bei hohen Bodenalbeden. Auch hier ist die
Zunahme des Atmosphareneinflusses amit der hohen Strahidichte bei stark
reflektierenden Oberflidchen erkennbar. Bei § = 90° {Abb. 8.1 e ) ist der
Zusammenhang zwar linear, aber Anderungen der Bodenalbedo wirken sich
nur schwach auf die Strahldichte aus. Abb. 8.2 und 8.3 zeigen die Abhin-
gigkeit der Strahldichte vom Gesamtwasserdampfgehalt bzw. von der opti-
schen Dicke bel 0.55 pm, die hier als Mafl fiir den Aerosoleinfluf gewahlt
wird (hier sind nur Falle mit kontinentalem Aerosol aufgetragen). Darge-
stellt sind fiinf Oberflidchen mit demselben winkelabhidngigen Reflexions-
verhalten aber unterschiedlichem spektralen Reflexionsvermodgen. Hier
zeigt sich noch einmal deutlich, dafl die Atmosphdre im Vergleich zum Un-
tergrund nur einen geringen Beitrag liefert; erst wenn Sonnen- und Sa-
tellitenzenitwinkel grof werden, zeigt sich entsprechend der langen Wege
durch die Atmosphidre ein spiirbarer Beitrag, wobei der Zusammenhang niéhe-
rungsweise linear ist.

Bel kleinen Sonnenzenitwinkeln ist der EinfluB von Wasserdampf dominan-
ter als der EinfluB von Aerosol. Bei der Darstellung der Satelliten-
strahldichte in Abhéngigkeit wvom Wasserdampfgehalt (Abb. 8.2} zeigen
sich bei den einzelnen Oberflidchen keine groBen Schwankungen, die auf
unterschiedliche Tribungen der Atmosphdre hindeuten konnten. In Abb. 8.3
dagegen streuen die Werte der Strahldichte bei einzelnen Oberflachen,
wobei eine hohere Strahldichte einen Fall mit geringem Gesamtwasser-
dampfgehalt anzeigt. In Abb. 8.3 ist auch eine leichte Abhangigkeit des
Aerosoleinflusses von dem Oberflachentyp zu sehen, wie sie in Kap. 7.3
diskutjert wurde. So zeigt sich bei den Oberfliachen Gerste und Zuckerri-
be eine etwas stirkere Zunahme der Strahldichte mit zunehmender Tribung
als bei den anderen. Erst bei groferen Sonnen- und Satellitenzenitwin-
keln ist der AerosoleinfluB so gro8, daB sich bei den hier dargestellten
Oberflichen die Abhingigkeit vom Reflexionsvermogen nicht mehr bemerkbar
macht. '

Hier wurden nur Simulatiomen und Winkelkombinationen dargestellt, wo die
Anderung der Strahldichte eindentig erfolgt. Bei anderen Winkelkombina-
tionen kann es bei Zusammenfassung verschiedener Oberflachen zu gegen-
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Abb. 8.2: Simulierte METEOSAT-Strahldichte in Abhidngigkeit vom Gesamt
wasserdampfgehalt fiir finf verschiedene Oberflichen: Gerste (& ), Hafer
(A), Zuckerriibe (+), roter Ton (X ) und Schotter (¢ ) iiberlagert mit

dem Anisotrepliemodell S1 (50 % Savanne + 50 % Nadelwald) fiir verschiede-
ne Winkelkombinationen:

a) ¥ = 180°; @5, = 34.99°; B, = 34.99°
b) " ;" = 66.45°
c) " =50.74°; " = 34.99°
d) o= " ;" = 66.45°
e) " = 66.45°; " = 34.99°

f] " — " : " = 66-45°



89

xn R &
— 1 &xx 1& A o “ & +
tr ‘% + i o +
L) h o '&-"‘ + + Nm L AX
E E o
> ~
E 16 1 g 20
i kR
d d
° Y LA LI o T T N Y T 1
0.00 D.14 0.28 0,42 0a00 [\ Ty T4 D28 042
oss Boss
1 -
&0 - 2
= ux* *#;Aﬁ +‘ o
«m T w + + ﬂm T X M +0
E 1 ° £ X g+ +O Y
2z 20 = 1% @
b e
o T T . T i o L] T ¥ L] L) 1
0400 [ 114 0.28 O.42 000 [ %1 a.28 G
Soss Boss
- &
1 +
+
» < &
- — X%
> &
si 4 xX Ki‘( 4 ‘l.f-l éx
~ o + ~ 1
E + + + = [
S - Sw-
F A F o
c f
] — T T T~ 0 4— —r T T T ¥ —
0,00 014 0.28 0.42 000 [Py 13 Q.28 [+ P44
o ss Sass

Abb. 8.3: Wie bei Abb. 8.2, simulierte METEUSAT-Strahldichte in Abhan

gigkeit von der optischen Dicke bei 0.55 um fir verschiedene Winkel-

kombinationen:

a) ¥ = 0°; Bgyn = 34.99°; Bg,, = 66.45°
by -~ ; "~ = " ; " =82.15°
c) " : " =150.714°; " = 66.45°
d - ; " = " ; " =8215°
e} " ; " =86.45° " = 66.45°
&g o+ ;" = " " = 82.15°
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iaufigen Anderungen der Strahldichte (Zunahme oder Abnahme) kommen ({s.
Kap. 7.3). Neben dem ohnehin geringen Einfluf der Atmosphiédre kann dies
dazu fiihren, daB die Wirkung der Atmosphidre im Vergleich zur Reflexion

des Bodens nicht mehr signifikant ist.

Fiir die Aufstellung eines Auswertemodells fiir die Bodenalbedo stellt
sich nun die Frage, in welcher Form Wasserdampfgehalt, Trilbung und Ani-
sotrople beriicksichtigt werden kidnnen. Zur Beschreibung der Anisotropie
wird hier der Anisotropiefaktor gg fur den Boden bzw. gq fir den Ober-
rand der Atmosphire benutzt wie er in Gl. 4.15 definiert wurde. Als Ver-
hdltnis von anisotroper Strahldichte zur isotropen Strahldichte ist er
ein anschauliches MaB fiir die Ansiotropie, das vor allem fiir Energiebi-
lanzstudien zur Umrechnung von Strahldichten in StrahlungsfluBdichten
verwendet wird {s. Kap. 2 ). Natiirlich kénnen auch andere GroBen zur Be-
schreibung der Anisotropie wie z. B. der Reflexionsfaktor (zur Def. s.
Kap. 2) herangezogen werden. '

Die Anisotropie ist nur fur wenige Oberflachen bekannt, so daB in erster
Linie die Frage zu kldren ist, ob und unter welchen Bedingungen sie ver-

nachléssigt werden kann und wie groB der Pehler dadurch wird.

Beziglich des Aerosols hangt die Strahldichte am Oberrand der Atmosphére
vom Typ des Aerosocls ab, d. h. vom komplexen Brechungsindex und der Gro-
Benverteilung , auBerdem von der Konzentration und der vertikalen Ver-
teilung. Alle diese Groflen sind im Einzelfall meBbar, stehen aber fur
grofie Gebiete und léngere Zeitraume nicht zur Verfigung. AufschluB iiber
die Tribung geben die Globalstrahlung fir den solaren Spektralbereich
und Messungen der optischen Dicke bei 0.55 um, die aber nicht fiir alle
Teile Afrikas zur Verfiigung stehen. Die Routinemeldungen der Wetterdien-
ste enthalten schlieBlich mnoch die Sichtweite. Ihr Informationsgehalt
ist jedoch eingeschrankt, weil sie nur die horizontale Triibung nicht
aber die Gesamttriibung der Atmosphare wiedergibt. Trotzdem 1aBt sich aus
ihr die optische Dicke bei 0.55 ym nach Kriebel (1978) unter der Annahme
einer homogenen Dunstschicht zwischen 1.0 und 1.5 km mit einer Genauig-

keit von 15 X (VIS = 100 km) bis 25 % (VIS = 10 km) ableiten. Alle diese
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GroBen geben aber nur Aufschluf iber die Aerosolkonzentration, so daB in
jedem Fall ein Aeroscltyp und die vertikale Verteilung vorausgesetzt
werden miissen. In der Regressionsanalyse wird die optische Dicke bei
0.55 pm als MaB fiir die Tribung verwendet.

Die Routinemeldungen der Wetterdienste enthalten neben der Sichtweite
Radiosondenprofile der relativen Feuchte . Monatsmittelwerte der Tau-
punktsdifferenz gibt die NOAA auch fiir eine Reihe von afrikanischen Sta-
tionen heraus, aus denen der Gesamtwasserdampfgehalt berechnet werden
kann. Auferdem kann der Gesamtwasserdampfgehalt aus der Kombination der
beiden Infrarotkandle des AVHRR (Advanced Very High Resolution Radiome-
ter) und HIRS (High - Resolution Infrared Radiation Sounder) der NOAA-
Satelliten mit einer Genauigkeit von 0.3 g/cm® abgeleitet werden
(Schlissel 1987). Als dritter Parameter wird somit der Gesamtwasser-
dampfgehalt in der Regression beriicksichtigt, sowie die Gesamtozonmenge

als klimatologischer Wert.

8.2. Ansatz zur Ableitung der Bodenalbedo

Aus Abb. 8.1 - 8.3 geht hervor, daB die Atmosphdre im Vergleich zum Un-
tergrund einen geringen EinfluB im METEOSAT-Kanal zeigt, solange man
kleine optische Dicken voraussetzen kann. Wie in Kap. 7 schon disku-
tiert, hingt dies mit der Wellenldngenabhdngigkeit des Rayleigh- und
Aerosol- Streukoeffizienten zusammen, die mit A% bzw. A"1-3 abnehmen,
und mit dem selektiven Charakter der Gasabsorption, so daf fir grofBe
Teile des METEOSAT-Kanals die optische Dicke gering ist. Zusatzlich wer-
den die Bereiche am Rand des METEOSAT-Kanals, wo der Einflu8 der Atmo-

sphire groB ist, durch die Form der Empfindlichkeitsfunktion mit einer

geringen Wichtung versehen. Die nichtlinearen Terme in der

Strahlungstransportgleichung sind Exponentialfunktionen mit der opti-
schen Dicke als Argument, die die Transmission T, beschreiben. Fir klei-

he optische Dicken §, kann sie linear angenahert werden:

{(8.1) TA = expl - 6A ) = 1 - 6)\
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Damit resultiert fiir das integrierte Signal ndherungsweise eine lineare
Funktion.

Die Rechnungen haben erwiesen, daB der Hauptzusammenhang zwischen Satel-
litenstrahldichte und Bodenalbedo besteht, so daf unter Bericksichti-
gung der Linearjtdt und der Verfugbarkeit von Zusatzinformaticnen fir
die Ableitung der Bodenalbedo folgendes Regressionsmodell aufgestellt
wird:

(8.2) pgy=2+bly+clyg+dbygs*eEpT

mit Ly - METEOSAT-Strahldichte in W/(m®sr)
PBEM - gefilterte Bodenalbedo (Bodenalbedo im METEOSAT-Kanal)
UH20 - Gesamtwasserdampfgehalt in g/cm2

6g 55 - optische Dicke der Atmosphare bei 0.55 um
£, 7 - Anisotropiefaktor am Boden (B) bzw. am Oberrand (T)

Wenn keine Zusatzinformationen vorliegen folgt:

{8.3) pBIM =a' + b’ LM

Ansiotropiefaktor, Gesamtwasserdaampfgehalt und optische Dicke bei 0.55
um konnen als KorrekturgroBen fir Gleichung 8.3 aufgefafAt werden. Letz-
tere beschreibt mittlere atmospharische Verhaltnisse und ein mittleres

Anisotropieverhalten.

Mit der Regressionsanalyse wird zundchst untersucht, ob die einzelnen
Parameter signifikant zur Erkldrung der Varianz in der Bodenalbedo bei-
tragen. Dazu werden sie schrittweise in die Gleichung aufgenommen. Sémt-
liche statistischen Tests erfolgen auf einem Signifikanzniveau von 99 %.
Ein MaB fur die Gite der Regression ist das sogenannte BestimmtheitsmaB
Ra. das Quadrat des multiplen Korrelationskoeffizienten. Es beschreibt

das Verhdltnis wvon erklarter Varianz zur Gesamtvarianz der abhangigen
Variable:
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(§F - v y; - Beobachtungswert

(8.4) R® = ¥ - Mitteiwert

X
i=1
N

} lvi - y)2 § - Schatzwert

i1

Ein Wert von 0.95 besagt z. B., daf 95 % der Gesamtvarianz durch die in
die Gleichung aufgenommenen Parameter erklirt wird, Mit dem Bestimmt-
heitsmaB und dem Standardfehler, der sich aus der Regression fiir die Bo-

denalbedo ergibt, werden die Ergebnisse der Regression in den folgenden

Abschnitten beurteilt.

8.3 Ergebnisse der Regression

Anisotropie, Wasserdampfgehalt und optische Dicke bei 0.55 ym zeigen ei-
ne von der Winkelgeometrie abhdngige, sehr unterschiedliche Wirkung auf
die Strahldichte. Damit die lineare Beziehung erfiillt bleibt, miissen die
Koeffizienten fir einzelne Winkelkombinationen gesondert berechnet wer-
den. Zundchst werden sie ohne Bericksichtigung irgendwelcher MeSfehler,
mit denen die EingangsgroBen behaftet sind, bestimmt, um die physikali-
schen Prozesse besser interpretieren zu kdnnen. AnschlieBend werden MeB-
fehler simuliert, um die Auswirkung auf die Genauigkeit der abzuleiten-
den Bodenalbedo zu untersuchen. Bei den Darstellungen in Abb. 8.4 - 8.8

wurden nur die Fdalle mit kontinentalem Aerosol beriicksichtigt.

8.3.1 Die erkldrte Varianz und der Standardfehler der gefilterten Boden-
albedo

Abb. 8.4 zeigt das BestimmtheitsmaB RC fiir vier verschiedene Sonnenstdn-
de aufgetragen gepgen den Satellitenzenitwinkel. Die einzelnen Kurven ge-
ben die Ergebnisse fiir verschiedene Azimutrichtungen wieder, die durch
die Symbole gekennzeichnet sind. Mit zunehsendem Sonnenzenitwinkel nimmt
R2 vor allem im Vorwirtsstreubereich und allgemein bei grofen Satelli-
tenzenitwinkein ab. Diese Tatsache spiegelt den zunehmenden Atmosphiren-

einfluB wieder. AuBerdem nimmt die Anisotropie der Reflexion am Boden
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Abb. 8.4: Das BestimmtheitsmaB "R2" der gefilterten Bodenalbedo fir
Gleichung 8.2 ohne Berucksichtigung von MeBfehlern in Abhangigkeit vom
Sonnenzenitwinkel 8, ,, vom Satellitenzenitwinkel Bg,, und von verschie-

denen relativen Azimutwinkeln ¥ (dargestellt durch die verschiedenen
Symbole)

zu, so daB die Strahldichte selbst nur noch eine geringe Information
uber die Bodenalbedo enthdlt. Schon bei einem Sconnenzenitwinkel von
50.74° erklart die Strahldichte nur noch 23.5 % der Varianz der Bodenal-
bedo, wenn der Satellit unter 8g,, = 82° in die Vorwirtsstreurichtung
blickt {§ = 0°}; bei derselben Blickwinkelgeometrie und einem Sonnenze-
nitwinkel von 66.45° sind es sogar nur noch 10.4 %. Obwohl der Standard-
fehler noch relativ niedrig ist (Abb. 8.5), laBt sich aus diesen Zahlen-

werten ablesen, daB eine Fernerkundung der Bedenalbedo von METEQSAT aus
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Abb. 8.5: Der Standardfehler der gefilterten Bodenalbedo "STE" fir Glei-
chung 8.2 ohne Beriicksichtigung von MeBfehlern.

in diesen Winkelbereichen nicht mehr sinnvoll ist. Das wird auch durch
die Ergebnisse in Abb. 8.6 bestitigt. Hjer wurde anstelle des Anisotro-
plefaktors am Boden der Anisotropiefaktor am Oberrand der Atmosphiare be-
ricksichtigt. Auch in den kritischen Winkelkombinationen bleibt der
Standardfehler unter 2 %. Die Anisotropie am Oberrand spiegelt das win-
kelabhingige Reflexionsvermogen der Erdoberflache und die winkelabhéngi-
ge Streuung der Luftmolekiile und der Aerosolteilchen wieder. Wenn der
AtmosphiireneinfluB gro8 ist, ist der Beitrag des Bodens zum Signal am
Oberrand der Atmosphére klein. Die Varijation der Strahldichte aufgrund

der Anisotropie wird dann besser durch den Anisotropiefaktor am Oberrand
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Abb. 8.6: Der Standardfehler der gefilterten Bodenalbedo "STE" fiir Glei-
chung 8.2 ohne Bericksichtigung von Meffehlern, wobei anstelle des Ani-
sotropiefaktors am Boden der Anisotropjefaktor am Oberrand der Atmospha-
re gy beriicksichtigt wurde.

der Atmosphiére beschrieben. Entsprechend reduziert sich der Fehler der
gefllterten Bodenalbedo, wenn man an Stelle des Anisotropiefaktors fur
den Boden denjenigen fur den Oberrand der Atmosphire verwendet. Der Ani-
sotropiefaktor fiir den Boden kann dagegen bei kleinen Zenitwinkeln einen

grofBeren Teil der Varianz erklaren, weil dann der Beitrag des Bodens ho-
her fist.

$.3.2 Der EinfluB einzelner Parameter auf die Genaulgkeit der gefilter-
ten Bodenalbedo

Um den EinfluB vorn Anisotropie, Gesamtwasserdampfgehalt und optische
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Abb. 8.7: Reduktion des Standardfehlers "STE" der gefilterten Bodenalbe-

do bei Aufnahme einzelner Parameter gemaf den Beziehungen:

a} PR,y =@+ b Ly

b) pgy=a + bLy+cug

c} PpM=a+bLy+cegg+d UH20

d) ppy=a + bLy+c gg + d UH20 + e 8y 55
€) pgy=2a + b Ly + d Uy o + € 9 55

Dargestellt sind die Vorwartsstreurichtung (¢ = 0°) und die Riickwidrts-

streurichtung (¥ = 180°) fir zwel Sonnenzenitwinkel.

Dicke getrennt voneinander abzuschatzen, werden nacheinander mehrere
Regressionsanalysen durchgefiihrt, wobei bei jeder neuen Analyse ein neu-
eér Parameter einbezogen wird. Die Reduktion des Standardfehlers in der
Bodenalbedo dient dabei als MaB fiir die Verbesserung bei Aufnahme einer
der GréBen. Die Reihenfolge richtet sich nach der Reihenfolge, die zuvor
aus der Gesamtanalyse ersichtlich war. In der Gesamtanalyse wurde derje-
nige Parameter zuerst aufgenommen, der die meiste Restvarlanz erklart.

Abb. 8.7 stellt fiir die Hauptebene (¥ = 0°, § = 180°) fiur zwei Sonnenze-
nitwinkel den Standardfehler der Schitzung bei Aufpahme durch die ein-

zelnen Parameter dar. Die diinne ausgezogene Linie gibt zusatzlich den

Standardfehler wieder, wenn nur die Atmospharenparameter bekannt sind.

Dabei wird sofort klar, daB mit der Information iiber den Atmosphidrenzu-
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stand allein keine groBe Verbesserung erzielt werden kann, ausgenommen
die Winkelkombinationen, wo der AtmosphireneinfluB dominant ist wie bei
Ogun ~ 66.45° und 8y, = 50.74° und ¥ = 0°. In erster Linie trégt der
Anisotropiefaktor zur Erklarung der Varianz bei. Erst wenn durch ihn ein
groBer Teil der Variabilitdt herausgenommem worden ist, tragen Wasser-
dampf und optische Dicke bei 0.55 pum maximal zur Verbesserung der Koef-

fizienten bei.

Die Anisotropie nimmt mit dem Sonnenzenitwinkel und dem Satellitenzenit-
winkel zu und ist besonders im Riickwartsstreubereich ausgepragt. Dies
schlagt sich auch im Standardfehler der Bodenalbedo nieder. Bei ¥ = 180°
und Bg,, = 66.45° reduziert sich der Fehler um 0.027 durch die Aufnahme
des Anisotropiefaktors, bei ¥ = 0° und Bg,, = 35° um 0.015. Im Vorwarts-
streubereich macht sich bei groBeren Blickwinkeln der EinfluB der Atmo-
sphidre stirker bemerkbar, so dafl die Anisotropie am Boden keine grofe
Rolle mehr spielt. Bei 8g,,= 19.1° dagegen reduziert der Anisotropiefak-
tor den Fehler noch um ca. 0.015 bei ¥ = 0° und ¢ = 180°. Der Anisotro-
piefaktor t:-agl also sowohl im Riickwdrtsstreubereich als auch im Vor-
wiartsstreubereich zu einer Reduktion des Standardfehlers bei. Erst wenn
bei groBeren Sonnenzenitwinkeln das Minimum der Strahldichte im Vor-
wartsstreubereich wegen der grofien Abschattungseffekte aufgrund der
Oberflachenstruktur in den Vordergrund riickt und gleichzeitig der Aeoro-
soleinfluf im Vorwartsstreubereich hoher wird, verliert der Anisotropie-
faktor am Boden dort seine Bedeutung.

Die Einbeziehung des Gesamtwasserdampfgehaltes bewirkt eine maximale Re-
duktion des Fehlers um ca. 0.01 bei Bgun = 66.45°, Bgat = 82.2° und ¥ =
135°. In diesem Winkelbereich ist der EinfluB aller anderen Parameter
gering. Im Vorwartsstreubereich bei einem Sonnenzenitwinkel von 19.1°
wird der Fehler nur um maximal 0.005 reduziert. Allgemein 14Bt sich ei-
ne Zunahme des Wasserdampfeinflusses mit dem Sonnenzenitwinkel feststel-
len, wobei im Vorwdrtsstreubereich bei kleinen Blickwinkeln der Fehler

stiarker reduziert wird als bei hohen, wo der AeorosaleinfluBl zunimmt.

Bei B8gy, = 19.1° zeigt sich keine Verringerung des Fehlers (die strich-
punktierte Linie fallt mit der punktierten Linie zusammen), wenn Infor-
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maticnen iiber die optische Dicke bei 0.55 um einbezogen werden. Hier
sieht der Satellit trotz des groBen Blickwinkels weder das starke Vor-
wiartsstreumaximum noch das sekundire Ruckwirtsstreumaximum des Aerosols.
Der Streuwinkel 8 betrigt 79° bzw. 117°. Stirker wird dann der Einfluf
sun = ©6.45° wird durch die
Hinzunahme der optischen Dicke der Fehler um 0.036 verringert, bet ¢ =

mit zunehmendem Sonnenzenitwinkel: bei 8
90° Hier nicht gezeigt) noch wm 0.01.

Informationen iiber den Ozongehalt liefern in den meisten Fillen keinen
signifikanten Beitrag zur Verbesserung der Genauigkeit. Ihr Einfluf ist
verglichen mit dem EinfluB der anderen Parameter in dem betrachteten Be-
reich von 0.28 bis 0.32 cm NTP gering. Sein Beitrag zur Erklarung der

Varianz liegt immer unter 0.0t.

Der EinfluB der Atmosphire und des Untergrundes auf das Satellitensignal
spiegelt sich auch in den Ergebnissen der Regressionsanalysen wieder.
Hier bestdtigt sich, was sich in Kap. 7 schon angedeutet hat, daB die
Atmosphidre {ausgenommen spezielle Winkelkombinationen) einen vergleichs-
weise geringen Effekt hat. Das erklart auch den grofen EinfluB des Ani-
sotropiefaktors auf das Satellitensignal und damit auf die Genauigkeit
der Bodenalbedo.

LBt man Satellitenzenitwinkel groBer als 66.5° auBer Acht, wo haupt-
sdchlich die Atmosphiare sondiert wird, dann kann die Bodenalbedo (ohne
Beriicksichtigung irgendwelcher MeBfehler) liber den linearen Ansatz mit
einer Genauigkeit von mindestens 0.02 abgeleitet werdem, wenn nur das
kontinentale Aerosol beriicksichtigt wird. Im néchsten Abschnitt wird nun
untersucht, welchen EinfluB die MeBfehler, mit denen die einzelnen Gro-

Ben behaftet sind, auf die Gite der abgeleiteten Bodenalbedo haben.

8.4 Die Auswirkung von MeBfehlern auf die Genauigkeit der gefilterten
Bodenalbedo

Bei der Ableitung einer empirischen Beziehung aus MeBdaten wird fir jede

GroBe ein MeBfehler beriicksichtigt. Hier wurde der Mefiprozef simuliert.
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Dabei wird angenommen, daB das Modell richtig arbeitet, d. h., die Fehler
sind numerische Fehler, die aber im Vergleich zu der Variationsbreite
der einzelnen GroSen gering und damit vernachldssigbar sind. Wenn eine
Regressionsgleichung dagegen auf reale Daten angewendet werden soll,
miissen die Pehler dieser Eingangsgridfien bericksichtigt werden. Der re-
sultierende Pehler in der Bodenalbedo kann dabei entweder iiber das Feh-
lerfortpflanzungsgesetz berechnet werden oder die Fehler konnen direkt
in die Regression einbezogen werden. Hier wurde der zweite Weg beschrit-
ten, um die Koeffizienten unter Beriicksichtigung von Fehlern zu optimie-

ren.

Zunachst wird die Auswirkung eines jeden Fehlers getrennt betrachtet, um
die Bedeutung fir die Ableitung der Bodenalbedo unter bestimmten Vorga-
ben der GréBen zu erhalten. Anschliefiend wird die Regression fir eine
Kombination von MeBfehlern durchgefithrt, mit den daraus resultierenden
Regressionskoeffizienten werden anschlieBend die Albedowerte berechnet.
Dabel wird dann auch das "background” - Aerosol einbezogen.

Zur Simulation einer GroBe, die mit einem MeSfehler behaftet ist, wird
ein normalverteiltes Rauschen zu der betreffenden GroBe hinzuaddiert,
wobei die Standardabweichung der Normalverteilung durch den MeBfehler
gegeben ist. Die Darstellung erfolgt am Beispiel des Datensatzes mit

kontinentalem Aerosol.

8.4.1 Der MeBfehler der Strahldichte

Aus der Uberpriifung einzelner aufeinanderfolgender Pixel einer Abtast-
zeile im METEOSAT-Bild ergab sich ein Rauschen von einem Grauwert. Der
eigentliche MeSfehler kann dabei geringer sein, aufgrund der Digitali-
sierung kann aber nur der Fehler von einem Grauwert als der kleinsten
mefibaren Einheit festgestellt werden (einem Grauwert entspricht nach
Kopke (1983) 2.3 H/(!asr). Durch Mittelung iiber n Pixe} 1&dB8t sich der
Fehler auf 1/vVn reduzieren. Vor der Verarbeitung der Pixel wurde die
rdaumliche Auflosung des solaren Kanals durch Mittelung tiber 2 * 2 Pixel
auf die Auflosung des Infrarotkanals gebracht. Der Fehler verringert

sich dabei um den Faktor 1/2. Bei der Definition der Eigenschaften i=
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Satellitenbild durch die verschiedenen Klassen (beschrieben durch Mit-

telwert und Standardabweichung der angepaBten GauBkurven) reduziert sich
deren Fehler ebenfalls um 1/Vn (Thomas und McAllcock 1984), wobei n die

Anzahl der Pixel ist, die zu einer Klasse zusammengefaBt worden sind.

Setzt man eine Pixelanzahl von 50 voraus, verkleinert sich insgesamt der

Fehler auf 0.16 W/(Ilzsr}.
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Abb. 8.8: Standardfehler der gefilterten Bodenalbede in Abhdngigkeit vom
satellitenzenitwinkel bei Beriicksichtigung verschiedener Meffehler a) in
der METEOSAT - Sirahldichte, b) im Anisotropiefaktor, c) im Gesamtwas-
serdampfgehalt und d) in der optischen Dicke bei 0.55 um fiir jeweils
zwei Sonnenzenitwinkel. Dargestellt sind die Vorwdrtsstreurichtung (Y =
0°) und die Riickwidrtsstreurichtung (¥ = 180°).

Die Regressionen wurden fiir einen Fehler der Strahldichte zwischen 0.2
und 1.2 W/mZsr durchgefithrt (Abb. 8.8 a}. Der Fehler in der Strahldichte
macht sich am starksten in den Bereichen bemerkbar, wo Ansiotropie und
Atmosphidre den geringsten Einflu8 haben wie im Nadir bei Bgun = 66.45°
oder bei ©4,, = 19.1° und B4,, = 50.74°. Bei grofien Satelliten- und Son-
nenzenitwinkeln, wo der EinfluB des Aerosols wirksam wird, hangt z. B.
im Vorwartsstreubereich die Genauigkeit der Bodenalbede davon ab, wie
gut die Strahldichte durch die Informationen iiber die optische Dicke
korrigiert wird; d. h. die Streuung der Strahldichte, die durch den Feh-
ler in der Strahldichte hervorgerufen wird, ist kleiner als die Streu-
ung, die durch den EinfluB des Aerosols auf die Strahldichte verursacht
wird. Daher hat bel 8g,, = 66.45° im Vorwidrtsstreubereich und bei groBen
Satellitenzenitwinkeln der Fehler der Strahldichte nur einen vergleichs-
weise geringen EinfluB auf die Genauigkeit der Bodenalbedo. Viel gerin-
ger als im Vorwartsstreubereich wirkt sich auch der Fehler der Strahl-

dichte im Riickwértsstreubereich aus, weil hier die Streuung der gefil-

terten Bodenalbedo, die durch die Anisotropie des Bodens verursacht
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wird, schon sehr groB ist {vgl. dazu EinfluB der Anisotropie in Abb.
8.7).

Bei einem MeBfehler wvon 1.2 W/(nzsr) erhoht sich im Nadir bei 8cun =
66.45° der Fehler der Bodenalbedo um 0.025; bei demselben Sonnenzenit-
winkel und bel einem Satellitenzenitwinkel von 66.45° um 0.015 bei ¢ =
0°.

Ein ALy won 1.2 W/(lasr) entspricht in etwa der Verringerung des Feh-
lers der Strahldichte bei Mittelung iiber vier Pixel. In Anbetracht der
anderen Fehler, die noch zu einer Verschlechterung beitragen konnen, und
im Hinblick darauf, daB aus der gefilterten Bodenalbedo noch die Boden-
albedo fir den gesamten solaren Spektraibereich berechnet werden luB;
erscheint dieser Pehler zu hoch. Bei einem Fehler in der Strahldichte
von 0.2 W/mlsr dagegen verschlechtert sich die Bodenalbedo nur noch um
maximal 0.005. Das spricht fur die Klassifikation des Satellitenbildes,
wobei das Rauschen stark reduziert wird und die signifikanten
Reflexionseigenschaften erhalten bleiben, im Gegensatz zu einer arithme-
tischen Mittelung, die ebenfalls rauschaindernd wirkt, aber das Bild

stark glattet,

8.4.2 Der Mefifehler des Gesamtwasserdampfgehaltes

Der Gesamtwasserdampfgehalt wurde mit einem Fehler zwischen 0.3 und 1.5
g/cm® versehen (Abb. 8.8 c). Sein EinfluB bleibt relativ gering. Der
Fehler der Bodenalbedo erhoht sich bei einem AUHZO = 1.5 g/clz um maxi-
mal 0.008 bei Ogat = 82.2° und ¥ = 0°, chne Beriicksichtigung dieses ex-
tremen Satellitenzenitwinkels um maximal 0.005. Die Ursache dafur ist
die gleiche wie fiir das kontinentale Aerosol bei den meisten Winkelkom-
binationen (Kap.8.4.3) und liegt in dem geringen EinfiuB, den diese Pa-
rameter im simulierten Bereich auf die Satellitenstrahldichte und damit
auf die Ableitung der Bodenalbedo haben. Ein weiterer Grund ging schon
aus den Abbildungen 8.2 und 8.3 hervor; die variationen der Strahldichte
aufgrund der hohen Variabilitat der Bodenalbedo sind viel groBer als die
Variatijonen, die auf dem StoreinfiuB von Aeroscl und Wasserdampf beru-
hen. Wiirde sich die Analyse auf einen einzigen Boedentyp beschranken, wa-

re der Beitrag dieser Parameter zZur Korrektur der Satellitenstrahldichte

hdher,
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8.4.3 Der MeBfehler der optischen Dicke bei 0.55 um

Der Fehler der optischen Dicke wurde zwischen 5 und 20 % variiert (Abb.
8.8 d). Der prozentuale Fehler folgt den Angaben von Kriebel (1978) fiir
die Ableitung der optischen Dicke bei 0.55 ym aus der Sichtweite. Ent-
sprechend seiner Bedeutung im Vorwirtsstreubereich macht sich der MeB-
fehler des kontinentalen Aerosols fast ausschlieBlich dort und auch nur
bei groBen Sonnenzenitwinkeln bemerkbar; bei 8g,, = 19.1° zeigt sich
kein EinfluB (hier liegen alle Kurven iibereinander, ebenso bei 8g,, =
66.45° und ¥ = 180°). Bei ASy g5g/fg 55 = 20 % betragt der wmaximale Feh-
lerzuwachs in der Bodenalbedo 0.015 bei 8g,, = 66.45°, 85,4 = 66.45° und
¥ = 0°.

8.4.4 Der MeBfehler des Anisotropiefaktors

Der Pehler des Anisotropiefaktors wurde zwischen 5 und 25 % variiert
(Abb. 8.8 b). Dabei wurde dieser Fehler nicht als eigentlicher Me@Afehler
aufgefallt; da der Anisotroplefaktor ven allen Parametern derjenige ist,
der am schwersten zugidnglich ist, wurde hier ein Fehler beriicksichtigt,
der bei der ﬁbertragung einer bekannten Reflexionsfunktion auf andere
Oberflachen entstehen kann. Im Riickwartsstreubereich steigt der Fehler
der Bodenalbede erwartungsgemaB am stérksten an. Aber auch im Vorwarts-
streubereich ist die Anisotropie von Bedeutung, dort hauptsachlich bei
einem relativen Azimutwinkel von 0°. Bei einem Fehler von 25 % im Aniso-
tropiefaktor erhoht sich der Fehler der Bodenalbedo bei 8gyn = 66.45°
und ¥ = 180° auf 0.038, bei Ogun = 66.45° und ¢ = 0° auf 0.03. Fiir die
Winkelkombinationen 84, = 19.1° , O, = 50.74° und alle Azimutrichtun-
gen ist der EinfluB der Ansiotropie gering. Mit zunehmenden Scannenzenit-
winkel kristallisieren sich die Nadirrichtung und die Azimutwinkel zwi-
schen 45° und 135° (hier nicht gezeigt) als giinstige Richtungen heraus,
wo die Anisotropie vernachliéssigt werden kann.

Wenn die Genauwigkeit der Strahldichte durch die Klassenbildung im Mittel

auf 1/10 des Rauschens reduziert wird, stellt die Anisotropie die groBte
Fehlerquelle dar.
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8.5 Genauigkeit der gefilterten Bodenalbedo bei Beriicksichtigung aller
Mefifehler

Nach der getrennten Betrachtung der MeBfehler wurde die Regression
durchgefiihrt fiir AUg,g = 0.5 g/cm2, 884 55/80.55 = 20 %, bgg/gy = 10 %
und ALy = 0.16 wW/msr. Hier wurde zusdtzlich das Wiistenaerosol vom Typ
"background” nach d'Almeida (1987) in die Regression einbezogen, was die
Streuung der Strahldichte erhoht. Der resultierende Fehler der Boden-
albedo ist in Abb. 8.9 dargestellt. Betrachtet man nur Sonnenzenitwinkel
bis 50.74° und Satellitenzenitwinkel bis 66.45° bleibt der Fehler der
gefilterten Bodenalbedo kleiner als 0.03. Bei Bguyn= 66.45° liegt der
Fehler fiir die meisten Winkelkombinationen ebenfalls unterhalb 0.03. Der
maximale Fehler fur 8g,, € 66.45° betrdgt 0.05 im Vorwdrtsstreubereich
bei ¢ = 0°*. Zwischen Bgun = 66.45° und By, = 82.2° wichst der Fehler
stark an und liegt nur bei wenigen Winkelkombinationen unter 0.05. Die
hier vorgegebenen Fehler konnen fur die meisten Zusatzinformationen als
realistisch eingestuft werden. Problematisch ist nur der Anisotropiefak-
tor. Hier wird angenommen, da der Fehler im Mittel 10% betragt, wenn
eine der bekannten Reflexionsfunktionen auf eine heliebige Oberflache
iibertragen wird.

Die gefilterte Bodenalbedo und ihr Standardfehler stellen die Eingangs-
groBen fiir die spektrale Korrektur dar. Dabei sind die resultierenden
Fehler fiir die gefilterte Bodenalbedo vertretbar, wenn eine Genauigkeit

fiir die solare Bodenalbedo von 0.05 angestrebt wird.

8.6 Genauigkeit der gefilterten Bodenalbedo bei Berechnung ohne Zusatz-

informationen

Liegen keine Zusatzinformationen vor, muB die gefilterte Bodenalbedo al-
lein aus der Satellitenstrahldichte fiir mittlere atmospharische Verhalt-
nisse und ein aittleres Anisotropieverhalten nach Gleichung 8.3 berech-
net werden. Aus Kap. 7 und Kap. 8.3 wurde deutlich, da der Atmosphiren-

einfluB im METEOSAT - Kanal fir viele Winkelkombinationen nur eine un-

tergeordnete Rolle spielt, insbesondere bei der hier berucksichtigten

grofen Variation der Bodenreflexion. Der Fehler bei Bericksichtipung ei-
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Abb. 8.9: Standardfehler der gefilterten Bodenalbedo fiir Gleichung 8.2

bei Beriicksichtigung zller MeBfehler in Abhidngigkeit vom Satellitenze-

nitwinkel,

fir 6 Sonnenzenitwinkel und fiir relative Azimutwinkel zwi-

schen 0° und 180G° (gekennzeichnet durch die Symbole). Im verwendeten Da-

tensatz sind die Fdlle fiir das kontinentale und das "background" - Aero-
sol enthalten. Folgende Fehler wurden angesetzt:

a) ALy = .16 W/(lasr)
b) AUy.q = 0.5 g/ca?

c) 88y 55/89,55 = 20 %

d) Agp/gp = 10 %
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Abb. 8.10: Standardfehier der gefilterten Bodenalbedo fiir Gleichung 8.3
mit einem Fehler der Strahldichte von 0.16 W/(m®sr) in Abhingigkeit vom
Satellitenzenitwinkel, fiir sechs Sonnenzenitwinkel und fir relative Azi-
mutwinkel zwischen 0° und 180° (gekennzeichnet durch die verschiedenen

Syabole) .
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nes mittleren Anisotropiefaktors hingt besonders vom Sonnenstand ab, da
mit Zunahme des Sonnenzenitwinkels sich auch die Anisotropie verstarkt.
Damit hdngt die Anwendbarkeit von Gleichung 8.3 speziell von der Tages-
und Jahreszeit ab. Abb. 8.10 zeigt den resultierenden Fehler fir einen
Fehler der Strahldichte von 0.16 W/(m2sr) fir die gesamte Winkelgeome-
.trie. Pir alle Sonnenzenitwinkel £ 35° und Satellitenzenitwinkel bis
einschlie8lich 66.45° ist der Fehler kleiner 0.03. Nur bei Bg,, = 35°,
asat = 35° und ¢ = 180° fiilhrt die Abweichung der tasdchlichen Anisotro-
ple von der mittleren Anisotropie zu einem leicht hoheren Fehler. Bei
einem Sonnenzenitwinkel von 50.7° und hoher schlagt sich die Abweichung
von den mittleren Verhaltnissen der Atmosphiare und der Anisotropie be-
sonders in der Vorwdrta- und Rickwdrtsstreurichtung in einem hoheren
Fehler nieder {vgl. Abb. 8.7). Bei 82.2° liegt der Fehler fast bei allen
Winkelkombinationen iiber 0.05.

Aus Abb. 8.10 ist ersichtlich, daBl bei vielen Winkelkombinationen die
gefilterte Bodenalbedo noch mit ausreichender Genauigkeit berechnet wer-
den kann, selbst wenn Zusatzinformationen fehlen. Der Grund dafiir liegt
insbesondere auch in dem geringen Fehler der Strahldichte, der aufgrund
der Klassifikation hier angesetzt werden kann. SchlieBSlich kommen fiir
bestimmte geographische Gebiete nicht alle Winkelkombinationen in Frage.
Welche speziell fir Afrika in Betracht kommen, zelgt in der Anwendung
Abb. 9.2 fur den Januar und Juni 1983 11:30 UT. Die Koeffizienten der
Beziehung 8.3 sind zusammen mit den Korrelationskoeffizienten und den
Standardabweichungen im Anhang A1 aufgefihrt.

9. Brgebnisse der Bodenalbedo im METEOSAT - Kanal

Mit den Regressfonskoeffizienten, die tabellarisch fiir 6 Sonnen- und
Sateilitenzenitwinkel {s. Tabelle 4.1) und in Abstinden von 11.25° in
Azimutrichtung vorliegen, kann die Bodenalbedo im METEOSAT - Kanal (die
"gefilterte” Bodenalbedo ) aus den gemessenen Strahldichten berechnet
werden. Die Grauwerte des Minimumbildes werden mit dem Eichfaktor von

Kopke {1983) in METEOCSAT - Strahldichten umgerechnet,
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Weil keine Zusatzinformationen iiber Atmosphére und Anisotropie vorlagen,
wurde die gefilterte Bodenalbedo nach Gleichung (8.3) berechnet, die
mittlere atmosphdarische Verhaltnisse und ein mittleres Anisotropiever-
halten reprasentiert. Die Regressionskoeffizienten wurden anf die Mini-
mumbilder von Afrika fir den Januar und Juni 1983 jeweils um 11:30 UT
angewendet (s. Abb. 6.2 a und b). Im folgenden werden die Ergebnisse
diskutiert und nach der spektralen Korrektur den Werten anderer Autoren

gegeniibergestellt.

9.1 Die gefilterte Bodenalbedo im Januar und Juni 1983 um 11:30 UT

Zur Umrechnung von Strahldichte in gefilterte Bodenalbedo wurde die ak-
tuelle mittlere Winkelgeometrie eines 2° x 2° - Sektors beriicksichtigt.
Da die Koeffizienten fiir einen mittleren Abstand Sonne-Erde berechnet
wurden, muB an dieser Stelle die aktuelle Strahldichte entsprechend kor-
rigiert werden. Zur Darstellung der gefilterten Bodenalbedo wurden 2° x
2° - Mittelwerte der Strahldichte berechnet; aus dem Mittelwert der
Strahldichte folgte unter der Anwendung der Regressionskoeffizienten die
mittlere gefilterte Bodenalbedo, Uber Schwellwerte, die interaktiv mit
Hilfe efiner Bildverarbeitungsanlage gefunden wurden, wurde die noch vor-
handene Restbewtlkung - soweit erkennbar - eliminiert. Abb. 9.1 zeigt
die Albedowerte fiir den Januar (a) und Juni (b). Vergleicht man die Al-
bedokarten mit den Minimumbildern aus Abb. 6.2 a) und b), sc kinnen die
verschiedenen Vegetationsformen und Wiistenoberflachen an dem unter-
schiedlichen Reflexionsvermogen identifiziert werden. Im Juni treten in
der Sahara Albedowerte von 20 % (Gebirgsmassive) bis iiber 40 X% (helle
Sandfldachen) auf. Die niedrigsten Werte zeigen sich im Bereich des tro-
pischen Regenwaldes mit 13 % bis 14 %. Die Werte von 24 % zwischen 4°
~6° N und 10° W - 10° O im Juni konnten auf nicht erkannte Restbewdlkung
zuriickzufithren sein, da zum einen Restbewdlkung tiber dem angrenzenden
Golf von Guinea eindeutig auszumachen ist, zum anderen die mittlere Woi-
kenbedeckung beispielsweise in Nigeria im Juni zwischen 5/8 und 7/8
liegt (Landsberg 1972). Auf Restbewolkung sind méglicherwelse auch die
hoheren Werte (18 - 20 %) nordlich des Aguators aufgrund der Lage der



11¢

2 100 00 100 200 30° O DY el o0
S . > SR

i~ | 300
2ol .., "I !
200 j 20°
1008 f 10°

mom- -

oo

| 10°

200

'
~
-

'l
b
-]

300

& BB B @ _ W% B m_wm_ .. & _&_R__ A

L0 B NN R R . .~ L0e
20° 10° o 10° 20° 30 400 S0° E BO°

Abb. 9.1 a): Gefilterte Bodenalbedo fur den Januar 1983 11:30 UT in %

berechnet nach Gleichung 8.3 mit einem Fehler der Strahldichte von 0.186
W/ (msr).

innertropischen Konvergenzzone zurickzufiihren wie schon in Kap. 6.4 dis-
kutiert wurde.

Die Strukturen der Albedo im Januar stimmen im wesentlichen mit denen im
Juni iberein; nur treten hdhere Werte besonders iiber den hellen Sandflia-
chen auf. Wie im Juni liegen die niedrigsten Werte iiber dem tropischen
Regenwald mit 13 X bis 14 X. Die Albedo der Gebirge steigt von 29 % im
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Abb. 9.1 b): Gefilterte Bodenalbedo fiir den Juni 1983 11:30 UT in % be-
rechnet nach Gleichung 8.3 mit einem Fehler der Strahldichte von 0.16

W/ (m2sr).

Juni auf 30 % im Januar im Air, von 22 % auf 27 % im Tibestigebirge und
von 24 % auf 28 % im Ahaggarmassiv. Die maximalen Werte finden sich iber
den hellen Sandwiisten im Januar mit 50 % in der Wiiste von Algerien, 48 %
im Niger und 47 % in der libyschen Wiiste. Diese Variationen sind in er-
ster Linie auf die Sonnenzenitwinkelabhingigkeit der Bodenalbedo zurick-

zufithren, die bei den Simulationen und der nachfolgenden Regressionsana-



112

lyse beriicksichtigt wurde. Variationen aufgrund einer veridnderten Boden-
struktur z. B. in der Sahelzone konnen damit noch nicht festgestellt
werden. Erst wenn die Bodenalbedo beider Monate auf einen Sonnenzenit-
winkel von 0° oder einen anderen aber gleichen Sonnenzenitwinkel korri-
giert wird, kann eine Anderung der Bodenalbedo als Folge einer verander-
ten Vegetation interpretiert werden. Hier zeigt sich der Vorteil, den
ein geostationidrer Satellit wie METEOSAT bietet. Aus den METEOSAT-Daten
selbst kann fir jeden Oberflidchentyp, der durch die Klassen festgelegt

ist, der Tagesgang bestimmt und die Korrektur vorgenommen werden.
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Abb. 8.2 a): Aus Gleichung 8.3 resultierender Standardfehler der gefil-

terten Bodenalbedo in Abstdnden von 0.2 % (absolute Albedo) bei einem

Fehler der Strahldichte von 0.16 W/{lasr) fur den 15. Januar 1983 11:30

UT. Die Angabe in 1/10 % wurde gewahlt,

um die Anderung in Abhdngigkeit
von der Winkelgeometrie zu verdeutlichen.
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Abb, 9.2 b): Aus Gleichung 8.3 resultierender Standardfehler der gefil-
terten Bodenalbedo in % (absolute Albedo) bei einem Fehler der Strahl-
dichte von 0.16 H/(nzsrl fiir den Juni 1983 11:30 UT. Die Angabe in 1/10
% wurde gewdhlt, um die Anderung in Abhdngigkeit von der Winkelgeometrie

Zu verdeutlichen.

Die Standardfehler der Schitzung, die aus Gleichung 8.3 mit ALy = 0.16

"/(lasr) resultieren, zeigt Abb. 8.10 fiir die gesamte Winkelgeometrie.
Diese werden nun fir die aktuelle Winkelgeometrie im Januar und Juni
1983 11:30 UT auf Afrika iibertragen (Abb. 9.2). Das Minimumbild wurde

aus Daten verteilt iiber den ganzen Monat abgeleitet, hier wurde stell-
en 15. des Monats darge-

hl der Winkelgeometrie
fiir jedes Pizel

vertretend die Winkelgeometrie jeweils fur d
stellt. Fiir eine genauere Beriicksichtigung sowo
als auch der Zusatzinformationen (wenn vorhanden) kann

der zugehdrige Tag des Monats abgefragt werden, an dem der Minimumwert

gefunden wurde.

Die zugehdrige Winkelgeometrie zeigt Abb. 9.3. Der Satellitenzenitwinkel
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Abb. 9.3 a): Winkelgeo~
metrie fir den i5. Janu-
ar 1983 11:30 UT. Der
Sonnenzenitwinkel ist in
Abstanden von 10°
{durchgezogene Linie),
der Satellitenzenitwin-
kel in Abstanden von 10°
(lang gestrichelte Li-
nie) und der relative
Azimutwinkel in Abstén-
den von 20° (kurzge-
strichelte Linie) darge-
stellt. Die Anderung der
Sonnen- und Azimutwinkel

wahrend des Abtastzeit-

.. raumes (11:00-11:30 UT)
200 100 o 108 20 [ 4 L0 S0t £ GO

wurde beriucksichtigt.

Abb. 9.3 b): Winkelgeo-
metrie fir den 15. Juni
1983 11:30 UT, sonst wie
bei Abb. 9.3 a)
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erreicht maximal einen Wert von 60° an der Ostspitze Somalias. Der Wert
des Sonnenzenitwinkels betragt ebenfalls maximal 60° fiir den afrikani-
schen Kontinent. Im Januar liegt Nord-West-Afrika genau im Rickwirts-
streubereich (¥ = 180°). Der Fehler aufgrund der Abweichung von der
mittleren Anisotropie macht sich etwas an der Einbuchtung der Isolinien
in diesem Bereich bemerkbar. Da aber insgesamt die Streuung durch die
gleichzeitige Beriicksichtigung sehr verschiedeper Anisotropiemodelle in
der Regression auch bei anderen Winkelkombinationen groB ist, fallt die-
ser Bereich nicht durch besonders hohe Fehler auf. Im Junt liegen nur
kleine Bereiche Libyens und Agyptens im Riickwartsstreubereich, aber hier
steht die Sonne fast im Zenit, sodaB die Anisotropie keinen Effekt hat.
Der Vorwirtsstresbereich (¢ = 0°) liegt im Januar iiber dem atlantiachen
Ozean. Im Juni befindet er sich zwar iiber dem Land, umfaBt aber nur ei-
nen kleinen Bereich, in dem aufierdem Sonnen- und Satellitenzenitwinkel
klein sind, so daf hier der EinfluB des Aerosols wegen der kurzen Wege
durch die Atmosphiare gering ist.

ﬁbrig bleibt der EinfiuB des Sonnenzenitwinkels. Bel groBeren Sonnenze-
nitwinkeln bewirken die langen Wege durch die Atmosphdre eine erhohte
Streuung und Absorption, was die Satellitenstrahldichte beeinflu@t. Der
Standardfehler der Schéitzung betrdgt in der Nahe des Sonnenzenits 0.01
und erreicht maximal 0.03 im Juni an der Sitdspitze Afrikas und im Januar
in Marokko. Mit weiter zunehmendes Sonnenzenitwinkel nimmt der Fehler
dann allerdings sehr rasch zu.

Der Termin 11:30 UT stellt somit mit seiner Winkelgeometrie sowohl im

Juni als auch im Januar einen ginstigen Termin dar, ua die Bodenalbedo

auch ohne Zusatzinformationen abzuleiten.

9.2 Spektrale Korrektur

Der solare Kanal von METEOSAT iiberdeckt zwar einen grofien Teil des sola-
ren Spektrums und schlieBt das Maximum der solaren Strahlung mit ein.
Trotzdem konnen noch Unterschiede zwischen gefilterter und ungefilterter
Bodenalbedo auftreten. Nach Abb. 5.1 kommen noch folgende Bereiche in
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Betracht, in denen das spektrale Relexionsvermogen einen Beitrag liefern
kann: in den Fensterbereichen bei 1.27, 1.65 und 2.2 um, sowie der Be-
reich zwischen 0.3 und 0.4 pm. Bei Wellenlidngen kleiner 0.3 um geht we-
gen der Ozonabsorption die solare Einstrahlung auf Null zuriick, bei Wel-
lenlangen grofer 2.5 pm sorgt die Absorption durch wasserdampf und Koh-
lendioxid dafiir, daB kaum noch Sonnenstrahlung den Boden erreicht.

Der spektrale Verlauf der Bodenalbedo hangt bei Vegetation vom Wasserge-
hait und vom Reifestadium ab, bei Boden ebenfalls vom Wassergehalt und
von dem Gehalt an organischen Substanzen (Bowker et al. 1985) (s. Abb.
5.3). Dabei gibt der spektrale Verlauf schon Aufschlufl iber den Unter-
schied zwischen gefilterter und ungefilterter Bodenalbedo, auch wenn fir
eine quantitative Abschatzung das Verhdltnis der iiber die Wellenlénge
integrierten Flilsse betrachtet werden mul. So wird es insbesondere bei
Vegetation zu einer Uberschitzung der Bodenalbedo kommen, weil durch die
Empfindlichkeitskurve des Radiometers die Bereiche mit hoher Reflexion
stark gewichtet werden. Bei Boden kann es sowohl zu einer {berschitzung
gls auch zu einer Unterschatzung kommen, letzteres ist auch der Fall fir
trockene Vegetation, deren spektrale Albedo stetig mit der Wellenldnge
zunehmen kann. Wahrend die spektrale Korrektur der Albeda am Oberrand
der Atmosphare (der planetaren Albedo) noch durch die Absorption der Ga-
se im Nahen Infrarot und durch die Extinktion durch Aerosole und Luftmo-
lekiile beeinfluft wird (Pinker und Ewing 1986) ist der EinfluB der Atmc-
sphiare auf die Bodenalbedo gering wie in Kap. 7.5 schon fir die Bodenal-
bedo im METEOSAT - Kanal gezeigt wurde.

9.2.1 Simulationen im solaren Spektralbereich

Zur Ableitung einer spektralen Korrektur wurden Simulationen fiir den ge-
samten solaren Spektralbereich (s. Kap. 5) fir 23 verschiedene Datensat-
ze der spektralen Albedo nach Bowker (1985) mit variablen Atmospharenpa-
rametern und sechs verschiedenen Reflexionsfunktionen durchgefihrt. Wer-
te der spektralen Albedo fiir Vegetation wurden mit den Reflexionsfunk-
tionen von Savanne, Weideland und Nadelwald nach Kriebel {1977), Werte
der spektralen Albedo fir Boden ait den Reflexionsfunktionen von Salzwil-

ste, "crested wheat" nach Eaton und Dirmhirn (1979) und Acker nach Krie-
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bel und Kopke (1987) iberlagert.

Hier wurde nur das kontinentale Aerosol verwendet. Der Gesamtwasser-
dampfgehalt und der Ozongehalt wurden entsprechend den in Kap. 7.5 ange-
gebenen Bereichen variiert. Fir jeden Lauf des Modells wurden die gefil-
terte und die ungefilterte Bodenalbedo berechnet. Analog zur Untersu-
chung des Zusammenhangs zwischen gefilterter Bodenalbedo und Satelliten-
strahldichte wurde fiir die Ableitung einer spektralen Korrektur eine
Rorrelationsanalyse durchgefiihrt. Zusatzinformationen iiber die Atmospha-
re wie Ozongehalt, Gesamtwasserdampfgehalt und optische Dicke bei 0.55
um liefern auf dem Niveau von 99 % keinen signifikanten Beitrag zur Er-
klarung der Varianz in der solaren Bodenalbedo. Das gilt auch, wenn kei-
ne MeBfehler beriicksichtigt werden. Aeroscl und Wasserdampf verursachten
nur eine maximale Variation von 6.005 in der Differenz zwischen gefil-
terter und solarer Bodenalbedo. Das bedeutet einen groBen Vorteil fiir
die Anwendbarkeit des Verfahrens, weil Atmosphdren- und spektrale Kor-

rektur entkoppelt werden konnen. Der EinfluB der Anisotropie wurde nicht

explizit untersucht.

(9-1) pB = a" + b" pB,H .it

Py ~ Bodenalbedo im solaren Spektralbereich (ungefilterte Boden-
albedo}

Pp m - Bodenalbedo im METEOSAT - Kanal {gefilterte Bodenalbedo)

Der Koeffizient a'' ist zwar in physikalischer Hinsicht unrealistisch,

weil py groBer O oder sogar negativ werden kann, wenn gg y gleich ©
ist. Da es sich hier aber um eine empirische Beziehung handelt, die nur
fiir Albedowerte > 0 definiert ist (eine Bodenalbedo gleich 0 existiert

in der Realitdt auch nicht), ist die Verwendung von a'fur die Verbesse-

rung der Regression zulasaig. )
In Abb. 9.4 ist die ungefilterte Bodenalbedo gegen die gefilterte fur

2wei Sonnenzenitwinkel aufgetragen. Die Werte der gefilterten Bodenalbe-

do wurden mit einem normalverteilten Zufallsrauschen variiert, wobei als

Standardabweichung der Normalverteilung der Standardfehler der gefilter-
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Abb. 9.4: Solare Bodenalbedo in % aufgetragen gegen gefilterte Bodenal-

bedo in %X fiir:

a) Ogyp = 19.11°
b) 8gqyn = 50.74°
Die gestrichelte

und Apg 4 = 1.6 %

und Apg 4 = 2.8 %

Linie stellt die Regressionsgerade nach Gleichung 9.1
dar.

ten Bodenalbedo aus Gleichung 8.3 angesetzt wurde. In Tabelle A2 im An-
hang sind fiir verschiedene Sonnenzenitwinkel und Standardfehler der ge-
filterten Bodenalbedo die aus Gleichung 9.1 resultierenden Standardfeh-
ler der solaren Bodenalbedo angegeben, sowie der multiple Korrelations-
und b'*.
chelte Linie in Abb. 9.4 stellt die Regressionsgerade dar.

Im Mittel iberschatzt METEOSAT die Bodenalbedo. Mit zunehmendem Sonnen-

zenitwinkel steigt der Fehler der gefilterten Bodenalbedo und damit der

koeffizient und die Regressionskoeffizienten a'’ Die gestri-

Fehler der solaren. Mit Zunahme der Streuung der gefilterten Bodenalbedo

wird die Regressionsgerade flacher und die Werte der gefilterten Boden-
albedo werden starker korrigiert.

60
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Weil die spektrale Information eines Kanals nicht ausreicht, eine Unter—
scheidung zwischen Vegetation und unbewachsenen Boden zu treffen, wurden
hier alle Falle zusammengefaBt. Das kann im Einzelfall dazu fithren, dag
bei Vegetation die spektrale Korrektur zu gering awsfallt, bei unbewach-
senen Boden dagegen zu hoch.

Fir die Unterscheidung zwischen Vegetation und unbewachsenen Boden kann
der normalisierte Vegetationsindex NDVI herangezogen werden, der aus den
beiden sclaren Kanalen (0.58 - 0.68 pm, 0.725 - 1.1 Um) des AVHRR abge-
leitet wird:

CH2 - CH1
(9.2) NDVI = CH1, CH2 - Signale im Kanal 1 bzw. 2

CH2 + CHi

Er gibt AufschluB iiber das unterschiedliche spektrale Verhaiten in den
Spektralbereichen kleiner und grofler 0.7 ym und laBt damit eine Abschat-
Zung zu, ob grine Vegetation (mit dem starken Anstieg der Reflexion bei
0.7 um) oder unbewachsener Boden bzw. trockene Vegetation vorliegt. Zur
weiteren Unterscheidung verschiedener Bodentypen sind spektral hoher
aufgeldste Messungen notwendig, die beispielsweise Informationen iiber
den Wassergehalt im Bereich grofer 1.3 pm liefern. Solche Messungen ste-
hen z. B. mit dem TM (Thematic Mapper} der LANDSAT - Satelliten zur Ver-
figung, der auBler mit Kandlen im Sichtbaren und Infraroten mit drei Ka-
nialen im nahen Infraroten (0.76 - 0.9 um, 1.55 - 1.75 pm, 2.08 - 2.35
um) arbeitet. Fiir eine globale Anwendung ist allerdings die Verwendung

solcher Daten wegen der hohen Auflosung und der damit verbundenen groSien

Datenmengen nicht mehr zweckmaBig. Sie konnen allenfalls zur Untersu-

chung spezieller Gebiete herangezogen werden.

9.3 Die solare Bodenalbedo im Januar und Juni 1983 11:30 UT

Die 2° * 2° . Mittelwerte der gefilterten Bodenalbedo , die fur den Ja-
nuar und Juni 1983 11:30 UT nach Gl. 8.3 abgeleitet wurden, wurden ent—
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Abb. 8.5 a): Solare Bodenalbede in %X berechnet nach Gleichung 9.1 fiir
den Januar 1983 11:30 UT.

sprechend Gl. 9.1 spektral Korrigiert, wobei die aus Gleichung 8.3 re-
sultierenden Fehler fir die Bodenalbedo beriucksichtipgt wurden. Abb. 9.5
zeigt das Resultat fiur den Januar a) und Juni b). Entsprechend der line-
aren Beziehung werden die hohen Werte starker korrigiert als die niedri-
gen. Im Januar betragen die Werte der Albedo iiber den hellen Sandflichen
nur noch 41 - 43 X. Die 36 % - Linie der gefilterten Bodenalbedo ent-
spricht ungefahr der 32 % - Linie der solaren, Die niedrigsten Werte
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Abb. 9.5 b): Solare Bodenalbeda in % berechnet nach Gleichung 9.1 fir
den Juni 1983 11:30 UT.

iber dem tropischen Regenwald betragen jetzt 12 % {vorher 13 X}. Im Juni
liegen die hichsten Werte bei 40 %. In der Westafrikanischen Sahelzone
tritt praktisch keine jahreszeitliche Variation auf. Mogliche Ursachen
datiir werden in Kap 9.4 im Vergleich mit anderen Autoren diskutiert.
Abb. 9.6 gibt die nach der spektralen Korrektur erreichten Fehler der

Bodenalbedo wieder. Trotz der Zusammenfassung der verschiedenen Situa-
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Abb. 9.6 a): Aus Gleichung 9.1 resultierender Standardfehler der solaren
Bodenalbedo in Abstanden ven 0.1 % {absolute Albedo) fir den 15. Januar
1983 11:30 UT. Die Darstellung in 1/10 % Albedo wurde gewadhlt, um die

Anderung mit der Winkelgeometrie zu verdeutlichen.

tionen in den Korrelationsanalysen nach Gleichung 8.4 und 9.1 liegt der
Fehler in Afrika unterhalb 0.05. Der Fehler im Juni ist iiber groBe Be-
reiche wegen der kleineren Sonnenzenitwinkel geringer als im Januar mit
eines maximalen Wert von 0.03 in Sidafrika. Im Januar ist der Gradient
des Fehlers als Folge des hohen Sonrenzenitwinkels und der damit verbun-
denden hohen Fehler der gefilterten Bodenalbedo iiber Nord—West-Afrika
besonders grof. Der maximale Fehler betrigt auch hier 0.03, liegt aber
noch unterhalb des angestrebten Wertes von 0.05.



123

\\

[0

Q a
P A . - -
: N o ‘ e --—"—-—-----:-:-:-:-:-:-;-i 400
Iy
:: B -~ s ;\2-2,‘ 3 L2t E N
; N N i
3008 ! SRR ;
A A oy L N\k2.e f30°
' I A S
*; - Ta-s o P
b A :‘_, W E
ol il . L "‘ \
20°% RN
i | 20, i
: & i
ML N N [
10°8 ST . N Rl
v - B A T I
: £258 v i ;
g ’,f ! K v i
P ' ’ W

2.
_

.=
]
B
H -~ e

[}

1

+

LY

1
aCA. a-e-m

2008 2.2 v y 10°
" “‘\‘ B Y ]

H N - M i mram = == N <6 i
200 2 (_hh """""" 7 ; 2Q°
i ~=7 - 2al o' "

) IERREEEPEESE e . o
s . -l i
5 e A ;
305 o2 28 g 30
D e i

']
D e Y
Pozoe 100 oe 400 200 30° L0 S0° E B0° |

Abb. 9.8 b): Aus Gleichung 9.1 resultierender Standardfehler der solaren
Bodenalbedo in Abstidnden von 0.1 % (absolute Albedo) fir den 15. Juni
1983 11:30 UT. Die Darstellung in 1/10 % Albedo wurde gewihlt, um die

Knderung mit der Winkelgeometrie zu verdeutlichen.

9.4 Vergleich mit anderen Autoren

Zum Vergleich der abgeleiteten Werte der solaren Bodenalbedo mit Ergeb-
nissen anderer Autoren stehen in-situ Messungen der solaren Bodenalbedo
fiir verachiedene Zeitrdume von Tetzlaff (1974,1987) zur Verfigung. Eben-
falls aus Satellitendaten abgeleitete Werte der Bodenalbedo existieren
in der Literatur fiir die West-Afrikanische Sahelzone und auBerdem globa-
le Datensitze von Preufl und Geleyn (1980} und Matthews (1984). Ein Ver-
gleich ist allerdings in vielen Fdllen nur gualitativ moglich, da die
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Werte zu anderen Tages- und Jahreszeiten, in anderen Jahren gewonnen
wurdenr oder den Werten im Fall von Satellitenmessungen verschiedene

Spektralbereiche zugrunde liegen.
9.4.1 Vergleich mit Werten der Bodenalbedo aus Satellitendaten

In Tabelle 9.1 sind Arbeiten aufgefiihrt, die die Bodenalbedo aus Satel-
litendaten uber Nord-West-Afrika abgeleitet haben. Sie enthalt dem je-
weiligen Zeitraum, den Spektralbereich, fiir den die Albedo gilltig ist,
und den Satellit, dessen Daten verwendet wurden. Wahrend einige Autoren
aus den Satellitendaten die solare Bodenalbedo berechneten { Rockwood
und Cox 1978, Courel et al. 1984, Pinty und Rammond 1987), sind bei
Norton et al. (1979) die Werte der gefilterten Bodenalbedo aufgefiihrt.

Die unterschiediichen Zeitraume erschweren einen gquantitativen Ver-
gleich, selbst wenn man annimmt, daB sich die Oberfliche im Laufe der
Jahre nicht verandert hat. Ebenso kann nur ein qualitativer Vergleich

mit den Werten von Norton et al. (1979) erfolgen, da sich ihre Werte nur

Tabelle 9.1 : Veroffentlichungen iber die Ableitung der Bodenalbedo in Nord-
West-Afrika

Quelle Satellit Spektralbereich Zeitraum
Rockwood u. Cox SMS - 1 0.285 - 2.8 um 2. Juli, 10. Aug.
1978 20. Sept. 1974
12:00 UT
Norten et al. ATS - 3 0.48 - 0.58 pm 19. Nov. 1867 12:23 UT
1979 13. Dez. 1972 14:18 UT

21. Sept.1974 15:03 UT

Courel et al. METEOSAT - 1 solar 3. - 5. Nov. 1979

1984

Pinty u. Rammond METEOSAT - 1 0.3 - 3.0 pm 18. Feb. 1979 11:30 UT
1987

2. Juli 1979 11:30 UT
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a) 3. - 5, November 1979 (Courel et al. 19
b} 13. Dez. 1972 14:18 UT (Norton et al. 1
c) eigene Berechnungen Januar 1983 11:30 U
d) eigene Berechnungen Juni 1983 11:30 UT
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auf einen kleinen Teil des solaren Spektrums beziehen. Abb. 8.7 zeigt 2°
X 2° Mittelwerte von Norton et al. (1979} und Courel et al. (1984) fiir
den Bereich 14° N - 22° N und 0° - 16° W zusammen mit den in dieser Ar-
beit berechneten Werten der solaren Bodenalbedo im Januar und Juni 1983.
Bei Courel et al. (1984) war keine Angabe iber die Tageszeit zu finden.
pie Struktur der Bodenalbedo stimmt in allen Abbildungen iberein, mit
den hohen Werten iber der Wiiste von Mauretanien/Mali zwischen 18° N und
22° N sowie 0° - 10° W und niedrigeren Werten zwischen 14° und 16° N.
Die Werte vom Januar 1983 sind nach der spektralen Korrektur bis auf ei-
nen 2° * 2° - Sektor in der Wiste von Mauretanien/Mali etwas niedriger
als die von Courel et al (1984}. Der maximale Wert betragt 41 %. Inner-
halbk der angegebenen Fehlergrenzen stimmen die Werte gut iiberein, be-
achtet man die unterschiedlichen Zeitraume, Verfahren und eine mogliche
leichte Unterschatzung der Bodenalbedo einer trockenen Wiistenoberflache
bei der spektralen Korrektur. Zwischen 14° N und 16° N ist allerdings
keine Ubereinstimmung mehr festzustellen. Die Werte von Courel et al,
unterscheiden sich stark von den abgeleiteten Werten im Januar 1983. Au-
Berder sind die Werte vom Januar 1983 denjenigen vom Juni 1983 ahnlich.
Eine jahreszeitliche Anderung der Albedo in Verbindung mit dem Januar
als reprasentativ fiir die Trockenzeit (hohe Bodenalbedo) und dem Juni
fur dje feuchte Jahreszeit (niedrige Bodenalbedo) wie Pinty und Ramond
(1987) angeben, kann hier nicht festgestellt werden. Da die Regenzeit in
der Sahelzone die Monate Mai/Juni bis September/Oktober einschliefit, an
einigen Stationen auch im November noch Niederschlige gemessen werden
{Landsberg 1972) ist es moglich, daB das Gebiet im November 1979 noch
mit Vegetation bedeckt war, wihrend der Januar in die Trockenperiode
falit mit Niederschlagen, die im langjdhrigen Mittel kleiner 1 mm sind
(Landsberg 1972). Die hohen Werte im Juni kénnen damit allerdings nicht
mehr erklart werden.

Eine mogliche Ursache sind die Niederschlagsanomalien in den 80-er Jah-
ren. Seit 1981 wurden zunehmende Defizite im Jahresniederschlag in der
Sahelzone im Vergleich zum langjahrigen Mittel berichtet. Nicholson
(1986) gibt Abweichungen zwischen -20% und -60% fiir das Jahr 1983 in dem
hier betrachteten Gebiet an. Von daher ist es denkbar, daB sich die Ve-
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getation nicht so entwickeln konnte wie in den Jahren davor und deshalb
hohere Werte der Bodenalbedo auftreten. Das ware vor allem auch eine Er-
klarung dafiir, warum im Juni die Werte noch so hoch sind, im Gegensatz
zum Juni 1979, wo niedrigere Werte als im Januar 1979 abgeleitet wurden
(Pinty und Ramond 1987).

Ein Fehler aufgrund nicht erkannten Saharastaubes ist zwar denkbar (vgl.
Kap. 7.4}, auf der anderen Seite treten Staubausbriiche lokal! und je nach
Windrichtung nicht immer exakt iiber denselben Gebieten auf, so daf nach
Anwendung des Extremwertverfahrens diese Situationen herausgefallen sein
dirften. AuBerdem kann ein Staubausbruch nicht fiir die groBraumige Auf-

hellung in der Sahelzone verantwortlich gemacht werden.
9.4.2 Vergleich mit in-situ Messungen in der Sahara

Im folgenden werden die aus METEOSAT abgeleiteten Werte der gefilterten
und solaren Bodenalbedo in-situ Messungen der solaren Bodenalbedo in der
Sahara von Tetzlaff (1974, 1987} gegeniibergestellt. In Tabelle 9.2 sind
die geographische Lage der MeBigebiete, der Mefzeitraum sowie die MeBwer-
te der solaren Bodenalbedo zusammen mit den aus METEQSAT-Daten abgelei-
teten Werte aufgefiihrt. Zum Vergleich werden jetzt die Modalwerte (s.
Kap. 6.2) herangezogen. Die MeBwerte von Tetzlaff stammen aus den Jahren
1970/71, 1973 und 1985. Der Mefiplatz im Juli 1970 lag nordlich der Dase
Bardai bei 21°48' N und 17°04' 0, die MeBkampagne im Winter 1970/71 fand
siidlich der Oase Faya Largeau bei 17°47' N und 19°11' 0 statt. Beide
MeBpldtze befanden sich auf groB8fliachigen homogenen Kieswiisten {Tetzlaff
1974). Im April 1973 fanden weitere Messungen in Libyen statt: iiber el-
ner Sandfliche bei 29°04' N, 22°10' O, iber einer Kieswistenflache bei
27°20' N, 22°05' O und iiber Basalt bei 28°41' N, 15°24' 0. Die Kieswi-
stenflichen zeigen einen relativ einheitlichen Wert von 36 % bis 38 X.
Hier kann am ehesten angenommen werden, daB die Einzelmessungen repra-
sentativ fir eine grofe Flache sind und daB sich die Oberfliache im Laufe

der Jahre nicht geidndert hat. Die MeBwerte vom Juli 1970 wurden mit den

abgeleiteten Werten aus dem Juni 1983 verglichen , die dbrigen mit den

abgeleiteten Werten im Januar 1983. Die MeBkampagne im November 1985

. % m groften Tell
fand bei 15°12' N, 5°54' O statt, die Oberflache war zum gT
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Tabelle 9.2 : Vergleich der gefilterten und solaren Bodenalbedo fiir den Januar und

Juni 1983 11:30 UT mit Messungen der solaren Bodenalbedo ven Tetzlaff (1974, 1987)

in der Sahara.

geographische gefilterte Albedo solare Albedo Mefwerte Tetzlaff in X
Koordinaten in % in % und Mefiperiode

17°47' N Januar 1983 11:30 UT 9.12.1979 - 16.3.1971
19°11' E

Kieswiiste 40 t 2 36 ¢ 2 38 (23.1.71 10:00 MOZ)
Faya Largeau 38 {24.1.71 10:00 MOZ)
29°04' N Januar 1983 11:30 UT 7. 4.1973 - 15.4.1973
22°05' E

Kieswiiste 45 ¢+ 2 40 + 3 36

Libyen

29°04' N Januar 1983 11:30 UT 7. 4.1973 - 15.4.1973
22°20' E

Sanddiine 45 t 2 40 + 3 49

Libyen

28°41' N Januar 1983 11:30 UT 7. 4.1973 - 15.4.1973
15°24" E

Basalt 24 t 2 22+ 3 12

Libyen

15°12' N Januar 1983 11:30 UT November 1985

5°54' E
Cram-Cram 34 2 32 ¢ 2 37  Mittelwert 9:59 MOZ
Niger 35  Mittelwert 10:59 MOZ
21°48' N .

Juni 1983 11:30 UT 7. 7. 1970 - 22.7 1970

17°04" E
Kieswiiste 29 ¢ 1 26 ¢ 2

Bardai (Tibesti)
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mit Cram-Cram Gras bewachsen mit 1 - 2 % Baumbestand (Tetzlaff 1987).
Flir den Januar 1971 und November 1985 lagen Tagesginge vor, so daB iiber
die Sonnenzenitwinkelabhingigkeit ein besserer Vergleich als bei den an-
deren Mefkampagnen moglich ist. Hierbei wird vorausgesetzt, daB sich die
Oberflache im Laufe der Zeit nicht verdndert hat und auch keine jahres-
zeitliche Anderung auftritt.

Der Sonnenzenitwinkel im Januar betrdgt iiber dem Gebiet im Niger ca.
40°. Die zugehorigen Werte der Albedo am Boden liegen als Mittel iiber 10
bzw. 11 Tage zwischen 35 % und 37 %. Die Werte schwankten an einzelnen
Tagen zwischen 34 % (10:59 MOZ) und 42 % (9:59 MOZ)}. Die berechnete so-
lare Bodenalbedo liegt mit 32 % etwas unterhalb der Mittelwerte, stimmt
aber innerhalb der Fehlergrenzen mit gemessenen Werten an einzelnen Ta-
gen tberein. Die vereinzelten Biume in diesem Gebiet kénnten mit ein
Grund dafiir sein, daB die als Flichenmittel aus den METEOSAT - Daten re-
sultierende Bodenalbedo geringer ist. Uber der Kieswiiste bei Faya Large-
au stimmen die Werte innerhalb der Fehlergrenzen gut iiberein. Der Wert
iiber der Kieswiiste von Libyen liegt mit 40 * 3 % hoher als der gemessene
Bodenwert. Der Unterschied kann aber auf den unterschiedlichen Sonnen-
stand im Januar und Marz zuriuckzufihren sein. Nach Angaben von Tetzlaff
fanden die beiden anderen Messungen im Marz iiber sehr inhomogenen Gelan-
de statt (Tetzlaff 1989) und sind damit nicht mehr vergleichbar mit den
Ergebnissen, die sich im Mittel iiber mehrere Satellitenbildpunkte erge-
ben. Die Kieswiiste im Tibestigebirge war nur ein kleines Gebiet in den
Bergen (Tetzlaff 1989), das durch die Klassifikation nicht erfafit wurde.
Der Wert fiir die solare Bodenalbedo betragt hier 26 % im Vergleich zu 36
X.

9.4.3 Vergleich mit globalen Datensidtzen

Abb. 9.8 zeigt den Datensatz der solaren Bodenalbedo nach Matthews

. _ . Werte
(1984) fiir den Zeitraum Januar-Marz a) und Juli-September b). Die

etaillierten Vegeta-
lagen als 1° x 1° - Mittelwerte vor und wurden aus d

tionskarten (Matthews 1983) erstellt. h i
s oas Sahara ze
Wahrend die Satellitendaten eine grofe Variation tn ger 5 1binsel
: s
wurde hier fiir die gesamte Wiiste Afrikas und der arabischen Ha n

gen,
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Abb. 9.8 a): Solare Bodenalbede in % fiir den Zeitraum Januar - Marz nach
Matthews {(1984)

ein einheitlicher Wert von 30 % angegeben, da keine niaheren Informatio-
nen uber die Bodentypen verwendet wurden. Auch in Siidafrika stimmen die
Strukturen nicht iberein., obwohl anhand der Minimumbilder (Kap. 8.3) zu
erkennen ist, daB in der Kalahari hdhere Werte der Bodenalbedo auftreten
miiBten. Die Werte tber dem tropischen Regenwald sind dhnlich: eine jah-

reszeitliche Variation in der Sahelzone wird bei Matthews beriicksich-
tigt.
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Abb. 9.8 b): Solare Bodenalbedo in % fiir den Zeitraum Juli ~ September
nach Matthews {1584)

Die Werte von Matthews stehen fiir mittlere Verhaltnisse, die von den ak-
tuellen Verhidltnissen sehr abweichen konnen, insbesondere wenn die hohen
Werte im Juni tatsachlich suf die Trockenheit zuriickzufiihren sein soll-
ten.

Satellitendaten stellen somit eine sinnvalle Er
Gebieten dar, wo die Storung durch die Bewdlkung nicht zu groB ist, d.

h. auBerhalb der innertropischen Kounvergenzzone. Dies trifft vor allem

ginzung solcher Karten in
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fiir weite Teile der Erde zu, wo Informationen iiber den Untergrund bisher
fehlen oder unzureichend sind. Dariiberhinaus kann mit Satellitendaten
eine vollstindige Beschreibung der aktuellen jahreszeitlichen und tages-
zeitlichen Varjation erfolgen.

Abb. 9.9 zeigt schlieBlich noch Jahresmittelwerte der Bodenalbedo, die
von PreuB und Geleyn (1980) global aus Nimbus-3 Daten in einer Auflosung
von 2.5° * 2.5° abgeleitet wurde (vgl. Kap. 2). Dieser Datensatz ist der
einzige globale Datensatz, der bisher aus Satellitendaten abgeleitet
wiurde. Die Bodenalbedo iber Afrika zeigt hier eine Variation zwischen
10 % und 20 %, wahrend die aus METEOSAT abgeleitete solare Bodenalbedo
ungefahr zwischen 12 % ilber dem tropischen Regenwald und 43% iiber den
hellen Sandflachen im Januar schwankt und in groBen Teilen iiber 30 % be-
trigt. Dies zeigt die Notwendigkeit, dje bestehenden globalen Datensiatze
der Bodenalbedo mit Hilfe von Sateilitendaten zu aktuwalisieren und zu
erweitern. Den geostationdren Satelliten kommt dabei eine besondere Rol-
le zu, da sie iiber die Erde verteilte in etwa gleichzeitige Messungen
der Erdoberflache ermdglichen. Dort, wo aufgrund der ungiinstigen Winkel-
geometrie die Genauigkeit nicht ausreicht, kénnen polarumlaufende Satel-

liten zur Erganzung herangezogen werden.

Abb. 9.9: Jahresmittelwerte der solaren Bodenalbedo abgeleitet aus

NIMBUS-3 Daten {aus Preuff und Geleyn 1980).
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10. AbschlieBende Bemerkungen

Die Analyse eines synthetischen Datensatzes, der ein breites Spektrum
von Oberfldchen und Atmosphirenzustanden umfaBt, wurde mit einem erwei-
terten Wolkenerkennungsverfahren, das auch zu einer Minimierung des
Atmosphareneinflusses fiihrt, kombiniert. Eine multivariate Analyse er-
gab, daB die gefilterte Bodenalbedo bis zu einem Sennenzenitwinkel von
66.45° fir die meisten Blickwinkel mit einer Genauigkeit von 0.04 abge-
leitet werden kann (in der Vorwartsstreurichtung bei einem relativen
Azimutwinkel von 0° mit 0.05), wenn als Zusatzinformationen der Aniso-
tropiefaktor am Boden, die Sichtweite und der Gesamtwasserdampfgehalt
zur Verfiigung stehen und mit realistischen Fehlern bebaftet sind. Dabei
spielen die Atmosphiirenparameter, ausgenommen spezielle Winkelkombina-
tionen, im Vergleich zum Anisotropiefaktor am Boden eine untergeordnete
Rolle. Die Ursache liegt in dem relativ geringen EinfluB der Atmosphiire
im METEOSAT - Kanal, aber auch in der Abhingigkeit des Einflusses voa
Reflexionsvermigen des Untergrundes. Diese Abhdngigkeit kann zu unter-
schiedlichen Anderungen der Strahldichte (Erhdhung oder Verringerung)
fuhren, wenn ein breites Spektrum moglicher Reflexionseigenschaften von
dunkel bis sehr hell zusammenfassend behandelt wird. Der Anisotropie-
faktor ist der problematischste Parameter, da er nur fiir wenige Oberfld-
chen bekannt ist. Weil fiir viele Gebiete auf der Erde keine Zusatzinfor-
mationen vorliegen, stellte sich die Frage, wie groB die Genauigkeit der
gefilterten Bodenalbedo wird, wenn nur ein mittleres Ansiotropieverhal-
ten und ein mittlerer Atmosphdrenzustand angesetzt wird. In diesem Fall
kann die gefilterte Bodenalbedo bis zu einem Sonnenzenitwinkel von 35°
noch mit einem Fehler ¢ 0.04 abgeleitet werden. Bei groferen Sonnenze-
nitwinkeln bis 66.45° ergibt sich ohne Beriicksichtigung der extremen Sa-

. 0.07
tellitenzenitwinkel von 82.2° ein maximaler Fehler von 0.05 bzw

. " : 1
bei einem relativen Azimutwinkel von G°. Fiir groBere Sonnenzenitwinke

nimmt der Fehler sehr stark zu.

Bei der Anwendung auf Afrika fiir den Januar pond Juni 1983 11:30 UT folg-

. Fehler der
te ohne die Verwendung von Zusatzinformationen ein maximaler Feh

gefilterten Bodenalbedo von 0.03. b sich aus
Fir die spektrale Korrektur der gefilterten Bodenalbedo ergab s
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der multivariaten Analyse ebenfalls ein linearer Zusammenhang zwischen
gefilterter und ungefilterter Bodenalbedo, wobei der Einfluf der Atmo-
sphiare zu vernachlassigen war. Alle Oberfldchen - Wiste wie Vegetation
- wurden in dieser Beziehung unter der Vorgabe zusammengefafit, daB so
wenig Zusatzinformationen wie moglich zur Ableitung der Bodenalbedo ver-
wendet werden, Diese Zusammenfassung kann allerdings im Einzelfall je
nach spektralem Verlauf des Reflexionsvermogens zu einer Uberschatzung
der ungefilterten Bodenalbedo im Fall ven Vegetation oder zu einer Un-
terschidtzung im Fall von unbewachsenem Boden fiihren. Nach der spektralen
Korrektur belief sich der Fehler der Albedo fiir Afrika auf 0.02 - 0.03
fiir den Januar und Juni 1983 11:30 UT. Damit konnte gezeigt werden, dal
bei hchem Sonnenstand itiber Afrika die Bodenalbedo auch ohne Zusatzinfor-
mationen mit geniigender Genauigkeit abgeleitet werden kann, wenn als
endgiltiger Fehler der solaren Bodenalbedo ein Wert von 0.05 angestrebt
wird.

Ein Vergleich mit anderen aus Satellitendaten abgeleiteten Werten in der
westafrikanischen Sahelzone ergab eine gute Ubereinstimmung in der raum-
lichen Struktur. Die absoluten Werte lagen etwas niedriger, nur in eini-
gen Pdllen stimmten sie innerhalb der Fehlergrenzen iiberein. Die Ergeb-—
nisse fiur den Rand der Sahelzone deuten darauf hin, daB es im Jabr 1983
keine ausgepridgte jahreszeitliche Variation gegeben hat wie andere Auto-
ren fir das Jahr 1979 nachwiesen. Die Ursache ist moglicherweise in den
Niederschlagsdefiziten zu suchen, die auch schon in den Jahren zuvor
festgestellt wurden.

Ein Vergleich mit in-situ Messungen der Bodenalbedo iither sechs Ober-
fliachen in der Sahara ergab in zwei Fillen (eine Kieswiiste und ein Ge-
biet mit Cram-Cram Gras im Niger) noch eine gute Ubereinstimmung inner-
halb der angegebenen Fehlergrenzen. Uber einer anderen Kieswiistenfliche
lag der hier abgeleitete Wert um 4 % hoher. Bei den drei restlichen
Oberflachen lagen die Differenzen bei 10 %. Besonders bei diesen Ober-
flachen handelte es sich aber auch um inhomogenes Gelidnde, wo eine

Punktmessung nicht mehr mit den flachenmittelnden Satellitendaten ver-
gleichbar ist.

Die resultierenden Fehler der solaren Bodenalbedo sind Ausdruck fur ver-
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schiedene Naherungen und Annahmen. Die Ursachen fiip die Fehler liegen

a} in der groBen Variabilitdt der hier zusammengefafiten Oberfliéichen,

b} in dem zunehmenden EinfluB der Atmosphire bei héheren Bodenalbeden,
der sich dort in einer stirkeren Streuung der Strahldichte niederschligt
und in der Form nicht durch die lineare Beziehung wiedergegeben wird,

c) in den MeBfehlern der Eingangsgrigen.

Die einfachste Mdglichkeit, die Genauigkeit der Bodenalbedo zu erhohen,
scheint zunachst die Verwendung genauerer Eingangsdaten zu sein. So kann
Z. B. die Ableitung der optischen Dicke aus Aktinometermessungen zu ge-
naueren Werten fithren. Allerdings hat sich gezeigt, daB der EinfluB der
Atmosphare im Vergleich zum Reflexionsverhalten des Untergrundes nur ei-
ne untergeordnete Rolle spielt, so daB eine allzu grofSie Verbesserung
nicht zu erwarten ist. Eine hohere Genauigkeit der Bodenalbedo ist dage-
gen durch die Unterteilung des Datensatzes in verschiedene Bodenober-
fldachen zu erzielen, wobei sich moglicherweise die Aussagekraft der
Atmosphirenparameter erhoht. Diese Form der Verbesserung erfordert al-

lerdings auch die Verwendung weiterer Zusatzinformationen iiber den Un-

tergrund.

Eine dritte Moglichkeit ist natirlich die Erweiterung des Regressionsmo-
dells, wo beispielsweise die Abhangigkeit des Atmosphireneinflusses vom
Reflexionsvermégen des Untergrundes berucksichtigt wird. Diese Maiglich-
keit ist aber auf alle Falle die aufwendigste.

Bei der multivariaten Analyse hat sich gezeigt, daf fiir die Ableitung
der gefilterten Bodenalbedo die Anisotropie neben dem spektralen Refle-
xionsvermdgen selbst der wichtigste Parameter im Hinblick auf die Genau-
igkeit ist, besonders bei groBen Sonnenzenitwinkeln. Bei der spektralen
Korrektur der gefilterten Bodenalbedo hangt die Genauigkeit wvon der
Kenntnis des spektralen Verlaufs des Reflexionsvermogens ab. So sind

letztendlich auch bei der hier gewahlten Vorgehensweise - zuerst die

. - v -
Atmosphéren-/ Anisotropiekorrektur , dann die spektrale Korrektur or

informationen iiber den Untergrund notwendig {(was
solange das Anisotropiever-

Auf der

naturlich bei einer

Anisotropiekorrektur selbstversténdlich ist,
halten vom Satelliten selbst aus nicht bestimmt werden kann).
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anderen Seite konnte gezeigt werden, daB fir ganz Afrika die Bodenalbedo
sowohl im Juni als auch im Januar nach Anwendung des Extremwertverfah-
rens mit einer Genauigkeit berechnet werden kann, die den derzeitigen
Anforderungen entspricht. Somit stellt dieses Verfahren eine gute Alter-
native dar, um die Bodenalbedo iiber groferen Gebieten, wo Zusatzinforma-
tionen fehlen, abzuleiten. Dabei ist dieses Verfahren keinen Beschran-
kungen unterworfen, was die Art der Zusatzinformationen betrifft, solan-
ge sie die verschiedenen Einflisse beschreiben. Auch fiir die NOAA - Sa-
telliten konnen Regressionskoeffizienten berechnet werden, da die Kaniale
1 und 2 im Bereich des solaren METEQOSAT - Kanals liegen und die vorhan-
denen simulierten spektralen Strahldichten nur mit der entsprechenden

Empfindlichkeitsfunktionen gewichtet werden miissen.

Ein Pehler, der hier nicht betrachtet wurde, wird durch die zeitliche
Anderung in der Empfindlichkeit des Radiometers verursacht. Eine konti-
nuierliche Eichung des Radiometers ist letztendlich die Voraussetzung
tir die richtige Interpretation des Satellitensignals beziiglich der Bo-
denalbedo und ihren Anderungen.

Zuletzt sei noch darauf hingewiesen, daf eine notwendige Erginzung die-
ses wie auch anderer theoretisch abgeleiteter Verfahren die Verifizie-
rung anhand von Experimenten ist, wie es z. B. im Mai 1988 in Rahmen von
LOTREX 10 E (Land-Oberflachen Traversen Experiment langs des 10 Grad Ost
Meridians) in der Hildesheimer Bérde stattgefunden hat.
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Tabelle A 1: Regressionskoeffizienten fiir die Berechnung der gefilterten

Bodenalbedo PR, M pach Gleichung 8.3 mit einem Fehler der Strahldichte

von 0.16 W/(m?sr) sowie Standardabweichungen 8py y und Korrelationsko-

effizienten R fiir sechs Sonnen- und Satellitenzenitwinkel und 17 relati-

ve Azimutwinkel

O5un 8sat ¥ R ApB,M b a
* 100

00.00 00.00 00.00 0.94 2.8 0.72 -0.57

00.00 19.11 ©€0.00 0.97 1.9 0.66 0.18

00.00 34.99 00.00 0.99 1.3 0.73 -0.97
00.00 50.74 00.00 0.99 1.2 0.80 -2.40
00.00 66.45 00.00 0.97 2.1 6.88 -3.60
00.00 82.15 00.00 0.93 3.0 1.04 -8.52
19.11 ¢0.00 00.00 0.97 2.0 0.78 -1.10

19.11 19.11 00.00 0.98
11.25 0.98
22.50 0.98
33.75 0.9%8
45.00 0.98
56.25 0.98
67.50 0.98
78.75 0.98
90.00 0.97

101.25 0.97
112.50 0.97
123.75 0.98
135.00 ©o0.98
l146.25 0.97
157.50 0.97
168.75 0.97
180.00 0.97

0.74 0.96
G6.75 0.86
0.75 0.74
0.76 0.57
0.76 0.30
0.76 0.07
0.76 -0.15
0.74 0.14
0.33
0.71 0.29
0.71 0.05
0.7 -0.17
0.70 -0.22
0.69 -0.09
0.67 -0.07
6.67 -0.25
0.68 -0.87
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19.11 34.99 00.00 0.98
11.25 0.99
22.50 0.99
33.75 0.99
45.00 0.99
56.25 0.99
67.50 0.99
78.75 0.98
90.00 0.98

101.25 0.98
112.50 0.98
122.75 0.99
135.00 0.98
146.25 0.98
157.50 0.97
168.75 0.97
180.00 0.96

0.81 0.41
0.81 ¢.19
0.81 -0.06
0.81 -0.31
0.82 -0.62
0.83 -0.85
0.82 -0.97
0.79 -0.49
-0.13
0.74 -0.22
0.75 -0.80
0.76 -1.33
0.75 -1.51
0.71 -1.15
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0.66 -1.12
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19.11 50.74 00.00 0.99
11.25 0.99
22.50 0.99
33.75 0.99
45.00 0.99
56.25 0.99
67.50 0.99
78.75 0.99
90.00 0.99

0.9r -2.25
0.92 -2.38
0.92 -2.52
0,92 -2.53
0.91 -2.38
0.89 -~2.10
0.88 -2.14%
0.86 -2.20
0.85 -«2.40

o b b e e S b e R e
. . - .
G P W P LW WWW R W

101.25 0.99 . 0.84 -2.60
112.50 0.99 . 0.84 -2.88
123.75 0.99 . 0.83 -3.05
135.00 0.99 . 0.82 -3.19
146.25 0.99 . 0.80 -2.89
157.50 0.99 . 6.78 -2.59
168.75 0.98 . 0.76 -2.4%
i80.00 0©.98 . 0.75 ~-2.45
19.11 66.45 00.00 0.95 . 0.96 -3.41
11.25 0.95 . 0.96 -3.42
22.50 0.95 . 0.97 -3.53
33.75 0.96 . 0.98 -3.60

0.98 -3.72
0.%8 -3.74%
0.7 -3.89
0.94 -3.83
0.91 -3.80
0.90 -3.86
0.90 -4.06

45,00 ©0.97
56.25 0.97
67.50 0.98
78.75 Q.98
90.00 0.98
101.25 0.97
112.56 0.96
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123.75 0.9%6 . 0.89 -4.09
135.00 0.96 - 0.88 -4.19
146.25 0.%7 . 0.84 -3.79
157.50 0.87 . 0.81 -3.37
168.75 0.96 . 0.B0 -3.35

0.82 -3.98

180.00 ©0.96

19.11 82.15 00.00 0.90 3.6 1.09 -10.31
11.25 0.%0 3.6 1.09 -10.19
22.50 0.91 3.4 1.09 -10.21
33.75 (0.92 3.3 1.11 -10.33
45.00 0.93 3.1 1.13 -10.71
56.25 0.94 2.9 1.16 -11.03
67.50 0.94 2.8 1.18 -11.26
78.75 0.94 2.7 1.17 -10.98
90.00 0.94 2.7 1.15 -16.60

101.25 0.94 2.9 1.12 -10.08
112.50 ©0.93 3.1 ij.10 -9.73
123.75 0.92 3.3 1.07 -9.19
135.00 0.92 3.3 1.04 -8.93
146.25 0.92 3.3 1.01 -8.37
157.50 0.92 3.3 0.99 -8.14%
168.75 0.91 3.4 p.97 -7.92
180.00 0.90 3.6 0.95 -7.65

34.99 00.00 00.00 0.99 1.3 0.94 -1.29
0.93 1.07
0.97 0.59
0.99 0.26
1.00 -0,05
1.01 -0.52
0.99 -0.78
0.98 -0.83

34.99 19.11 00.00 0.97
11.25 0.98

2.0

1.7
22.50 0.98 1.6
33,75 0.98 1.6
45.00 0.98 1.5
56.25 0.99 1.3
67.50. 0.99 1.3



78.75 0.98 1.4 0.95 -0.47
9¢.00 0.98 1.6 0.93 -0.11
101.25 0.96 1.9 0.91 -0.38
112.50 0.96 2.0 0.91 -0.64
123,75 0.96 1.9 0.89 -0.69
135.00 0.95 2.0 0.84 -0.18
146.25 0.95 2.0 0.79 0.28
157.50 0.94 2.2 0.75 0.77
168.75 0.9% 2.3 0.71 1.44
180.00 0.93 2.5 0.67 2.18
34.99 34.99 00.00 0.97 1.9 1.03 0.46
11.25 0.98 1.8 1.04 0.15
22.50 0.98 1.7 1.04 -0.19
33.75 0.9%8 1.6 1.95 -0.59
45.00 0.98 1.5 1.06 -1.08
56.25 0.99 1.4 1.05 -1.31
67.50 0.99 1.3 1.03 -1.36
78.75 0.99 1.3 0.98 -0.84%
80.00 0.98 1.6 0.93 -0.22
101.25 0.97 1.5 0.93 -1.01
112.50 0.97 1.5 0.93 -1.76
123.75 0.97 1.5 0.91 -1.89
135.00 0.96 1.8 0.83 -0.93
146.25 0.95 2.1 0.73 0.71
157.50 0.92 2.7 0.64 2.54
168.75 0.90 3.0 0.57 3.9%0
180.00 0.86 3.3 0.51 5.56

34.99 50.74 00.00 0.98
11.25 0.97
22.50 0.96
33.75 0.96
45.00 0.97
56.25 0.98
67.50 0.99
78.75 0.99
90.00 0.99

101.25 0.99
112.50 0.98
123.75 0.98
135.00 0,97
146.25 0.96
157.50 0.94
168.75 0.92
186.00 0.90

1.13 -2.40
1.10 -2.10
1.07 -1.73
1.06 -1.66
1.07 -1.93
1.07 -2.02
1.05 -2.15
1.02 -2.29
1.00 -2.49
0.97 -2,35
0.97 -2.96
0.94 -2.93
0.87 -2.21
0.77 -0.62
0.69 0.87
0.64 1.94
0.60 2.86
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34.99 66.43 00.00 0.93
11.25 0.92
22.50 0.92
33.75 0.93
45.00 0.9%%
56.25 0.96
67.50 0.97
78.75 0.97
90.00 0.97

101.25 0.96
112.50 0©.96
123.75 0.96

1.07 -4.06
1.06 -3.62
1.06 -3.,31
1.07 -3.,32
1.09 -3.52
1.10 -3.50
1.10 -3.64
1.08 -3.95
1.05 -4.27
1.03 -3,51
1.01 -3.70
0.97 -3.56
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135.00 0.96 . 0.92 .3.24
146.25 0.96 . 0.83 -2.03
157.50 0.94 . 0.76 -0.96
168.75 0.9% . 0.73 -0.36

0.69 0.39



34.99 82.15 00.00 0.61 6.7 0.50 6.01
11.25 0.63 6.5 D.55 4.71
22.50 0.70 5.9 0.71  0.14
33,75 0.78 5.2 0.93 -5.44
45.00 0.85 4.4 1.315 -10.34
$6.25 0.90 3.6 1.31 -13.38
67.50 0.92 3.3 1.38 -14.20
78.75 0.91 3.4 1.36 -13.14
90.00 0.90 3.7 1.31 ~11.62

101.25 0.79  &.3 1.02 ~2.33
112.50 0.77 4.4 0.95 -1.36
123.75 0.77 4.4  0.90 -0.88
135.00 0.77 4.4 0.88 -1.24
146.25 0.8%1 4.1 0.92 -3.43
157.50 ©6.83 3.9 0.94 ~5.51
168.75 0.85 3.6 0.95 «6.62
180.00 0.83 3.9 '

0.86 -~4&4.41

50.74 00.00 00.00 ©0.92 1.4  1.31 -1.28
50.74 19.11 ©00.00 0.95 2.4 1,39  1.1%
11.25 0.96 2.3 1.37 0.85

22.50 0.96 2.2 1.36 0.51

33.75 0.97 2.0 1.38 0.0l

45.00 0.97 1.9 1.44 -0.62

56.25 0.96 2.2  1.46 =-0.56

67.50 0.96 2.2 1.43 -0.36

786.75 0.96 2.2 1.32 0.36

g0.00 0.94 2.7  1.17 1.81

101.25 0.95 = 2.2 . 1.17 0.78

112.50 0.95 2.0 1.20 -0.09

123.75 0.96 1.9 1.21 -0.63

335.00 ©0.95 2.1 1.18 -0.30

186.25 ©.95 2.2 1.15 -0.24

157.50 0.95 2.2 1.14 -0.66

168.75 0.95 2.0  1.11 -0.44

180.00. ©.94 2.3 1.00 1.15

s0.74 34.99 00.00 0.9% 2.7 1.40  0.87
11.25 0.85 2.6 1.41 0.68
22.50 0.95 2.4 1.41 0.37
33.75 0.96 2.3 1.43 -0.10
45.00 0.97 2.1 . 1.45 -0.83
56.25 0.97 1.9 1.45 -1.38
§7.50 0.98 1.6 1.42 =-1.61
78.75 ©0.98 1.8 1.29 -0.42
30.00 ©€.95 2.5 1.14  1.45
101.25 0.95 2.1 1.17 0.15
312.50 0.96 1.9 1.22 -1.39
123.75 ©0.96 1.9 1.22 -1.85
135.00 ©0.985 2.1 1.14 -1.28
146.25 0.9 2.2 "1.04 -0.52
157.50 ©0.92 2.6 0.94 0.38
166.75 @.90 2.9 " g.84 2.03
180.00 0.85 3.5  ©0.69 5.31
50.74 50.74 00.00 0.91 3.5 1.29 -0.43
11.25 0.91 3.4 1.27 =-0.25
‘22.50 ©.91 3.3 '1.26 -0.35
38.75 ©.83 3.0 1.29 -0.88
¢5.00 0.95.. 2.6 1.35 -1.69
$6.25. 0.97 . 2.1 1.40 -2.21
: - g.98 .. 3.7 1.40 -2.34



78.73 0.9%8 1.6 1.% -2.07
$0.00 0.98 1.6 1.28 =-2.00
101.25 0.98 1.5 1.26 -2.40
112.30 0.%7 1.3 1.2y -2.77
123.7% 0.97 1.7 1.14 -2.31
133,00 0.96 2.0 1.06 -1.80
146.23 0.94 .3 0.97 -0.88
157.%0 0©.90 2.9 0.88 0.27
168.7% 0.86 3.4 0.73 2.78
100.00 0.80 4.1 0.54 7.01
50.74 86.45 00.00 0.8 4.8 1.07 -0.63
11.25 0.83 4.3 1.1 -1.78
22.50 0.87 4.0 1.21 -3.14%
$3.73 0.%0 3.5 1.28 -4.03
43.00 0.92 3.2 1.31 -3.99
36.25 0.9} 3.0 1.29 -3.1¢
67.30 0.94% 2.7 1.31 -3.24
70.7% 0.96 2.3 1.%¢ -4.17
80.00 0.97 1.9 1.40 -53.34
101.25 0.%6 1.9 1.31 =-4.11
112.30 0.%% 2.2 1.19 -2.%8
123.75% 0.93% 2.5 1.07 -1.76
133,00 0,93 2.3 1.01 ~1.94
148.23 0.93 2.4 0.96 -2.,20
157.50 0.9 2.8 0.8%9 -1.87
168.73 0.87 3.} 0.77 0.23
180.00 0.79 4.1 0.57 5.62
30.74 $2.13 00.00 0.33 7.0 0.3%7 2.98
11.25 0.353 6.9 0.59 2.87
22.50 0.8&0 6.6 0.72 -0.27
$3.73% 0.67 8.1 0.87 -=3.43
45.00 0.73 3.9% 1.10 -8.13
36.23 0.82 4.7 1.30 -11.27
67.50 0.87 4.0 1.46 -13.168
78.75% 0.%0 b 1.55 -13.91
90.00 0.9%) 3.4 1.59 -14.11
102.25 0.80 2.9 1.48 -10.80
112.30 0.08 3.2 1.3 -9.40
123.73 ¢0.87 3.3 1.24 -7.82
135.00 0.87 3.3 1.17 -8.01
146.25% 0.88 3.4 1.10 -7.72
137.3%0 0.85 3.6 1.02 -7.09%
168.73% 0.83 1.7 0.94 .5,65
100.00 0.77 4.3 0.79 -1.413
86.43 00.00 00.00 O©,.98 1.9 2.5 -2.21
66.43 19,11 00.00 0.90 3.9 2.29 2.36
11.23% 0.93 3.2 2.40 0.83
22.50 0.9% 2.9 2.45 .0.15
33.73 0.96 2.6 2.49 -0.77
43.00 0.96 2.3 2.5% ~1.18
36.23% 0.95 2.6 2.56 -1.01
67.30 0.95 2.7 2.33% -0.86
78.75 0.%¢6 2.5 2.56 -1.16
$0.00 0.96 2.4 2.36 -1.37
101.2% 0.93 2.7 2.37 -0.A9
112.50 0.9% 2.3 2.3 -1.2%
123.75 0.%¢ 2.2 2.3%0 -1.80
135.00 0.93 2.4 2.23 -.1.80
146.23 0.95 2.3  2.16 -1.45
157.%0 ‘t" 2.7 2.1% -1.59



168.75 0.95 2.4 2.07 -1.
180.00 0.94 2.6 1.86 :_::
66.45 34.99 00.00 0.88 4.2 2.17  1.62
11.25 0.93 8.3 2.35 .0.80
22.50 0.95 2.7 2.45 -2.25
33.75 0.96 2.5 2.50 -2.94
45.00 0.96 2.4 2.51 -%.02
$6.25 0.95 2.7 2.46 -2.4)
67.56 0.96 2.6 2.48% -2.24
78.75 0.97 2.2 2.48 -2.53
90.00 0.97 2.3 2.44 -2.29
101.25 0.95 2.4 2.38 -2.14
112.50 0.95 2.4 2.23 -1.9%
123.75 0.95 2.4 2.11 -1.38
135.00 0.94 2.6 1.99 -1.82
146.25 0.94 2.6 1.88 -1.02
157.50 0.93% 2.9 1.78  -0.41
168,75 0.91 8.2 1.56 1.64
180.00 0.83% 4.0 1.26 8.77
66.45 50.76 00.00 O0.84 4.9 1.80 0.29
11.25 0.87 4.3 1.98 .2.08
22.50 0.90 3.8 2.15 .3.89
33,75 0.9% 3.3 2.27 -4.76
45.00 0.%% 8.1 2.32 -4.0%
56.25 0.94 3.1 2.29 .4.12
67.50 0.95 2.8 2.29 -4.19
78.75 0.96 2.4 2.26 +4.19
90.00 0.9% 2.6 2.1% -8.19
101.25 0.9% 2.3 2.08 -3.43
112.50 0.97 1.8 2.07 -4.58
123.75 0.9 2.0 1.94 -3.72
135.00 0.9% 2.8 1.78 -2.88
146.25 0.%2 2.9 1.61 -1.36
157.50 0.89 3.6 1.42 0.13
168.75 0.85 4.1 1.19 .12
180.00 0.76 3.0 0.8 9.19
66.45 66.45 00.00 0.69 6.4 1.12  2.%9
11.2% 0.89 6.4 1.16 2.66
22.50 0.73 6.0 1.32 0.60
33.7% 0.78 5.5 1.5% -1.95
45.00 0.83 4.9 1.77  -4.25
$6.2% 0.87  4.b 1.89 -5.00
67.50 0.%0 3.9 1.98 -5.11
78.75 0.%2 3.3 1.99 -5.13%
90.00 0.92 3.3 1.95 ~-4.56
101.28% ¢.91 8.2 1.8 -3.9%
112.50 ©.93 2.8 1.8% -4.90
123,75 0.%2 3.0 1.6 -31.%7
13’000 0.’1 30: 1-,, "’"’
146.25 0.%0 3.} 1.83 -3%.112
157.50 0.8% 4.1 1.2l -1.36
168.75 0.78 4.8 0.92 3.83
180.00 0.6 3.8 0.%% 12.5%
66.45 82.18 00,00 ©0.38 8.2 0.1 1.3
11.2% 6.38 8.1 0.32 121.%8
22.50 0.42 8.0 0.42 10.19
45.00 0.3¢ 7.3 0.8 0.8
¢ 23 0.65 €7 1.2 462
¢r.sa 0,75~ 8.9 1.0 -10.22



78.75 0.82 5.1 1.90 -13.90

90.00 0.85 4.7 1.98 -14.59
101.25 0.81 4,5 1.86 -10.27
112.5¢ 0.81 4.4 1.78 -10.40
123.75 0.82 4.4 1.64 -~9.66
135.00 0.81 4.5 1.52 -9.57
146.25 0.82 4.3 1.44 -10.32
157.50 0.78 4.8 1.25 -8.27
168.75 0.73 5.2 0.99 -3.25
180.00 0.62 6.0 0.60 8.05
82.15 00.00 00.00 0.91 6.7 12.58 -10.36
82.15 19.11 00.00 O0.76 1l0.3 11.53 -8.78
' 11.25 0.87 7.8 12.24 -12.99
22.50 0.91 6.6 11.89 -12.30

33.75 0.92 6.1 11.61 -11.41

45.00 0.91 6.4 12.01 -12.78

56.25 0.87 7.7 12.28 -13.16

67.50 0.84 8.5 12.00 -11.59

78.75 0.86 8.1 12.38 .313.22

90.00 0.87 7.6 12.27 -312.89
101.25 (.88 7.0 11.51 -11.3%
112.50 0.90 6.5 10.63 -7.68
123.75 0.89 6.7 9,50 -2.79
135.00 0.90 6.4 .79 -4.97
146.25 0.90 6.5 10.60 -9.52
157.50 0.89 6.6 10.93 -12.51
168.75 0.90 6.4 10.40 -10.63
1806.00 0.95 4.7 8.64 -4.07

82.15 34.99 00.00 0.85
11.25 0,921
22.50 0.92
33.75 0.82
45.00 0.93
56.25 0.94
67.50 0.94
78.75 0.94
20.00 . 0.93

101.25 0.91
112.50 0.92
123.75 0.91
135.00 0.92
146.25 0.90
157.50 0.89
168.75 0.90
180.00 0.94

10.61 -18.94
9.75 -16.00
8.67 -10.27
8.23 -6.93
8.77 -8.08
9.92 -11.43

10.78 -13.73

. 11.43 -15.72

11.44 -15.23

10.54 -12.54
9.55 -9.07
8.55 -5.08
8.75 -7.43
9.22 -11.22
9.27 -13.38
B.39 -9.59
6.19 0.93
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2.20
2.34
2.90
4.09
5.03
5.98
6.65
7.06
7.17
6.65
6.54
6.14
5.84
5.32
4.63
3.61
2.20

0.20
0.32
0.65
1.43
2.21
3.12
3.89
4.56
4.93
4.45
4.20

3.84

3.82
3.65
3.21
2.4]
1.55

-6.13
2.9%

4.85
4.19
'0013
-9.41
-13.65
~17.44
~-i8.38
-18.73
~18.30
~12.25
~13.42
~12.52
~13.62
«12.47
-10.46
«3.22
10.01

27.50
24.12
16.41

1.34
-8.24

-16.62

-20.85

-24.14

-25.59

-14.97

-14.47

-13.21

-17.43

-19.69

-18.90
-8.72

4.85



Tabelle A 2: Regressionskoeffizienten fir die spektrale Korrektur nach
Gleichung 9.1, sowie Fehler der gefilterten Bodenalbedo PR, M- der unge-
filterten Bodenalbedo pg und Korrelationskoeffizient R fiir sechs Sonnen-

zenituwinkel.
esun MB.M b a ApB R
* 100 * 100
0.00 1.0 0.89 0.69 1.7 0.97
1.5 0.87 1.13 2.0 0.96
2.0 0.85 1.73 2.3 0.95
2.5 0.83 2.48 2.6 0.93
3.0 0.79 3.32 1.0 0.91
3.5 0.75 4.25 3.3 0.89
4.0 0.71 5.22 3.6 0.8B6
19.11 1.0 ¢.89 o0.58 1.7 0.97
1.5 0.88 1.03 1.9 0.96
2.0 .0.85 1.64 2.3 0.95
2.5 0.82 2.39 2.6 0.93
3.0 0.79 3.25 3.0 G.921
3.5 0.75% 4.18 3.3 0.89
4.0 0.71 5.16 3.6 0.86
34.99 1.0 0.90 0.39 1.6 0.98
1.3 0.88 0.84 1.9 0.97
2.0 0.86 1.46 2.3 0.95
2.5 0.83 2.21 2.6 0.93
3.0 0.80 3.07 3.0 0.91
3.5 0.76 4.00 1.3 0.89
4.0 0.72 4.99 3.6 0.87
50.74 1.0 0.91 ¢.03 1.7 0.98
1.5 0.89 0.47 2.0 0.97
2.0 0.87 1.07 2.4 0.95
2.5 0.84 1.79 2.7 0.94
3.0 0.81 2.62 1.1 0.92
3.5 0.78 3.53 3.4 0.90
4.0 0.74 &4.49 3.8 0.87
66.45 1.0 0.92 -0.29 1.9 0.98
1.5 0.%0 o¢.11 2.2 0.97
2.0 0.89 0.64 2.6 0.96
2.3 0.86 1.29 2.9 0.95
3.0 0.84 2.04 3.3 0.93
3.5 .81 2.87 3.¢ 0.91
4.0 0.78 3.76 4.0 0.90
82.15 1.0 0.86 2.02 3.1 0.97
1.5 0.86 2.31 3.3 0.97
2.0 0.85 2.68 3.5 0.96
2.5% 0.88 3.12 3.7 6.96
3.0 0.82 3.82 4.0 0.95
a.s 0.81 4.17 4.3 0.94
4.0 0.79 4.78 4.6 0.93
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