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Zusammenfassung

Das Hauptziel der Arbeit ist die Beschreibung und Quantifizierung des Einflusses der At-
mosphére auf die infrarote Strahlung. Mit der Infrarotkamera vom Typ Varioscan 3021-ST
sollten Infrarotmessungen von verschieden Objekten durchgefiihrt werden. Das verwendete
Messgerét bestimmt die Strahlung im Wellenldngenbereich von 8 - 14 ym. Die Messungen
beinhalten Infrarotaufnahmen von unterschiedlich entfernten Objekten. Aufgrund der ver-
schiedenen Entfernungen durch die Atmosphére lassen sich aus den erzielten Resultaten
meteorologische Parameter ableiten. Die Ergebnisse wurden diskutiert und zur Beschrei-
bung der Eigenschaften der Atmosphére verwendet. Ein Weiteres Ziel war die Korrektur der
Strahlungstemperatur von weit entfernten Objekten. Verantwortlich fiir die Absorption der
Strahlung ist der atmosphérische Wasserdampf in der Grenzschicht. Bei geringen Entfer-
nungen unter einem Dekameter kann der Einfluss der Atmosphére auf die Warmestrahlung
vernachléssigt werden.

Bei der Messung der Strahlungstemperatur des Erdbodens, bei dem der Atmosphérenein-
fluss keine signifikante Rolle spielt, lédsst sich ohne der Beachtung der Emissivitéit der Abso-
lutwert der Oberflichentemperatur nicht angeben. Durch die Einbeziehung der Emissivitét
spielt die Umgebungstemperatur eine entscheidende Rolle fiir die gemessene Strahlungs-
temperatur des Bodens.

Die Abdampffahne eines Kiihlturmes besitzt dhnliche Eigenschaften wie die einer Wolke.
Um die atmosphérische Absorption zu beschreiben, diente diese definierte Wolke als ent-
ferntes Messobjekt.

Ein mit Wolken bedeckter Himmel zeigt den steigenden Einfluss der Atmosphére mit zu-
nehmender Entfernung zur Wolke auf die Strahlungstemperatur der Wolke. Eine Wolke
kann nur unter bestimmten Voraussetzungen als Schwarzer Strahler bezeichnet werden.
Die Dicke der Wolke ist entscheidend fiir deren Strahlungsemission.

Bei einem wolkenlosen Himmel ist die gemessene Strahlungstemperatur direkt iiber dem
Horizont mit der Lufttemperatur in 2 m Hohe identisch. Der lingste Weg dieser Strah-
len erfolgt durch die untersten und wéarmsten Luftschichten der Atmosphére. Die Wasser-
dampfkonzentration besitzt ihr Maximum ebenfalls in Bodennéhe. Vernachléssigt man die
Atmosphéarenkriimmung, durchquert ein nahezu horizontaler Strahl eine Strecke von ca. 10
km, in der er die Luftschichten oberhalb von 2 m nicht iiberschreitet.

Um die Temperaturstrahlung aus den einzelnen Winkelelementen zu bestimmen, wurde

der komplette Himmel bis zum Zenit mit der Infrarotkamera sondiert. Dieses gemessene
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Strahlungstemperaturprofil gibt eine Aussage iiber die optischen Eigenschaften der Atmo-
sphére. Mit Hilfe eines in dieser Arbeit entwickeltes Strahlungstransportmodells wurden
diese optischen Eigenschaften in Form von Absorption und Emission langwelliger Strahlung
quantifiziert und an zahlreichen Messungen erprobt. Fiir die Strahlungstransportprozesse
ist die temperaturspezifische Emission langwelliger Strahlung von hoher Bedeutung. Das
Temperaturprofil der Atmosphére wird aus Radiosondendaten gewonnen. Als Ausgabe be-
sitzt dieses Transfermodell die Absorptionskoeffizienten in verschiedenen Hohen. Bei der
Auswertung der Ergebnisse dieser Rechnungen ist es moglich den bodennahen Absorpti-
onskoeffizient eine GroBlenordnung zuzuordnen.

Die Absorptionskoeffizienten wurden mit dem atmosphérischen Wasserdampf in der Grenz-
schicht korreliert. Dabei wurde der Kreis mit dem Vergleich der oben bestimmten Absorpti-
on und dem korreliertem Wasserdampf geschlossen. Bedenkt man einige Approximationen
des Strahlungstransfermodells, so ist das Ergebnis der berechneten Absorptionskoeffizien-
ten noch nicht optimal, trotzdem ist diese Absorptionsverteilung fiir weiterfiihrende An-
wendung brauchbar.

In der Zukunft miisste anhand von verschieden Messungen bei unterschiedlicher Wasser-
dampfkonzentration die Auswirkung des Strahlungstransportmodells auf die Absorptions-
koeffizienten ndher bestimmen werden. Wie stark unterscheiden sich die Absorptionskoef-
fizienten und deren vertikales Profil bei Messungen in einer trockenen Atmosphére, von
der einer feuchteren Atmosphére? Um Fragen wie diese zu klidren, miisste die geografische
Distanz und Zeitpunkt zwischen Infrarotmessung und Radiosondenaufstieg verkleinert wer-
den um damit den Einfluss der horizontalen Inhomogenitéiten zu verringern.

Zusétzlich miisste die Wolkentemperatur mit Hilfe der Radiosondendaten und die infrarot
gemessene Wolkentemperatur verglichen werden und daraus Aussagen iiber die Emission
einer Wolke zu bekommen. Auch fiir andere Strahlungstemperaturmessungen, wie die der
Erdbodentemperatur, miisste man gezielte Experimente zur Untersuchung der Emission
dieser Objekte durchfithren. Bei besonders steilen und hohen Felswénden koénnte sich, bei
ausreichender Entfernung der Kamera, der Temperaturgradient der Luft durch die Mes-
sung der Felswandoberfliche bestimmen lassen. Vorausgesetzt die Oberfliche der Felswand

iibernimmt ihren vertikalen Temperaturgradient von der umgebenden Luft.
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1 Einleitung

Fernerkundungsinstrumente bestimmen meteorologische Parameter basierend auf der Aus-
wertung von elektromagnetischen Wellen und deren Wechselwirkung mit dem Untersu-
chungsgebiet. Fiir die Meteorologie ist diese Storung der Messsignale von entscheidender
Bedeutung fiir die Eigenschaften des durchstrahlten Mediums. Die Grofle dieses Einflusses
héngt stark vom jeweiligen Zustand der Atmosphére ab und liefert wertvolle Information
iiber deren aktuelle Struktur. Derzeit wird z. B. der Wasserdampfgehalt der Atmosphére
(IWV) auf diese Art und Weise gewonnen.

Ein allgemeiner Vorteil der Fernerkundungsinstrumente ist die Messung von Informationen
iiber viele Orte zu einem bestimmten Zeitpunkt. Eine so flichendeckende Messung ist mit
in situ Messgeréten nicht moglich. Ohne das Messgebiet durch Einbringen von Messinstru-
menten wesentlich zu beeinflussen, ldsst sich ein umfassender Uberblick iiber das Medium
geben. Die Infrarot-Thermografie mit der Messung der von einem Objekt abgestrahlten
infraroten Strahlung, reiht sich damit in das umfangreiche Gebiet der Fernerkundung ein.
Im Unterschied zum sichtbaren Bereich strahlt jeder Korper infrarote Strahlung ab. Ist
man in der Lage deren Intensitdt zu bestimmen, so kann die Verteilung der Oberflachen-
temperatur ermittelt werden.

Das Ziel dieser Arbeit ist die Beschreibung der, iiber einen lingeren Weg hinweg stérenden,
Atmosphéreneinfliisse mittels Infrarotmessungen. Als Messgerit wird eine transportable In-
frarotkamera vom Typ Varioscan 3021-ST verwendet. Diese Kamera misst die gesamte auf
sie fallende infrarote Strahlung im Wellenldngenbereich 8 - 14 um. Es soll herausgefunden
werden, welche meteorologischen Parameter einen signifikanten Einfluss auf die Wechsel-
wirkung der Strahlung mit der Atmosphére besitzen. Dementsprechend wird die infrarote
Strahlung aus dem bewélkten sowie unbewdlkten Himmel gemessen. Mit Hilfe verschiede-
ner Entfernungen zu Messobjekten soll die Stédrke des Atmosphéreneinflusses quantifiziert
werden. Die atmosphérenkorrigierte Wolkentemperatur und weitere Ergebnisse sollen durch
verschiedene Experimente in dem Gebiet der Infrarot-Thermografie ermittelt werden. Fiir
diese Korrektur muss die Stiarke der Absorption in der Atmosphére bekannt sein.

In diesem Zusammenhang hat schon Bignell (1970) in seiner Arbeit die starke Abhéngigkeit
des Absorptionskoeffizienten vom Wasserdampfpartialdruck bei seinen horizontalen Mes-
sungen nachgewiesen. Bei anderen Spurengasen gestaltet es sich etwas schwieriger, da diese
Gase in wesentlich geringeren Mengen als Wasserdampf vorkommen. Bei der Detektion

der Wolkentemperatur gibt es mit anderen Messgerédten bereits Erkenntnisse. Mit einem
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Infrarot-Radiometer kann die thermische Eigenstrahlung der Atmosphére im infraroten
Spektralbereich bestimmt werden, sodass bei einer Wolkendecke die Temperatur der un-
teren Wolkenkontur gemessen werden kann [Crewell et al. (1999)]. Ein fiir uns sichtbares
Bild iiber eine groflere Fléche liefert der Infrared Cloud Imager. Bei diesem Messgerit
handelt es sich um eine kommerzielle Microbolometer Kamera, welche ohne das starke
Herabkiihlen der Technik auskommt. Wie bei Shaw et al. (2005) genauer zu lesen, kann

aufgrund einer Spiegelvorrichtung nahezu der komplette Himmel abgetastet werden.
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2 Die Atmosphire

Die Atmosphére der Erde ist eine gasférmige Hiille, die unseren Planeten umgibt. In ihr
spielen sich sdmtliche wetterwirksame Prozesse ab. Eines der wichtigsten in ihr vorkom-
menden Elemente ist das in drei verschieden Aggregatzustinden auftauchende Wasser. In
Bezug auf die Erdatmosphére nimmt das Wasser eine Schliisselrolle ein und macht so die

Erde zu einem ausgezeichneten Ort, wo Leben in einer Vielzahl moglich ist.

2.1 Eigenschaften der Atmosphire

Unsere Atmosphére beeinflusst wesentlich den Energietransfer zwischen Sonne und Pla-
net, sowie den Energieaustausch zwischen verschiedenen Gebieten der Erde. Diese Ener-
gieiiberfithrungen zwischen den einzelnen Gebieten sind mafigeblich fiir die Auspriagung des
Klimas auf der Erde verantwortlich [Peixoto and Oort (1992)].

Die Atmosphire ist durch verschiedenste physikalische und chemische Prozesse stark mit
den Ozeanen und Kontinenten verbunden und spiegelt im physikalischen Sinne die Eigen-
schaften eines thermo-hydrodynamischen Systems wieder [Kraus (2004)].

Mit Hilfe seines thermodynamischen und mechanischen Zustands und der speziellen indi-
viduellen Zusammensetzung wird ein solches System charakterisiert. Die in der Zustands-
gleichung verkniipften Variablen Druck, Temperatur und Dichte sind thermodynamische
Variablen, welche den Zustand der Atmosphére beschreiben. Die Atmosphére wird durch
die unterschiedlichen Eigenschaften des Windfeldes und deren Verédnderung in Raum und
Zeit charakterisiert. Um deren Zustand allerdings genau definieren zu konnen, miissen
Informationen iiber zusétzliche Variablen vorhanden sein [Liljequist (1984)]. Zu diesen Va-
riablen gehoren z. B. die diabatische Erwarmung, die Wolkenbildung und die damit zu-
sammenhédngenden Niederschlagsprozesse, auch wegen ihrer zentralen Bedeutung fiir das
Klima der Erde.

Allerdings kann man die Atmosphére nicht als ein abgeschlossenes System betrachten, da
es sich stidndig in Wechselwirkung mit der Umgebung befindet. Diese Wechselwirkungen
zwischen der Atmosphéire und den benachbarten Systemen &duflern sich beispielsweise im
Austausch von Masse, Impuls und Energie. Es existieren somit Fliisse dieser Systemeigen-
schaften iiber die Grenzen der Atmosphéire hinweg. Da fast alle natiirlichen chemischen
Reaktionen auf der Erde im direkten oder indirekten Einfluss mit dem Sonnenlicht stehen,

muss die Atmosphére als Durchgangsmedium der Sonnenenergie untersucht werden.
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2.2 Struktur der Atmosphare

Ausgehend von den verschiedenen Eigenschaften unserer Lufthiille und der Beriicksichtigung
bestimmter physikalischer Gesetze besitzt die Atmosphére eine Struktur. Ein sehr wichti-
ger Faktor fiir diese Struktur ist die Gravitationswirkung der Erde. Der Stérke der terres-
trischen Gravitationsanziehung entsprechend sind ca. 99 % der gesamten atmosphérischen
Masse auf einer Hiille unterhalb einer Hohe von 30 km iiber dem Erdboden konzentriert,
obwohl man der Atmosphére formal keine duflere Berandung zuspricht. Damit ergibt sich
eine wesentlich groflere horizontale als vertikale Ausdehnung (vertikale Ausdehnung an-
hand der Distanz von Nord- zu Siidpol ~ 20000 km) der Atmosphére [Liljequist (1984)].
Die Erdgravitation hat nicht nur eine rein existenzielle Bedeutung fiir die Atmosphére,
sondern ist auch der kritische Faktor hinsichtlich deren vertikalen Aufbaus. Dies beinhal-
tet, dass jegliche atmosphérische Zirkulation mit einer Ausdehnung gréfer 10 km als eine
quasi - horizontale Bewegung angesehen werden kann. Somit ist die vertikale Bewegung
der Gaspartikel stets wesentlich kleiner als deren horizontale Verschiebung im Gegensatz
zu kleinskaligeren Zirkulationen, wo die horizontale Skale nicht iiber die der Vertikalen hin-
auskommt. Diesen kinematischen Zwingen ist die Stromung der Luft ausgesetzt.

Die Strukturierung der Atmosphére beruht auf physikalischen Gesetzen. Sie ist z. B. durch
die physikalischen Gréflen Druck und Temperatur gestaffelt. Wahrend der Luftdruck und
damit auch die Luftdichte wegen der abnehmenden Gravitationskraft der Erde mit zuneh-
mender Hohe kontinuierlich abnimmt, weist hingegen die Temperatur Minima und Maxima
auf dem Weg durch die Atmosphére auf. Anhand dieses Temperaturprofils ldasst sich die
Atmosphére in verschiedene Bereiche gliedern. Vom Erdboden an sinkt die Temperatur bis
in eine Hohe von ca. 10 km (die Tropopause), solange keine Inversionsschicht fiir einen
positiven Temperaturgradienten sorgt. Dieser Abschnitt wird Troposphére genannt. In der
dariiber liegenden Schicht, der Stratosphére, nimmt die Temperatur aufgrund der Ozon-
absorption bis auf ca. 0 °C in einer Hohe von 50 km wieder zu. Oberhalb dieser Schicht
schliefit sich die Mesosphére an, in der die Temperatur wieder abnimmt, um ab einer Hohe
von ca. 80-90 km wieder stark anzusteigen. Aus diesem Grund wird der oberste Bereich
der Atmosphére auch Thermosphére genannt.

Neben der Temperatur gibt es noch die Moglichkeit der Einteilung der Atmosphére auf-
grund ihrer Gasdurchmischung in Homosphére und Heterosphére. In der Homosphére fin-
det man eine weitgehend eine gleichméflige Verteilung der Gasbestandteile unabhéngig

von ihrer Molekiilmasse, wohingegen in der Heterosphéire die Gasmolekiile auf Grund der
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Boltzmann-Statistik molekularkinetisch entmischt werden. In den oberen Bereichen der
Erdatmosphiére steigen die freien Weglédngen der Molekiile auf Grund des geringen Drucks
an [Kockarts (2002)].

Als weiteres Kriterium existiert die elektrische Ladung der Atome als eine Einteilung der
Lufthiille. Bis etwa 75 km spricht man von der Neutrosphére und dariiber hinaus von der

Ionosphére, welche sich durch ihre Ionenkonzentrationen unterscheiden.

2.3 Rolle des Wasserdampfes in der Atmosphare

Da der Wasserdampf in den infrarot-technischen Aufnahmen dieser Arbeit eine zum Teil
entscheidende Rolle spielt, soll hier kurz die Funktion des Wasserdampfes in der Atmo-
sphére dargelegt werden.

Das anorganische Element Wasser tritt in der Atmosphére in den drei Aggregatzustdnden
fest, fliissig und gasférmig auf. Der gasformige Zustand des Wassers, der Wasserdampf, ist
das wichtigste Treibhausgas in der Atmosphére und tragt somit zum Treibhauseffekt bei.
Denn es ist ein wesentlicher Absorber von langwelliger Strahlung und verhindert somit die
ungehinderte Abstrahlung der terrestrischen Warmestrahlung. Aus diesem Grund sind die
physikalischen Merkmale des Wasserdampfs in der Atmosphére von enormer Bedeutung
fiir das Klima auf der Erde.

Im fliissigen Zustand kommt Wasser meist in Wolken vor, deren Wirkungen auf das Klima
noch nicht komplett verstanden werden. Dazu zahlt z. B. der unterschiedliche Tempera-
tureffekt, welchen die Wolken in verschiedenen Hohen auf der Erde haben. Zum einen gibt
es den Abschattungseffekt der kurzwelligen Sonnenstrahlung und der damit verbundenen
Abkiihlung (Kiihlfunktion) bzw. die Unterdriickung der Ausstrahlung der Erde. In fester
Form spielt Wasser vor allem in hohen Zirruswolken oder sogar in der Stratosphére als
Polare Stratosphérische Wolke (PSC) eine Rolle. Bei diesen Eiswolken gilt dhnliches wie
fiir die Fliissigphasenwolken. Deswegen ist es wichtig, dem Wasser in seinen verschiedenen
Formen in der Atmosphére Beachtung zu schenken, um somit mehr unverstandenen Pro-
zessen in der Meteorologie bzw. Klimatologie auf die Spur zu kommen.

Der in der Troposphére enthaltene Wasserdampf hat seinen hauptséchlichen Ursprung in
der Verdampfung von fliisssigem Wasser von der Erd- bzw. Wasseroberfliche. Nahezu keines
der gasformigen Elemente (Stickstoff, Sauerstoff, Argon, Kohlenstoffdioxid) ist so grofen
Schwankungen unterzogen wie der Wasserdampf, weshalb dessen Verteilung in der Atmo-

sphére recht unregelmafig ist. Durch diese Schwankungen ist es schwierig den genauen
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Beitrag zur Strahlungsbilanz abzuschétzen. Verglichen mit Radiosondenmessung lasst sich

am ehesten ein exponentielles Profil an die Werte anpassen [Liidi et al. (2003)].
pu(h) = pu(0)e ="/ (2.1)

In Gleichung 2.1 ist p,,(0) die Wasserdampfdichte am Boden und h, die Skalenhohe. Die Ska-
lenhohe lasst sich so wéhlen, dass die Integration von Gleichung 2.1 den vertikal integrierten
Wasserdampf ergibt. Im Allgemeinen ist fast der gesamte Wasserdampf der Atmosphére in
der Troposphére gespeichert. Dariiber verhindert die Tropopause mit ihrer tiefen Tempera-
tur den Austausch mit der Stratosphére, denn der aufsteigende Wasserdampf gefriert und
sinkt, enthalten in den verschiedensten Formen von Eisteilchen, in tiefere Schichten herab.
Die Verteilung des Wasserdampfes in der Atmosphére hingt vorwiegend von den Prozes-
sen Konvektion, Kondensation und Verdampfung ab. Eine detaillierte Betrachtung dieser
Prozesse wiirde den Rahmen dieser Diplomarbeit sprengen und es wird daher nur auf wei-
terfithrende Literatur verwiesen [Pankrath (1973), Rogers (1996)].

Das Wasser dndert seinen Aggregatzustand von gasformig zu fliissig, indem warme feuch-
te Luftmassen aufsteigen und auf Grund der Abnahme der Temperatur nicht mehr so
viel Wasserdampf enthalten und somit kondensieren. Die relative Feuchte betragt 100 %
und es bilden sich kleine Wolkentrépfchen (Kondensation), welche im Gesamten dann eine
Fliissigwasserwolke repréasentieren. Bei dieser Kondensation stellt die freigesetzte latente
Wiirme zusétzlich Energie fiir den weiteren Aufstieg eines Luftpaketes zur Verfiigung. Die-
se freigesetzte latente Wirme tragt zum Energicaustausch zwischen Aquator und Pol bei,
da wegen des Einstrahlungswinkels die Aquatorgebiete mehr Energie von der Sonne erhal-
ten, als die polaren Gebiete. Erst wenn die Fallgeschwindigkeit der Tropfen grofler als die
Auftriebsgeschwindigkeit wird, endet das Wachstum der Tropfchen durch Kondensation.
Diese Wolken konnen sich durch Einmischung trockener bzw. warmerer ungeséattigter Luft
wieder langsam auflosen oder weiter anwachsen, um riesige Konvektionstiirme, z. B. in den
Tropen, zu bilden. Sie beférdern die Feuchtigkeit komplett durch die Troposphére bis an
die obere Grenze, die Tropopause.

Eine wichtige Grofle bei der Beschreibung des atmosphérischen Wasserdampfes ist der ver-

tikal integrierte Wasserdampfgehalt IWWV (Integrated Water Vapor).

wy = / " pu(h)dh (2.2)

Der IWYV, der von verschiedenen Messinstrumenten gemessen werden kann, wird in der

Einheit [kg/m?] angegeben. Ein typischer Wert von IWV = 20 kg/m? fiir die Sommer-
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monate ist z. B. in [Métzler et al. (2002)] beziffert. Das Ausféllbare Niederschlagswasser
(Precipitable Water) PW mit der Einheit [mm] ist die Menge des fliissigen Wassers in
einer Saule. Diese Hohe der Wassersdule mit einer definierten Flidche berechnet sich indem
der IWV durch die Dichte des Wasser geteilt wird. Mit seinen Eigenschaften ist der Was-
serdampf in der Atmosphére enorm wichtig fiir die Zusammenhénge des Wetters bzw. in

groferen Zeitrdumen fiir das Klima unseres Planeten.

2.3.1 Methoden der Wasserdampfsondierung

Wegen des groflen Einfluss des Wasserdampfes auf das Klima versucht man ihn mit ver-
schieden Systemen zu sondieren. Viele Methoden bei der atmosphérischen Fernerkundung
beruhen auf Wechselwirkung von elektromagnetischer Strahlung mit atmosphérischen Be-
standteilen bzw. darauf, dass die zu bestimmende Quantitdt durch eine Verdnderung ih-
rerseits einen messbaren Strahlungsunterschied am entsprechenden Instrument verursacht.
Wie viele andere atmosphérische Grofien wechselwirkt der Wasserdampf auf ganz spezielle
Art und Weise mit der elektromagnetischen Strahlung. Allerdings sind dafiir ganz bestimm-
te Bereiche des elektromagnetischen Spektrums verantwortlich.

Einige dieser Methoden konnen mit der Absorption solarer Strahlung, der Absorption und
Emission infraroter Strahlung, der Emission von Mikrowellen sowie mit den Laufzeitunter-
schieden umschrieben werden. Im Rahmen dieser Diplomarbeit wird ndher auf die zweite
Methode, die Absorption und Emission von infraroter Strahlung anhand einer verwendeten
Infrarotkamera, eingegangen. Eine kurze Beschreibung satellitengestiitzter Messmethoden
soll nun folgen.

Die Absorption der solaren Strahlung auf dem Weg Sonne-Oberfliche-Sensor wird mit
verschieden Verfahren (z. B. MODIS-FUB) betrachtet. Es wird die Wasserdampftransmis-
sion mit Hilfe des Verhéltnisses zweier benachbarter Kanéle ermittelt, wobei sich einer der
beiden Kanile in einer Absorptionsbande des Wasserdampfes befindet. Auf diese Weise
lasst sich durch das Verhéltnis der beiden Strahldichten der einzelnen Kanéle eine Aus-
sage iiber den Gehalt an atmosphérischen Wasserdampf geben. Es wird an dieser Stelle
von monochromatischer Strahlung ausgegangen. Die Ableitung und genaue Beschreibung
dieser Messmethode mit einzelne Vergleichstests sind in [Albert et al. (2005)] detailliert
aufgefiihrt.

Eine etwas andere Methode, dem atmosphérischen Wasserdampf zu erfassen, ist das Global

Positioning System (GPS). Das GPS - Signal wird auf dem Weg zum Empfénger von der
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Atmosphére beeinflusst und enthélt wertvolle Informationen iiber deren Eigenschaften. Der
Fehler, der bei der Navigation mit GPS wesentlich stort, wird im Bereich der Meteorologie
fiir eine Aussage iiber die Eigenschaften der Atmosphére genutzt. Dieser gibt eine Angabe
zum Wasserdampf in dem durchstrahlten Medium wieder. Dieses aus mindestens 24 Sa-
telliten und Receivern bestehende System kommuniziert durch elektromagnetische Signale
im Mikrowellenbereich (19 cm, 24 ¢cm). Auf dem Weg durch die Atmosphére durchquert
das Signal verschiedene Atmosphérenschichten mit unterschiedlichen Brechungsindizes. Da-
her kommt das Signal nicht auf geometrisch direktem Weg zum Empfanger. Es entsteht
ein Wegléangenunterschied, welcher sich in einen trockenen, der von Luftbestandteilen wie
Sauerstoff und Stickstoff abhéngt, sowie einen feuchten Anteil, der nur vom Wasserdampf
abhéngt, zerlegen lisst. Die Totale Laufzeitverzogerung/Wegliangendifferenz kann gemessen
werden. Mit Hilfe von Modellen kann der trockene Anteil berechnet werden. Der feuchte
Anteil des Wegléingenunterschiedes ergibt sich dann aus der Differenz zwischen dem gesam-
ten gemessenen Wegliangenunterschied und dem trockenen Anteil. Dieser nun bestimmte
feuchte Anteil steht im direkten Zusammenhang mit dem vertikal integrierten Wasserdampf
in der Atmosphére und ist daher sehr variabel [Troller (2004)].

Neben den Radiosonden wird noch ein weiteres Messsystem operationell zur Bestimmung
des Wasserdampfes in der Atmosphére eingesetzt. Der Mikrowellen-Profiler des DWD
(Deutscher Wetterdienst) liefert atmosphérische Daten wie Bewolkung unabhéngig von
der Tageszeit. Mit der groflen Wellenldnge stellen Wolken kein Hindernis dar, die atmo-
sphérischen Profile von Temperatur und Feuchte zu bestimmen. Das Prinzip der Mikro-
wellenradiometrie basiert auf der Messung von Strahlung, die atmosphérische Gasmolekiile
durch Rotationsbewegungen emittieren. Aufgrund ihrer Frequenzabhéngigkeit lédsst sich
die gemessene Strahlung eindeutig den jeweiligen Spurengasen zuordnen. Es wird in ver-
schiedenen Kanilen an den Flanken der Wasserdampflinie zwischen 22 und 31 GHz zur
Bestimmung von Feuchteprofilen und zwischen 50 und 60 GHz zur Bestimmung des Tem-
peraturprofils gemessen [Rose et al. (2005)]. Nach der Messung in einigen Spektralinterval-
len mit einem Wasserdampf-Radiometer, wie es z. B. vom DWD in Lindenberg betrieben
wird, kénnen die Profile mittels zweier Methoden berechnet werden. Zum FEinen gibt es
ein Regressionsverfahren, zum Anderen eine Berechnung mittels eines neuronalen Netz-
werkes. Wéhrend das neuronale Netz auf der Strahlungstransportrechnung beruht, wurde
das Regressionsverfahren auf der Basis direkter Vergleiche von Mikrowellenspektren und

dazugehorigen Radiosondenprofilen entwickelt.
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Ein weiteres sehr aktuelles meteorologisches Messgerit ist das LIDAR (Light Detection
and Ranging). Im Gegensatz zu den oben genannten Messgeriten ist das LIDAR eine ak-
tive Fernerkundungsmethode. Es wird aktiv elektromagnetische Strahlung in Form von
Laserimpulsen ausgesendet. Ein kleiner Teil dieser Strahlung wird an den atmosphérischen
Gasen und Aerosolteilchen zuriickgestreut und detektiert. Aus der gemessenen Zeitdiffe-
renz zwischen Aussendung und Empfang der Signale kann die Entfernung der reflektie-
renden Teilchen ermittelt werden. Die gemessene Intensitét gibt hingegen Aufschluss iiber
die Stérke der Reflexion und somit der Konzentration der reflektierenden Teilchen. Um
auf die Konzentration von Wasserdampf bzw. anderer atmosphérischer Bestandteile zu
schlieBen, miissen Impulse in verschiedenen Wellenldngen ausgesandt werden. Durch die
zusétzliche Entfernungsbestimmung ist man in der Lage, gut aufgeloste Vertikalprofile von
atmosphérischen Parametern, u. a. von Wasserdampf, abzuleiten. Dies ist ein grofier Vorteil
gegeniiber den anderen Messmethoden. Auf weiterfithrende Literatur zu diesem Thema sei

jedoch auf [Guzzi (2003)] und [Hinkley (1976)] verwiesen.
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3 Grundlagen

Um die Ausarbeitungen iiber die Infrarot-Thermografie in den nachfolgenden Kapiteln bes-
ser verstehen zu kénnen, werden in diesem Kapitel die grundlegenden Gesetze der Strah-

lungsphysik und die Wechselwirkung der Strahlung mit der Atmosphére erliutert.

3.1 Fernerkundung der Helligkeitstemperatur

Fernerkundungsverfahren erfreuen sich in der gegenwértigen Zeit und dem heutigen Wis-
senschaftsstandard immer gréflerer Beliebtheit. Man ist in der Lage, eine umfassende In-
formation iiber ein Medium zu erlangen, ohne es durch Einbringen von Messinstrumenten
wesentlich zu stéren. Des Weiteren bekommt man einen Uberblick iiber das Messgebiet.
Beriihrungslose Messverfahren liefern Informationen von vielen Orten zu einem bestimm-
ten Zeitpunkt. Genau diese Eigenschaften besitzt die Infrarotkamera und lésst sich damit
gut in das umfangreiche System der Fernerkundung einreihen. Das néchste Kapitel soll die

physikalischen Eigenschaften der Warmestrahlung néher erlautern.

3.1.1 Das elektromagnetische Spektrum

Das elektromagnetische Spektrum wird von den unterschiedlichen Arten der elektromagne-
tischen Wellen beschrieben. Es umfasst einen Wellenléngenbereich von iiber 13 Grofien-

ordnungen.

Das fur den Menschen sichtbare Spektrum (Licht)

Infrarot

_ —
400 nm | 450 nm S00nm  |550nm |600nm 1650 nm 750 nm

! !
Hiihen- Gamima- harte.  mitdere.  weiche. [ It arit. Terahertz- | Radar  MW-Herd |UHF | LKW Mitte lwelle hoch-  mittel.  nigder.
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Abbildung 3.1: Spektrum der elektromagnetischen Strahlung, [Wikiversity (2008)].

Dieser reicht von 1 nm bis hin zu einigen Kilometern Wellenléinge. Angefangen bei der

kurzwelligen Rontgen- und UV-Strahlung iiber den anschliefend nur kleinen Bereich der
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sichtbaren und der in dieser Arbeit wichtigen infraroten Strahlung bis hin zu den langwel-
ligen Mikrowellen- und Rundfunkwellen kann man das elektromagnetische Spektrum zur
besseren Ubersicht unterteilen. Die Infrarotstrahlung schlieBt sich im Bereich der langwel-
ligen Seite des sichtbaren Spektrums an das rote Licht bei einer Wellenlédnge von ca. 760 nm
an und erstreckt sich bis etwa 1 mm Wellenldnge. Bei der infraroten Temperaturmessung
ist allerdings nur der Bereich bis etwa 20 gm von Bedeutung. Dieser unterteilt sich noch-
mals in das Nahe Infrarot (SWIR), das Mittlere Infrarot (MWIR) und das Ferne Infrarot
(LWIR).

Erst in der zweiten Hélfte des 19. Jahrhunderts gelang die Erkenntnis, dass Warmestrahlung
und andere elektromagnetische Wellen wie sichtbares Licht und Radiowellen wesensgleich
sind. Jetzt folgte die Entdeckungen der Strahlungsgesetze durch KIRCHHOFF, STEFAN
- BOLTZMANN, WIEN und PLANCK [InfraTec (2008)].

3.1.2 Grundlegende physikalische Gesetze

Die Energie der Strahlung lasst sich durch die Frequenz bzw. unter Hinzunahme der Licht-

geschwindigkeit durch die Wellenlénge beschreiben.

E=hy= % (3.1)

Je kurzwelliger dabei die Strahlung, desto grofler ist der Betrag der bereitgestellten Energie,
da E o< 1/A. Damit ldsst sich auch erkliaren, warum die maximal ausgestrahlte Energie der
Erde geringer ist als die der Sonne. In Abbildung 3.2 ist die jeweils abgegebene Strahlungs-
energie eines mit der Temperatur 6000 K (Sonne) und 300 K (Erde) strahlenden Schwarzen
Korpers dargestellt.

Ein Korper, der all die auf ihn gerichtete Strahlung aufnimmt und spéter wieder abgibt,
wird in der Literatur als Schwarzer Korper bezeichnet. Ein idealer Schwarzer Koérper ist
so definiert, dass er Strahlung jeder Wellenldnge vollkommen absorbiert. Dies beinhaltet
auch, dass kein Korper bei gegebenen Werten der Temperatur und der Wellenlénge eine
stiarkere Emission aufweisen kann als eben der Schwarze Korper [Kraus (2004)]. Die Emis-
sion ist die Fahigkeit eines Korpers, Energie in Form von Wellen oder Teilchen abzugeben.
In der Natur existiert kein idealer Schwarzer Korper, denn feste Korper wie Kohle, die dem
Betrachter schwarz erscheinen, sind nur im sichtbaren Spektralbereich schwarz. In anderen
Wellenlédngenbereichen zeigen sie Reflexionen und kénnen damit nicht die gesamte auftref-

fende Strahlung aufnehmen. Alle natiirlichen Korper haben eine Emissivitat von 0 < € < 1.
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Abbildung 3.2: Die mit dem PLANCKchen Strahlungsgesetz berechneten Strahlungskurven
eines Schwarzen Kdérpers. Die durchgezogene Linie entspricht der Strahlung eines Korpers mit der

Temperatur von 6000 K und die gestrichelte Linie eines mit 300 K.

Diese Emissivitét léasst sich folgendermaflen berechnen:

B Enatﬁrlich ()\)

e(N) = ESTM()\)

(3.2)

Hierbei ist Eratirlich die Ausstrahlung eines natiirlichen Korpers und E*"w@* die eines
Schwarzen Korpers. Jeder natiirliche Korper hat seine eigene spektrale charakteristische
Emissionkurve, d. h. die Emissivitat ist fiir jede Wellenléinge A\ verschieden. Es hat sich
in der Praxis bewéhrt, die Gesetzméfigkeiten auf einen so genannten “natiirlich” Grauen
Korper anzuwenden, bei ihm die Emissivitédt nicht mehr von der Wellenldnge abhéngig ist.
Zuerst gelang es PLANCK die spektrale Verteilung der von einem Schwarzen Korper aus-
gesandten Strahlung zu beschreiben. Man formuliert das PLANCKsche Strahlungsgesetz
folgendermaflen:

M) = (33)

Ao (exwt — 1)

In Gleichung 3.3 ist h = 6,6256-1073%Js das PLANCKsche Wirkungsquantum, k die STE-
FAN - BOLTZMANNkonstante, ¢ die Lichtgeschwindigkeit im Vakuum, T die Temperatur

und A die Wellenlénge der Strahlung. Wie bereits oben gezeigt, ist die ausgesandte Strah-
lung abhéingig von der Wellenlénge und zusétzlich noch von der Temperatur des Korpers.
Die Erde mit einer durchschnittlichen Temperatur von ca. 300 K besitzt eine andere Strah-

lungskurve als die Sonne mit 6000 K. Dies erkennt man sehr gut an den beiden Ener-
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giemaxima in Abbildung 3.2. Das Maximum der von der Sonne abgegebenen Strahlung
liegt zwischen 400 und 500 nm im griinen Wellenldngenbereich. Dies ldsst sich mit dem
WIENschen Verschiebungsgesetz berechnen, welches im unteren Abschnitt néher erlautert
wird. Erst Objekte mit einer Temperatur grofler 500 °C emittieren auch Licht im sichtba-
ren Bereich, was als Glithen von Eisen bekannt ist. Die gesamte Strahlung, die ein Korper
einer bestimmten Temperatur abgibt, ist gleich der Fliche unterhalb der PLANCKschen
Strahlungskurve. Dies beschreibt folgendes Integral.
Az A =0
M(N)dA mit (3.4)
A1 Ay = 00

Integriert man das PLANCKsche Strahlungsgesetz iiber alle Wellenléngen, erhélt man so-
mit das bekannte Gesetz von STEFAN-BOLTZMANN. Die Strahlungsenergiemenge, die
von einer Fliacheneinheit und in einer Zeiteinheit von der Materie abgegeben wird, ist ent-
sprechend dem STEFAN-BOLTZMANNschen Gesetz, proportional zur vierten Potenz der
Temperatur der Flécheneinheit [Liou (2006)]. Der sich berechnende Proportionalitétsfaktor
o ist die STEFAN-BOLTZMANN-Konstante o = 5,67 - 1078 W/m?K*.

M =oT* (3.5)

Da man theoretisch die gesamte Strahlung M eines Korpers messen kénnte, wiirde man iiber
diese Beziehung auf die Temperatur des Strahlung aussendenden Korpers schliefen. In der
Praxis konnen jedoch die meisten Geréte nur einen stark begrenzten Wellenldngenbereich
abdecken, ist das Gesetz von STEFAN-BOLTZMANN nur eingeschrinkt anwendbar. Statt-

dessen miisste eine Integration iiber einen begrenzten Wellenldngenbereich erfolgen.

1,6

0.5

Spez. Ausstrahlung (W/em?)

Temperatur (°C)

Abbildung 3.3: Spezifische Ausstrahlung eines Schwarzkorpers einer beliebigen Temperatur in
begrenzten Wellenlédngenbereichen, [InfraTec (2008)].
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Will man praktisch thermografische Messungen durchfithren, muss unbedingt die thermi-
sche Messanordnung (siehe Kapitel 3.1.4), die Messstrecke und das Messgeréit mit einbezo-
gen werden.

Die spezifische Ausstrahlung iiber einen begrenzten Wellenléingenbereich ist in Abbildung
3.3 zu sehen. Es ist die spezifische Ausstrahlung in Abhéngigkeit vom Wellenlédngenbereich
iiber der Temperatur des Korpers dargestellt. Es ist erkennbar, dass der begrenzte Wel-
lenldngenbereich (2 - 20 um) in erster Ndherung relativ gut mit dem PLANCKschen Strah-
lungsgesetz tibereinstimmt. Das heifit, es wird nur wenig Strahlung in dem von dem begrenz-
ten Gebiet nicht abgedeckten Wellenldngenbereichen emittiert. Wohingegen bei kleineren
Segmenten (3 - 5 ym oder 8 - 14 pym) die Abweichung zum unbegrenztem Integral wesent-
lich deutlicher wird. Zusétzlich zeigt es das Phidnomen, dass sich diese beiden Strahlungs-
Temperatur-Kennlinien schneiden, was zur Folge hat, dass bei einer Temperatur von 350
°C der 8 - 14 pm Spektralbereich mehr Energie abstrahlt als der kurzwelligere Bereich (3
- 5 pm). Nach einem Schnittpunkt der beiden Strahlungs-Temperatur-Kennlinien bei ca.

350 °C ist es umgekehrt.
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Abbildung 3.4: Diese einzelnen Abschnitte zeigen die Energieabsorption der verschieden Gase.
Der unterste Abschnitt zeigt die gesamte Absorption von den Gasen. Die Form der gesamten

Absorption wird hauptséchlich durch die Wasserdampfabsorption dominiert, [Accetta (1993)].
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Des Weiteren kann die Messstrecke einen bedeutenden Einfluss auf das Messergebnis haben.
Meist ist Luft, mit ihren infrarotoptischen Eigenschaften, das Medium, durch welches die
Strahlung vom Messobjekt zum Messgerit gelangt. Es sind vor allem die beiden im Infrarot
absorbierenden Gase Wasserdampf und Kohlenstoffdioxid, welche die Durchléssigkeit von
Luft in einem breiteren Spektralbereich beeinflussen. Das Ozon besitzt nur einen schmale
Absorptionsbande, welche vor allem in hoheren Schichten zur Wirkung kommt.

Wie in Abbildung 3.4 erkennbar, ist die Absorption von Luft stark wellenldngenabhéngig.
Besonders deutliche Schwankungen sind im kurzwelligen Bereich, wo gute Durchléssigkeit
und starke Dampfung sehr schnell wechseln, bevor man in einen Bereich zwischen 3 - 5
pm kommt, welcher eine relativ gute Transmission besitzt. Diesen Bereich nennt man das
kurzwellige Atmosphérische Fenster. Dieser Spektralbereich ermdoglicht es der Erde ihre
Energie in die dufleren Atmosphérenschichten bzw. den Weltraum abzugeben, bevor zwi-
schen 8 pym und 14 pm das langwelligere Fenster mit schwachen aber dennoch signifikanten
Absorptionsprozessen aufwartet. Hierfiir ist wiederum der atmosphérische Wasserdampf
verantwortlich, der in bei diesen Wellenlédngen ein Absorptionsbereich besitzt. Auflerdem
besitzt Ozon (O3) bei ca. 9.5 pm eine Absorptionsbande.

Viele Infrarotmessgerite messen im Bereich dieses Atmosphérischen Fensters, da hier im
Gegensatz zu Kurzwelligeren, wo bereits iiber Messstrecken von einigen 10 Metern Schwéachung
auftritt, auch {iber lange Strecken hinweg eine recht hohe Transmission vorliegt. Gebiete
mit starker Absorption lassen sich immer bestimmten Gasen zuordnen.

Wie bereits oben erwédhnt, haben die mit dem PLANCKschen Strahlungsgesetz berechne-
ten Strahlungskurven ein Maximum, welches sich mit abnehmender Temperatur zu immer
grofleren Wellenlédngen verschiebt. Um dieses Maximum zu berechnen, muss das PLANCK-
sche Gesetz nach der Wellenldnge A differenziert und Null gesetzt werden. Es ergibt sich

eine Beziehung zwischen dem Maximum der Intensitét bei einer bestimmten Wellenldnge

)\maw .
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Das ist das WIENsche Verschiebungsgesetz. Deutlich erkennbar ist die Antiproportiona-
litdt zwischen maximaler Wellenldnge und der Temperatur des Korpers. Der Proportiona-
litdtswert 2896 errechnet sich aus den Werten des PLANCKschen Wirkungsquantums der
STEFAN - BOLTZMANNkonstante und der Lichtgeschwindigkeit im Vakuum. Je geringer
die Temperatur, desto langwelliger das Strahlungsmaximum. Setzt man in das WIENsche
Verschiebungsgesetz die Temperatur der menschlichen Haut von ca. 32°C (305.15 K) ein,
so ergibt sich das Strahlungsmaximum bei einer Wellenléinge von 9.5 pym. Das Maximum
von 1200°C glithenden Eisen liegt bei kurzwelligeren 2 pm.

Der im Modell beschriebene Schwarze Strahler ist fiir die Betrachtung der Strahlungsge-
setze unerlésslich. Da es in der Natur keinen Schwarzen Strahler gibt, muss das Strah-
lungsgesetz in modifizierter Form auf die in der Natur vorkommenden Strahler angewendet
werden. Folglich haben vom Schwarzen Korper abweichende Objekte einen Einfluss auf un-
ser Messergebnis. Um das Gesetz auf die reale Natur anzuwenden fithrt man den Parameter
des Emissionsgrades ein. Dieser ist ein Maf§ dafiir, wie stark der Korper elektromagnetische
Strahlung abgibt. Demzufolge besitzt ein Schwarzer Strahler einen Emissionsgrad von Eins.
Alle Darlegungen beruhen auf der Annahme, dass sich der Koérper im thermodynamischen

Gleichgewicht befindet [Liou (2006)].
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Abbildung 3.5: Spektrale Emissivitét eines a: Schwarzen Strahlers, b: Grauen Strahlers mit
der Emissivitdt € = 0.75 und c: eines realen Korpers mit einem wellenldngenabhéngigen Emis-

sivititswert, [InfraTecGmbH (2000)].

Integriert iiber alle Wellenlédngen, muss der Emissionsgrad gleich dem Absorptionsgrad sein,
da sonst der Korper mehr Strahlung aufnimmt als er abgibt und somit Energie speichern
wiirde. In der Natur vorkommende Ké&rper absorbieren nur einen Teil der einfallenden

Strahlung, der Rest wird reflektiert oder transmittiert.
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Abbildung 3.5 zeigt den spektralen Absorptionsgrad fiir einen a: Schwarzen Strahler, b:
Grauen Strahler und c: beliebig reellen Korper dargestellt. Der Emissionsgrad variiert
deutlich mit der Wellenldnge. Des Weiteren ist er von der Materialzusammensetzung, der
Oberflachenbeschaffenheit, dem Winkel zur Flachennormalen sowie der Temperatur und
vom Polarisationsgrad abhéngig [InfraTec (2008)]. Bei Metallen ist der Emissionsgrad re-
lativ niedrig, sehr stark von der Oberflachenbeschaffenheit abhéngig und zu gréfieren Wel-
lenldngen hin abfallend. Emissionsgrade konnen experimentell bestimmt werden, indem
man in das Objekt bohrt und die gewohnliche Beriihrungstemperatur in diesem Loch mit

der Strahlungstemperatur vergleicht. A

3.1.3 Temperatur

Laut Becker and Li (1995) miissen verschiedene Temperaturbegriffe unterschieden werden.
Die Thermodynamische Temperatur T}, ist definiert fiir ein sich im thermodynamischen
Gleichgewicht befindliches Medium, geméafl des Zweiten Hauptsatzes der Thermodynamik.
Die Oberflichentemperatur ist fiir nicht isotherme Korper als Temperaturgrenze eines Vo-
lumens, dessen Grofle gegen Null strebt, definiert. Wegen der grolien Oberflichengradienten
und eventuellen lokalen Storungen kann es schwierig sein, die Oberflichentemperatur mit-
tels Thermometer zu messen.

Die Strahlungstemperatur T, wird aus der von einer Oberfliche emittierten Strahlung her-
geleitet. An dieser Stelle wird immer davon ausgegangen, dass der Korper die Eigenschaf-
ten eines Schwarzen Strahlers besitzt, andererseits muss mit einer Emissivitdt ¢ gerechnet
werden. Die Strahlungstemperatur, oder auch skin temperature genannt, und die thermo-
dynamische Temperatur sind fiir homogene und isotherme Fldchen dquivalent. Allerdings
konnen bei Nichtisothermie der Flédchen die beiden Temperaturwerte sehr schwer verglichen

werden [Becker and Li (1995)].

3.1.4 Mathematisches Messprinzip einer Infrarotkamera

Infrarotkameras nehmen elektromagnetische Strahlung im langwelligen Spektralbereich auf.
Ein typischer Spektralbereich ist der von 8 - 14 pum. Vereinzelt gibt es auch Gerite, welche
die Energie in einem anderen Wellenldngenbereich messen, um bestimmte Absorptions-
banden von Gasen zu ermitteln. Die Thermografische Grundgleichung regelt die Strah-
lungsanteile, die von der Infrarotkamera aufgenommen werden und aus welcher dann die

Objekttemperatur berechnet wird.
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Mit Hilfe der schematischen Darstellung in Abbildung 3.6 sollen die verschiedenen Strah-
lungsanteile deutlich gemacht werden. Bei quasi allen infrarot Messungen muss man diese
typische Messanordnung beachten. Das Messobjekt sendet aufler der durch seine Tempera-
tur Yo und seinem Emissionsgrad e emittierte Strahlung ®, auch noch reflektierte Strahlung

®, und transmittierte Strahlungsanteile ®, aus, welche separat betrachtet werden.

Hintergrund \ Umgebung
aus Messstrecke austretende
reflektierte
—-- p
Hintergrund emittierte M
. . —- \
transmittierte A\‘,
. —— - .
Messobjekt Messstrecke Messgeriit
von Messstrecke emittierte
Strahlung Strahlung Strahlung

Abbildung 3.6: Pyrometrisch-thermografische Messanordnung.

Die reflektierte Strahlung ergibt sich aus der Schwarzkorperstrahlung der Umgebung mit
der Umgebungstemperatur ¥, sowie der Stérke der Reflexion des Messobjektes, welche als
Reflexionsvermogen p angegeben wird. Im Gegensatz dazu héngt der durch das Messobjekt
transmittierte Teil der Strahlung von der Hindergrundstrahlungstemperatur ¥zs und von
dem Messobjekt spezifischen Transmissionsgrad 7 ab. Die aufgefithrten Strahlungsanteile

ergeben sich zu

(I)e = €- (I)(igo)
®,=p-2(y) (3.7)
(I)T =T- (I)(’lng)

Dabei beschreibt der hintere Teil der Gleichung die von einem Schwarzen Strahler dieser
Temperatur ausgesandte Strahlung. Diese drei Strahlungsanteile treten additiv (®g = P, +
¢, + &) in die Messtrecke ein. Die verschiedenen Strahlungseigenschaften (e, p, 7) miissen

sich dementsprechend zu Eins addieren. Wenn das Messobjekt keine Strahlung durchlésst,
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also einen Transmissionsgrad von 7 = 0 besitzt, so ergibt sich die Gleichung:

l=e+p+r7
(3.8)
zu 1 =¢€+p.
Deshalb vereinfacht sich die nun in die Messtrecke eintretende Strahlung zu
(I)O = €- @(190) + (1 - 6) : (I)(’lgU) (39)

Diese Strahlung wird beim Passieren der Messstrecke durch Absorption und Reflexion ab-
geschwiicht, sodass hierfiir das Transmissionsvermogen 7, der Messstrecke (z. B. Luft)

angegeben wird. Am Ende der Messstrecke kommt die abgeschwéichte Strahlung ®, an.

Mit der zusétzlich durch die Temperatur der Messstrecke 1, emittierten Strahlung erreicht

das Messgerit letztendlich die Summe @ der beiden Strahlungsanteile.

Der erste Summand der Gleichung 3.11 ist der durch die Messstrecke abgeschwéchte Teil.
Dieser wird komplettiert durch die emittierte Strahlung aus der Messstrecke. Die Messstre-
cke emittiert somit genau den Teil der Strahlung (1 — 7)), der von ihr im gleichen Moment
absorbiert wurde (7); < 1). Setzt man jetzt noch das ®o aus Gleichung 3.9 ein und stellt

nach der gesuchten Objekttemperatur um, so erhélt man

Po—(1—7m) P(nr) 1—¢€): P9
’190 = (I)—l ( ™ ( ) ( U)> . (312)

€

Dabei ist ®(¢}) die geritespezifische, insbesondere durch den spektralen Messbereich be-
stimmte Temperaturkennlinie des Messgerites, wobei ®~! die Umkehrfunktion darstellt.
Die meisten Infrarotkameras sind so eingestellt, dass sich das Messobjekt nicht weiter als
ein paar Meter von der Kamera entfernt befindet. In diesem Fall wird der Transmissions-
grad der relativ kurzen Messstrecke auf 7); = 1 gesetzt. Somit tritt keine nennenswerte
Beeinflussung der Infrarotstrahlung durch Absorption in der Messstrecke auf. Auch der

Teil, der von ihr emittiert wird, kann somit vernachléssigt werden.
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mit € = 1 fiir Schwarzen Strahler
Yo = (D) (3.14)

In Gleichung 3.13 erkennt man sehr gut die Grundlagen der Strahlungsphysik. Geht man
von einem Schwarzen Strahler aus, d. h. dass er all die auf ihn gerichtete Strahlung absor-
biert und anschliefend emittiert, so ist € = 1 und die Gleichung vereinfacht sich nochmals.
Sobald es sich nicht um einen Schwarzen Strahler handelt, also € < 1, zdhlt die Umgebungs-
temperatur in Form der Reflexion am Messobjekt mit zu der in die Kamera eintretenden

Strahlung hinzu [InfraTec (2008)].

3.2 Langwellige Strahlung in der Atmosphare

In diesem Kapitel wird die elektromagnetische Strahlung in der Atmosphére néher betrach-
tet. Allerdings wird auf Grund des Umfanges das Hauptaugenmerk auf den langwelligen
Anteil der Strahlung durch die Atmosphére gelegt. Den langwellige Anteil der elektroma-
gnetische Strahlung mit einer Wellenlénge grofier 4 pm nennt man Warmestrahlung der
Erde oder auch terrestrische Strahlung. Im Gegensatz dazu spricht man von solarer Strah-

lung, wenn man die von der Sonne emittierte kurzwellige Energie beschreibt.

3.2.1 Strahlungshaushalt / Energiebilanz

Die Erde mit ihrer Atmosphére befindet sich bekanntlich im néherungsweise ausgeglichenen
Energiegleichgewicht. Aus diesem Grund muss ungefihr so viel Energie abgegeben werden
wie aufgenommen wird. Diese Energien werden in Form von der Sonne abgegebener und auf
der Erde ankommender Strahlung mit der von der Erde emittierten Strahlung verglichen.
Die Strahlungsflussdichte, der von der Sonne kommenden und iiber alle Wellenlédngen inte-
grierten Strahlung, wird als Naturkonstante bezeichnet und betrégt fiir eine Fliche senk-
recht zur Einstrahlung etwa 1368 W/m?. Sie beschreibt die niiherungsweise konstante Be-
strahlungsstéirke der Sonne an der Obergrenze der Atmosphéire im mittleren Sonnenab-
stand.

Diese “Konstante” unterliegt einer geringen natiirlichen Schwankung, welche sich um einen
Wert von ca. 1 % ansiedelt [Schonwiese (1994)]. Allerdings erhélt jedes Element der Ku-

geloberfliache, welche man sich um die Erde legt, offensichtlich weniger Strahlung von der
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Sonne als es der Solarkonstante entspricht. Die Erde empfingt Sonnenstrahlung nur auf
einer Halbkugel. Schaut man von der Sonne in Richtung Erde, so nimmt diese nur eine
Flache ein, welche kleiner als die der Erdoberfliche ist (Schattenfliche). Genau um die-
ses Verhéltnis verringert sich die auf der Erde ankommende Sonnenstrahlung im globalen
Mittel. Das Verhiltnis der Kreisfliche zur Kugeloberfliche ist 7 R?/4m R?, sodass sich die
Solarkonstante verringert zu

TR e Iy

[}= Erdey _ Tk 1
g 4Trl’:pET’de : 4 (3 5>

Demnach kénnen im Mittel nur noch maximal 343 W/m? von der Erde absorbiert werden.
Geht man davon aus, dass die Temperatur auf der Erde im Mittel konstant ist, es also
weder eine Erwédrmung noch eine Abkiihlung geben soll, miissen sich die einfallende und
die ausgesendete Strahlung kompensieren wenn man von Speicherung der Sonnenenergie
durch Pflanzen absieht.

Im Folgenden wird der Strahlungshaushalt der Erde an der Erdbodenoberfliche im globalen
Mittel betrachtet. Die Strahlungsbilanz E an dieser Flédche ergibt sich aus den beiden
Strahlungsflussdichten zum einen von oben F | und zum anderen von unten E . E |
ist die von der Sonne kommende kurzwellige Einstrahlung und E 7T ist die langwellige
Ausstrahlung der Erde laut STEFAN-BOLTZMANN. Stellt man eine Bilanz auf, in der

sich beide Anteile kompensieren, erhélt man die Strahlungstemperatur der Erde.

I

El=Ii=~.  El=0Th,

E=E|—-E1=0, E|=E1 (3.16)
I I o

- 5= 0T} o — Thrdge = | 1o = 29K =6°C

Die durchschnittliche Temperatur auf der Erde miisste also 6 °C betragen. Da aber aus
klimatologischen Daten eine mittlere globale Lufttemperatur von 15 °C hervorgeht, muss
an dieser einfachen Strahlungsbilanz eine Anderung vorgenommen werden, denn ohne eine
Reflexionsgrad ist dieses Modell unrealistisch. Geht man davon aus, dass ein Teil der solaren
Strahlung reflektiert wird, sei es von Wolken, Aerosolen oder der Erdoberfliche selbst, so
kann dieser Strahlungsanteil nicht dazu verwendet werden die Atmosphére zu erwarmen.
Man definiert einen Reflexionsgrad, welcher von Satelliten gemessen, einen mittleren Wert

von 30 % besitzt. Er wird auch als Albedo bezeichnet [Schonwiese (1994)]. Das vereinfachte
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Modell von Gleichung 3.16 dndert sich zu

1 1
E|=1I ==L Et=0T} . +a-=2
4 4
E=F|-FE1=0, E|=E1 (3.17)

I I / I o
- Z:UTgrde+a'Z> :>TET’d€: Y (1_a)n = 255K = —18°C.

Die mittlere Strahlungstemperatur von -18 °C ist wesentlich tiefer als die 6 °C aus der
obigen Rechnung, da die Erde nicht mehr so viel Energie von der Sonne erhélt. Dieser um
33 K von dem Klimamittel abweichende Wert entspricht in etwa der Temperatur in 5000
m Hohe bei einem Druck von ca. 550 hPa. Ausgehend vom Druck entspricht dies der Mitte
der Atmosphére.

Man kann also von einem Gleichgewicht zwischen solarer und terrestrischer Strahlung spre-
chen. Das Zusammenwirken dieser beiden Anteile fithrt zu dem viel diskutierten Treibhaus-
effekt der Atmosphére. Dieser entspricht der Tatsache, dass man in Bodennihe eine viel
hohere Lufttemperatur antrifft, als die mit dem obigen Strahlungsgleichgewicht berechnete
Strahlungstemperatur der Erde. Die Erde emittiert mit einer Temperatur von -18 °C Strah-
lung in den Weltraum, wihrend aber in Bodenndhe im langzeitlich globalem Mittel eine
Lufttemperatur in einer Hohe von 2 m 15 °C herrscht. Diese um 33 K hohere Temperatur
lasst sich mit den in der Atmosphére vorkommenden Treibhausgasen z. B. Wasserdampf
und Kohlenstoffdioxid, sowie den Wolken und Aerosolteilchen, welche als Strahler absor-
bieren und emittieren, erklaren.

Diesen Effekt kann man mit Hilfe eines Zwei-Flachen-Modells beschreiben. Der Einfachheit
halber stattet man die beiden Fldachen mit bestimmten Eigenschaften aus. Die obere Flache
stellt die Atmosphére dar, welche die solare Strahlung von der Sonne ungehindert passie-
ren ldsst, aber im langwelligen Spektralbereich jegliche Strahlung absorbiert. Der Erdboden
als untere Fliche besitzt im Solaren ein Reflexionsvermégen von 30 %. Wie auch die obere
Fléche ist der Boden im terrestrischen Wellenlédngenbereich “schwarz”.

Anhand der Skizze in Abbildung 3.7 lédsst sich der Strahlungstransport durch die Atmo-
sphére beschreiben. Die solare Strahlung geht ohne mit ihr zu wechselwirken durch die
Atmosphéarenflache A, trifft auf den Boden, wo nur 70 % dieser Strahlung vom Boden ab-
sorbiert wird. Der Rest wird reflektiert und geht ohne weitere Wechselwirkung zuriick in
den Weltraum.

Durch die absorbierte Strahlung kann der Boden jetzt mit einer Temperatur Tg im terrest-

rischen Spektralbereich strahlen. Also emittiert der Erdboden laut STEFAN-BOLTZMANN
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0.3Ix/4 Ix/4 T}
Energieumschlags-
flache Atmosphére T4 o}
Energieumschlags- oT4

flache Boden T

Abbildung 3.7: Skizze des Zwei-Flichenmodells, mit den dargestellten Pfeilen, welche die Ener-

giefliisse symbolisieren, verédndert nach [Kraus (2004)].

mit 07x. Da die obere Fliche A keine langwellige Strahlung durchlisst, absorbiert sie die
vom Boden kommende Strahlung. In der Realitdt wiirde diese von z. B. Wolken oder Aero-
solen absorbiert. Diese Fliache A muss daher auch mit dieser Temperatur strahlen, jedoch
emittiert sie mit 07" nach oben und unten! Aus diesem Grund bekommt die Bodenfliche
noch zusétzliche Energie, um ihre Temperatur zu erhohen. Die Strahlungsbilanzen der je-

weiligen Flachen lassen sich folgendermaflen darstellen

Bilanz der Fliche A —20T% + oT3 =0
1

Bilanz der Fliiche B oTh — oTh+ 0.7% =0 (3.18)
I

Summe oTi+ 0.7% =0.

Lost man die dritte Zeile nach T 4 auf, so erhélt man wie bereits zuvor fiir die Atmosphéren-
flachentemperatur, -18 °C. Setzt man diese nun in die obere Gleichung ein, dann bekommt
man ein Tz von 303 K = 30 °C heraus. Nun ldsst sich erkennen, dass die Lufttemperatur
am Boden deutlich hoher als T 4 ist.

Diese hohere Temperatur entsteht durch die langwellige Emission der atmosphérischen
Gase Wasserdampf und Kohlenstoffdioxid sowie der Wolken und Aerosolteilchen, hier sche-
matisch in der Flache A. Diesen Effekt der htoheren Temperatur am Boden gegeniiber der
Strahlungstemperatur nennt man Treibhauseffekt der Erde (Glashauswirkung der Atmo-
sphére) [Kraus (2004)].

Allerdings ist diese Temperatur Tz um einiges hoher als die jahreszeitliche Mitteltempe-

ratur, was auf die Einfachheit des Modells zuriickzufithren ist. Zum Beispiel ist die Atmo-
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sphére nicht vollig “schwarz” im terrestrischen Spektrum, sondern es gibt atmosphérische
Fenster (Wellenldngenbereiche), in denen die Atmosphire die terrestrische, von der Erde
abgegebene, Strahlung nicht absorbiert und in den Weltraum abgibt. Weiterhin lasst die
Atmosphére auch die kurzwellige solare Strahlung nicht vollkommen ungehindert zum Erd-
boden passieren. Auflerdem symbolisiert die Fliche B aus 3.18 den Boden, d. h. bei z = 0
m und nicht die dariiber liegende Luftschicht in 2 m Hohe, wo die global gemittelte Luft-
temperatur verglichen wird. Es existieren vertikale Fliisse fiihlbarer und latenter Wérme,
welche Energie in vertikaler Richtung transportieren und dadurch die Lufttemperatur in 2
m Hohe dndern. All diese Eigenschaften der Atmosphére wurden in dem einfachen Zwei-

Flachen-Modell nicht beriicksichtigt.

3.2.2 Wechselwirkung der Strahlung mit der Atmosphare

Sowohl die solare als auch die terrestrische Strahlung unterliegt auf ihrem Weg durch die
Atmosphére bestimmten Wechselwirkungen. Diese kénnen in drei Strahlungsfaktoren zu-
sammen gefasst werden: Absorption, Emission und Streuung. Mit Hilfe dieser Strahlungs-
faktoren veréndert die Atmosphére ihre Strahlungseigenschaften. Wihrend die Intensitiit,
Wellenlénge, Frequenz, Richtung und spektrale Verteilung der Strahlung verdndert wird,
beeinflusst die Atmosphére die Ausbreitungsgeschwindigkeit der Strahlung kaum.

Der entscheidend beeinflussende Prozess in der Atmosphére, der bei der Infrarot-Thermo-
grafie genutzt wird, ist die Absorption. Es ist die Aufnahme von Strahlungsenergie durch
einen Korper oder eine Substanz und dessen Transformation der kurzwelligen Einstrahlung
in entsprechende langwellige Ausstrahlung.

Ein Gasmolekiil wiirde Strahlung einer bestimmten Wellenldnge nur dann absorbieren,
wenn es mit Hilfe der Strahlung seine innere Energie erhohen kann. Die innere Energie der
Gasmolekiile ist gequantelt und lésst sich in verschiedene Zustédnde der Elektronenhiille,
sowie in Schwingungs- und Rotationszusténde einteilen. Durch Absorption von Strahlung
gelangt das Molekiil in einen hoheren angeregten Zustand. Die verschiedenen Ubergéinge der
Zusténde hingen vom Energiegehalt der Strahlung ab. Wihrend elektronische Uberginge
energiereiche und damit kurzwellige Strahlung aus dem UV-Bereich (A < 0.4 um) erfor-
dern, besitzen Ubergénge zwischen Vibrationszustinden typische Energien im infraroten
Spektralbereich (0.7 — 20 um). Rotationsiibergéinge finden erst im ferneren Infrarot jenseits
von 20 pum statt. Der sichtbare Spektralbereich fillt also in die Elektronen- und Vibrati-

onsiibergénge. Die Gasmolekiile stellen das absorbierende Medium dar.
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Die Strahlungsabsorption von Aerosol sollte auch nicht vernachlissigt werden. Allerdings
miissen hier Informationen iiber Materialeigenschaften, Anzahl- sowie GroBenverteilung der
Partikel und der relativen Feuchte der Atmosphére vorhanden sein. Die relative Feuchte ist
insofern von Bedeutung, da atmosphérische Aerosole als Kondensationskerne wirken und
durch Anlagerung von Wasser ihre Absorptionseigenschaften dndern [Liljequist (1984)].
Die Intervalle der Atmosphére, die durch ein hohes Transmissionsvermogen gekennzeichnet
sind (Atmosphérische Fenster) erstrecken sich von 3.4 - 4.2 wm und von 8 - 14 um [Vogt
(1996)]. Trotzdem gibt es in diesen Fenstern schwache Absorptionsprozesse, die einen si-
gnifikanten Einfluss auf ein gemessenes infrarotes Signal haben. Diese Absorptionsprozesse
sind auf den Wasserdampf zuriickzufiihren, der zusétzlich starken Schwankungen unterliegt
[Grant (1990)].

Die Streuung hingegen erfolgt an Partikeln, deren Radius kleiner als die Wellenlénge der
Strahlung ist. Die Wellenldngen im hauptséchlich betrachteten Spektralbereich sind grofl
gegeniiber den Gasmolekiilen aus der Luft. Dieser Zusammenhang wird mit der RAYLEIGH-
Streuung umschrieben. Allerdings ist sie im thermischen Infrarot wegen ihrer A-Abhéngigkeit
vernachlassigbar. Dies gilt auch fiir kleine Aerosolteilchen in der Luft. Man bedenke, dass
bei der Streuung im Gegensatz zur Absorption nur eine Umverteilung der Strahlung in an-
dere Raumrichtungen erfolgt. Resultiert die Streuung allerdings durch Partikel mit Radien
im Bereich 0.1 - 10 pm, also vorwiegend Wassertropfchen, so spricht man von MIE-Streuung
[Warnecke (1997)]. Bei der Fernerkundung im thermischen Infrarot fiir eine wolkenfreie At-

mosphére kann die Streuung in erster Naherung vernachléassigt werden.

3.2.3 Langwelliges Strahlungstransportmodell im infrarotem Spektralbereich

Entsprechend der in Kapitel 3.2.2 vorgelegten Eigenschaften der Atmosphére wird die in ihr
emittierte Strahlung verédndert. Einer dieser Prozesse ist die temperaturabhéngige Emission
und Absorption in der von Strahlung durchlaufenen Luftsdule durch Tropfchen, Aerosole
und vor allem optisch wirksame Gase.

Der Ausgangspunkt der Strahlungstransferbetrachtungen ist das LAMBERT sche Gesetz.
Es verringert die durch das Medium transportierte Strahlungsintensitdt auf Grund von
Extinktionsvorgéangen.

Iy = I e (3.19)

Es ist Iy die in das Medium eintretende Strahlung und I, die durch das Medium abge-
schwéchte Strahlung. Dabei ist =), die wellenldngenabhéngige Extinktion und s die Wegstre-
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cke durch das Medium. Der Begriff der Extinktion bedeutet allgemein die Abschwéichung
der Strahlungsintensitéit durch die Prozesse Absorption und Streuung. Allerdings kann bei
der Fernerkundung im thermischen Infrarot fiir eine wolkenfreie Atmosphére die Streu-
ung in erster Ndherung vernachlissigt werden (siehe Kapitel 3.2.2). Betrachtet man einen
diinnen Strahl, der durch ein Medium, welches sich im thermodynamischen Gleichgewicht
befindet, dringt, so wird er dabei einerseits durch Absorption abgeschwéicht und anderer-
seits durch Emission des Mediums verstérkt. Dies ldsst sich mit der differentiellen Anderung
der Radianz ausdriicken.

U N ) (3.20)
In Gleichung 3.20 ist s der Weg durch das Medium, J; die Quellfunktion und a der Absorp-
tionskoeffizient. Der Absorptionskoeffizient gibt an, wie stark elektromagnetische Strahlung
aufgenommen werden kann. Die linke Seite des Terms symbolisiert die Anderung der Strah-
lungsintensitat auf der Wegstrecke ds. Der Term —a(f)I; charakterisiert eine Art Senke
der Strahlungsintensitit, also ein Strahlung absorbierendes Medium. Hingegen ist a(f).J;

ein Medium, welches emittierend als Quelle der Strahlungsintensitét dient.

Empfinger
I(s0)

Hintergrund| $ = S0 8 5=0

Abbildung 3.8: Randbedingungen fiir die Losung der differentiellen Strahlungstransportglei-
chung (3.20).

Der Absorptionskoeffizient ist gleichzeitig ein Maf fiir die Stéarke der von einem Medium
zuvor aufgenommene und dann mit der jeweiligen Strahlungstemperatur emittierte Inten-
sitat. Fiir die Quellfunktion J; lasst sich das PLANCKsche Strahlungsgesetz aus Gleichung
3.3 einsetzen. Weiterhin wird von der Annahme ausgegangen, dass es sich um eine plan-
parallele Atmosphére handelt, also nur Anderungen in der Atmosphire in vertikaler, aber
nicht in horizontaler Richtung erlaubt sind. Dies bedeutet die Absorptions- und Emissi-
onsprozesse sind unabhéngig von der Azimutrichtung. Dementsprechend ist die Strahlung

nur noch vom Zenitwinkel und der vertikalen Position abhéngig. Diese Differentialgleichung



3 GRUNDLAGEN 27

kann man mit den dafiir bestimmten Randbedingungen folgendermafien schreiben:

50
1,(0) = Iy (sg)e” 70 + / a(N)My(T)e ™" ds
—_—— 0
Hintergrundstrahlung in der Messstrecke
die durch Absorption in emittierte Strahlung (3 21)

der Atm. abgeschwicht wird

mit ... Opazitat 7:/ a(A, s")ds'.
0

Geht man davon aus, dass M = o - T ist, so miissen nur die Temperaturstruktur der
Atmosphére, sowie die Stéirke der Absorption der Gasmolekiile in der Atmosphére bekannt
sein. Die Stérke der Absorption lidsst sich proportional zur Molekiilverteilung der Atmo-
sphire angeben, sofern man den Wasserdampf vernachléssigt. Durch eine Inversion der
Strahlungstransportgleichung léasst sich unter Einbeziehung von Strahlungsgrofien etwas

iiber die Eigenschaften der Atmosphére ableiten.
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4 Meteorologische Erfahrungen aus infrarot-technischen

Aufnahmen

Infrarotkameras haben bei der Temperaturmessung entscheidende Vorteile im Bereich des
storungsfreien Messens einer meteorologischen Grofle. Diese Messverfahren konnen einen
Parameter eines Mediums bestimmen, ohne dies durch Einbringen eventueller Messinstru-
mente zu storen. Bei in situ Messungen wird das zu untersuchende Medium immer beein-
flusst. Ob diese Storung signifikant gegeniiber der Messgenauigkeit ist, soll an dieser Stelle
nicht néaher erlautert werden. Einzelne Fernerkundungssatelliten sind mit einem infraroten
Kamerasystem ausgeriistet, um aus grofien Hohen die Wolkenoberkanten- oder die Erd-
bodenoberflachen-Temperatur zu sondieren. Vom Boden aus werden Infrarotkameras noch
nicht routineméfig zur Beobachtung meteorologischer Grofien eingesetzt.

Fernerkundungsverfahren konnen Informationen von vielen Orten zu einem bestimmten
festen Zeitpunkt liefern. Genau in diesem Punkt liegt der grofie Vorteil der Infrarotka-
mera, bei der ein ganzes Gebiet (Flidche) zu einem einzigen Zeitpunkt betrachtet wird.
Man erhélt eine grofle Dichte der Messdaten, welche von in situ Gerdten nicht anndhernd
erreicht werden kann. Oft geben Fernerkundungsaufnahmen auch einen iiber eine Weg-
strecke x integrierten Messwert wieder. Finerseits ist es von Vorteil einen integralen Wert
eines Parameters zu bekommen, andererseits ist man auch an Profilen interessiert. Die-
se zeigen den Fernerkundungsverfahren Grenzen auf und kénnen ohne zusétzliche Daten
kaum hervorgebracht werden. Allerdings gibt es auch Nachteile, denn ohne Beachtung der
Umgebungsbedingungen muss mit einem modifizierten Ergebnis gerechnet werden. Diese

zusatzlichen Parameter miissen bekannt sein.

4.1 Grundlegende Aufgabenbereiche der Infrarot-Thermografie

Diese beriihrungslose Temperaturmessmethode findet in vielen Bereichen Anwendung. Auf-
grund der oben genannten Vorteile werden diese der in situ Temperaturmessung bevorzugt.
Soll z. B. ein technisches Gerit iiber einen léngeren Zeitraum {iberwacht werden, kann
dies mit einer Infrarotbildkamera erfolgen, denn viele technische Geréte werden heify be-
vor sie ausfallen. So kann man wichtige Bauelemente stéindig beobachten und bei Bedarf
austauschen, bevor der Ausfall von Teilen zu grofleren Schidden an der Gesamtheit der
Maschine fiithrt. Da die Infrarotkameras diese Problemstellen friihzeitig entdecken, wer-

den sie zu einem extrem kosteneffizienten Instrument. In diesem Zusammenhang werden



4 METEOROLOGISCHE ERFAHRUNGEN AUS INFRAROT-TECHNISCHEN AUFNAHMEN 29

Qualitétssicherungen durch Beobachtungen mit der Kamera durchgefiihrt. Qualitdtsunter-
schiede lassen sich durch unterschiedliche Oberflachentemperatur erkennen.

Genau diese Temperaturunterschiede helfen der Medizin beim Erkennen von Verletzungen.
Die Feuerwehr setzt diese Gerite ein, z. B. beim Aufspiiren von Personen in verrauchten
Gebauden oder der Suche nach Vermissten bzw. Verbrechern im Wald oder bei Dunkelheit.
Bei der Brandbekdmpfung werden versteckte Glutnester aufgespiirt und koénnen dadurch
unschédlich gemacht werden. Gerade in der Dunkelheit ldsst sich mit der fiir die Augen
unsichtbaren Warmestrahlung verschieden warmer Objekte sehr gut erkennen.

Eine weitaus groflere Rolle spielt die Thermografie in der Baubranche zur Visualisierung von
Energieverluste. Wie Abbildung 4.1 zeigt, kann man Schwachstellen in der Warmeddmmung
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Abbildung 4.1: Wirmebild eines Gebédudes mit typischen Wérmebriicken wie schlecht abge-
dichteten Rolladenkésten, Heizkorpernischen sowie Fehler in der Aufenddmmung der Winde.

[Bundesverband Deutscher Baustoff-Fachhandel e. V. (2008)]

und Undichtheiten von Heizungsanlagen sichtbar machen. Solche Energieverschwender wer-
den Wérmebriicken genannt, an welchen die Wérme relativ leicht zur Oberfliche der Au-
Benwand gelangen und mit der Infrarotkamera detektiert werden kann. Somit geht dem
Haus Warmeenergie nach auflien verloren und es herrscht an der Innenseite der Wand eine
tiefere Temperatur. An solchen Stellen kann es zur Auskondensation bzw. Niederschlag von
Feuchtigkeit aus der Umgebungsluft kommen.

Bei der Gebdudethermografie sind einige wichtige Parameter genau einzuhalten, um ver-
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niinftige Abbilder der Warmestruktur des Gebédudes zu erzielen. Es muss mindestens ein
Temperaturunterschied von 10 K zwischen Innen und Aufien vorliegen, damit die Warmebriicken
auch sichtbar werden. Des Weiteren sollte keine direkte Sonnenstrahlung auf die Hauswand
fallen und die Windgeschwindigkeit sollte wahrend der Messung 1 m/s nicht iiberschreiten,
da sonst Abweichungen der Temperaturmessung auftreten konnen. Bei zu starkem Wind
wird die hauchdiinne Luftschicht, die sich {iber der Oberfliche der Wand bildet, sofort
wieder weggeblasen und die Messung dadurch beeintréichtigt. Mit der Infrarotkamera wird
nur die oberste Schicht der Oberfliche detektiert und infolge des Warmetransports durch
Wind veréndert sich diese oberste Schicht der Oberflichen recht schnell.

Das Leipziger Institut fiir Meteorologie (LIM) hat einige Erfahrungen mit der Infrarotka-
mera gemacht. In diesem Zusammenhang kam sie bei dem Experiment STINHO (STruk-
tur des turbulenten Transports iiber INHOmogener Unterlage) in Lindenberg zum Einsatz.

Damit wurde die Inhomogenitét der Temperaturverteilung verschiedener Bodenoberflachen

verdeutlicht [Raabe (2005)].

4.2 Eigene Anwendungen mit der Kamera

In diesem Abschnitt sollen die eigens durchgefiihrten Infrarotaufnahmen meteorologisch be-
trachtet werden. Fiir die in der Diplomarbeit verwendeten Aufnahmen stand eine scannende
Infrarotkamera zur Verfiigung. Es handelt sich hierbei um das Gerét vom Typ Varioscan
3021-ST. Mit dieser sind alle nachfolgenden Bilder entstanden. Weiterhin wird versucht die

meteorologische Erkenntnis aus den Warmebildern abzuleiten und diese darzustellen.

4.2.1 Bodenoberflaichentemperatur

Der vorwiegende Verwendungszweck dieser Kamera besteht darin, einen festen Korper zu
sondieren, wie beispielsweise die Messung der Erdbodentemperatur. Diese gilt als ein Maf3
fiir die in dem Erdboden gespeicherte Wérmeenergie und ist somit fiir die Beschleunigung
wichtiger chemischer Reaktionen und Entwicklungsprozesse im Erdboden verantwortlich.
Eine Temperaturerhchung um 10 K steigert die Reaktionsgeschwindigkeit biochemischer
Prozesse um das zwei- bis dreifache in einem Temperaturbereich zwischen 0°C und 40 °C.
Die Temperatur ist einer von den im Boden stark schwankenden Parametern. Sie ist
abhéngig, von der Warmezufuhr bzw. dem Wéarmeverlust, aber auch von speziellen Bo-
deneigenschaften wie Warmekapazitdt und Warmeleitfahigkeit. Der positive Eintrag, d. h.

die Warmezufuhr erfolgt fast ausschlieBlich durch die Sonneneinstrahlung, welche in ih-
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rer Intensitit stark schwankt. Die Wiarmeverluste beinhalten die Warmeabstrahlung des
Bodens sowie den Verlust durch die Verdunstungswérme. Diese beiden Fliisse nennt man
fithlbarer- und latenter Warmestrom.

Die Wiarmekapazitat ist stark abhéngig vom Wassergehalt des Bodens, da die Warme-
kapazitit von Wasser deutlich hoher ist als die von Luft bzw. mineralischen und orga-
nischen Substanzen. Weiterhin ist die Wirmeleitfahigkeit stark vom Luftgehalt des Bo-
dens abhéngig. Luft ist ein Warmeisolator und kann somit die Wéarmeleitfahigkeit des Bo-
dens primér bestimmen. Man kann hiermit sagen, dass sich ein feuchter Boden langsamer
erwarmt, dafiir aber seine Wérme besser speichert und damit langsamer abgibt [Schroeder

(1992)].
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Abbildung 4.2: Tagesgang der Temperatur  Abbildung 4.3: Jahresgang der Tempe-

in verschiedenen Bodentiefen, [Geiger (1961),  ratur in verschiedenen Bodentiefen, [Geiger
Mie8 (1968), Scheffer and Schachtschabel — (1961), MieB (1968), Scheffer and Schachtscha-
(2002)]. bel (2002)].

Die Bodentemperatur unterliegt aufgrund des Zusammenspiels dieser vier Faktoren periodi-
schen Schwankungen, welche zu Einfithrungszwecken in Abbildung 4.2 und 4.3 abgebildet
sind. Diese findet man in der Zeitskala von einem Tag bzw. {iber die Jahreszeiten bis zu
einem Jahr. Je tiefer man in den Boden vordringt, desto geringer sind die Schwankun-
gen, welche ihr Maximum in der Mittagszeit bzw. Sommermonaten haben, ausgeprigt und
der Boden wird hinsichtlich der Temperaturdnderung tréager. Dabei treten die Schwankun-
gen zeitlich verzogert auf. Die Temperaturschwankungen im Boden resultieren aus dem
rhythmischen Wechsel zwischen Ein- und Ausstrahlung. Der Energieaustausch geht an der
Erdbodenoberfldche von statten. Dementsprechend sind die Temperaturschwankungen im

tages- sowie im jahreszeitlichen Verlauf am Grofiten.
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Es wird deutlich, dass mit steigender Bodentiefe das Tagestemperaturmaximum sich im-
mer weiter in Richtung 18 Uhr verschiebt. Genau dieser Effekt ist in der jahreszeitlichen
Schwankung zu erkennen. In 500 cm Tiefe befindet sich das Maximum erst im Monat Ok-
tober, wihrend es in 63 cm Tiefe schon Mitte August erreicht wird.

In Verbindung mit einem Projekt sollten bei Feldmessungen in der Néhe von Hannover /Fuhr-
berg die vertikalen Strome fiihlbarer und latenter Warme ermittelt werden. Gleichzeitig
waren noch andere Institute mit verschiedenen Messinstrumenten am Messplatz vertreten.
Die vertikalen Strome sollten mittels akustischer Laufzeittomografie bestimmt werden, wo-
bei der Zeitpunkt der Umkehrung der Stréme bei Sonnenauf- bzw. Sonnenuntergang von
enormer Bedeutung ist. Mit Hilfe der Bodenoberflachentemperatur kann der Zeitpunkt die-
ser Umkehrung genauer bestimmt werden.

Die Bestimmung der Erdbodenoberflichentemperatur wurde mit Hilfe der Infrarotkame-
ra, mit der man im Zeitraum von Sonnenauf- und Sonnenuntergang ca. jede Minute ein
Bild aufnahm, getéatigt. Das Temperaturfeld des Messplatzes wurde von einer etwas erho-
benen Position durchgefiithrt. Das Messfeld war mit etwa kndchelhohen Grésern bestiickt.

Abbildung 4.4 zeigt ein Foto vom Messplatz aus der Blickrichtung der Kamera.
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Abbildung 4.4: Foto des Messplatzes und chronologisch angeordnete Infrarotbilder vom Mess-
platz in Fuhrberg. [(1.Reihe links) Foto (1.Reihe rechts) 3:28 Uhr; (2.Reihe links) 3:59 Uhr (2.Reihe rechts) 5:04 Uhr;
(3.Rethe links) 5:10 Uhr (3.Reihe rechts) 5:27 Uhr; (4.Reihe links) 5:40 Uhr (4.Reihe rechts) 5:50 Uhr].
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Auf den chronologisch geordneten Infrarotbildern in Abbildung 4.4 ist neben dem mit ei-
nem weilen Trapez eingegrenzten akustischen Messfeld auch noch ein Gestédnge von einem
abgebauten Zelt zu sehen, welches von anderen Instituten bei ihren Messungen genutzt
wurde. Um diese Bilder auszuwerten, kann mit Hilfe einer Software die Temperatur eines
jeden Pixels innerhalb des Trapezes ausgelesen und ein Temperaturmittelwert berechnen
werden, womit man einen Uberblickswert der Bodentemperatur erhélt.

Auf dem rechten Bild in Reihe eins ist eine relativ homogene Temperaturverteilung zu se-
hen. Die durchschnittliche Strahlungstemperatur betrigt 6.3 °C. Eine knappe halbe Stunde
spater ist die Strahlungstemperatur des Bodens auf 8.4 °C gestiegen. Die Vermutung liegt
nahe, dass diese Erwarmung aufgrund des nahenden Sonnenaufgangs, bzw. dessen Strah-
lungsenergie von diffusem Licht von statten geht. Doch dann ist in der Abbildung 4.4 wieder
eine Abkiihlung des Bodens erkennbar (2. Reihe rechts). Die Strahlungstemperatur sank
bis auf einen Wert von 5.4 °C, bevor dann die Erwdrmung durch die Sonne begann. Auf
dem Bild vom Zeitpunkt 5:10 Uhr MEZ (3. Reihe links) lassen sich schon die ersten inho-
mogenen Stellen feststellen, welche von den Sonnenstrahlen als erstes erreicht werden. Auf
den folgenden Bildern erkennt man nicht eine so homogene Temperaturverteilung des ge-
samten Messplatzes wie auf den ersten Bildern, sondern eine stark indifferente Erwarmung
einzelner Flachen. Dies hingt mit dem unterschiedlichen Erreichen der Sonnenstrahlen der
einzelnen Flichen zusammen. Schon 40 min nach Sonnenaufgang ist die durchschnittliche
Erdbodenstrahlungstemperatur auf 11.2°C angestiegen.

Bei der genauen Betrachtung des Himmels wéhrend der Messung konnte man eine recht
dicke Wolke erkennen, die im Zeitraum 3:21 Uhr bis 4:15 Uhr MEZ iiber den Messplatz
zog. Aufgrund dieser Wolke konnte der Boden nicht mehr so stark abstrahlen und somit die
Wairmeenergie aus tieferen Schichten im Boden nach oben strémen, wihrend im wolkenlo-
sen Fall die Warmeenergie in Form von langwelliger Strahlung abgegeben werden konnte.
Nach dem Durchzug der Wolke und dem damit verbundenen ansteigen der Strahlungstem-
peratur des Bodens konnte dieser durch steigende Abstrahlung erst wieder ab ca. 4:10 Uhr
MEZ auskiihlen. Nachdem gegen 5:10 Uhr MEZ die ersten Sonnenstrahlen den Boden er-
reichten, stieg die Bodenstrahlungstemperatur schnell an.

In Abbildung 4.5 ist weiterhin die akustisch gemessene Lufttemperatur in 0.5 m und in
2.7 m dargestellt, mit deren Hilfe die vertikalen Wéarmestrome berechnet werden. Da der
Boden nicht als Schwarzer Strahler mit der Emissivitat € = 2 betrachtet werden kann, wird

die Bodentemperatur auf der Grundlage der in Kapitel 3.1.4 beschriebenen Gleichung 3.13
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korrigiert. Es wird infrarote Strahlung aus der Umgebung am Boden reflektiert und von

der Kamera detektiert.
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Abbildung 4.5: Es sind die Zeitreihen der akustisch gemessenen Lufttemperatur (gestrichelte
Linien) vom 18.06.2008 in verschieden Hohen dargestellt. Die durchgezogenen Linien zeigen die
Temperatur des Bodens bei einer Emissivitédt von e= 0.95 unter Einbeziehung der verschiedenen

Umgebungstemperaturen auf der Grundlage der Gleichung 3.13.

In Abhéngigkeit der Grofle der Umgebungstemperatur verschiebt sich die gemessene Bo-
dentemperatur in Abbildung 4.5. Wiirde man bei der Umgebungstemperatur von der Luft-
temperatur (8 °C) in bodenndhe ausgehen, so wire die schwarze Kurve die berechnete
Bodentemperatur. Allerdings wird schnell klar, dass es nicht die infrarote Strahlung der
Luft ist, welche eine Auswirkung auf die Erdbodentemperatur hat. Auf Grund des Win-
kels, mit dem die Kamera auf den Boden schaut, muss eher die kalte Himmelsstrahlung
den reflektierenden Anteil in Gleichung 3.13 iibernehmen. Deshalb ist die rote Kurve in
Abbildung 4.5 mit der Umgebungstemperatur ¥y = -20 °C und die griine Linie mit Jy =
-40 °C berechnet. Dieser Temperaturbereich entspricht der ungefihren Himmelsstrahlung
unter diesem Winkel. Die orange Linie wird ohne Beachtung der Umgebungstemperatur (4
K) berechnet und stellt somit die grofite Abweichung von der realen Temperatur dar.

Um die Erdbodentemperatur noch genauer zu messen, miisste man gleichzeitig die Him-
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melsstrahlung iiber der Wiesenfliche bestimmen. Eine weiter Moglichkeit wire den Boden
von der stérenden Himmelsstrahlung zu schiitzen. Dies konnte mit einem groflen Tuch iiber
der Messflache realisiert werden.

Abbildung 4.5 zeigt auerdem nachts eine deutlich niedrigere Lufttemperatur in 0.5 m Hohe
in der Ndahe des Bodens, als in 2.7 m Hohe, woraus geschlussfolgert werden kann, dass die
Wiérmestrome in Richtung des Bodens gerichtet sind. Allerdings dreht sich diese Differenz
wéahrend des Sonnenaufgangs um, da der Boden und dadurch die knapp dariiber liegenden
Luftschichten stirker erwérmt werden (positiver nach oben gerichteter Warmestrom). Der
Zeitpunkt der Umkehrung der Strome ist laut der Lufttemperaturmessungen gegen 6:45
Uhr MEZ abzulesen.

Egal welche Bodentemperaturkurve man betrachtet, bei Sonnenaufgang steigt sie wesent-
lich starker als die Lufttemperatur an. Erst allméhlich wirkt sich die Temperaturerh6hung
auf die Luftschichten {iber dem Boden aus. Dies verdeutlicht die Erwérmung der Luft-
schichten durch den Boden und die damit verbundenen Warmestréome.

Des Weiteren erfasst die Kamera nur die oberste, 1 mm starke, Schicht, denn nur diese
Schicht gibt Strahlung ab. Ein paar Millimeter weiter unten herrscht eine leicht verénderte
Temperatur. Der Boden ist auch bewachsen, so dass mit der Kamera oftmals leider nur die

Temperatur der Graser gemessen wurde.

4.2.2 Messung einer definierten Wasserdampfwolke

Obwohl der eigentliche Zweck dieser Infrarotkamera darin besteht, einen festen Kérper ohne
durch ihn transmittierte Strahlung zu messen, soll in den néichsten Kapiteln die Sondie-
rung von Wolken bzw. Strukturen mit wolkendhnlichen Eigenschaften beschrieben werden.
Aus meteorologischer Sicht ist es interessant, die Wolkenuntergrenzentemperatur messen
zu konnen und mit Hilfe dieser Temperatur mehr iiber die Eigenschaften der Wolken zu
erfahren. Anhand der Temperatur der Wolke lassen sich Aussagen treffen, wie die Vertei-
lung der Aggregatzustéinde des Wassers innerhalb der Wolke ist.

Die Hersteller der Infrarotkamera geben einen sehr kleinen Fehlerbereich der Temperatur
an, jedoch mit der Einschrédnkung, dass sich das Messobjekt nur einige Dekameter von der
Kamera entfernt befindet. In dieser Einschrankung steckt das Hauptproblem bei der Beob-
achtung der Wolkentemperatur im infraroten Spektralbereich. Bei einer Entfernung unter
einem Dekameter spielt das Medium Luft in der Messtrecke keine grofie Rolle und kann

vernachlissigt werden. Allerdings gewinnt dieser Einfluss bei Entfernungen ab 100 Metern
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an Bedeutung. Da Wolken meist eine Hohe von mehr als 100 m haben und eventuell durch
einen Elevationswinkel die Messstrecke bis zur Wolke noch ldnger wird, muss dieser Einfluss
der dazwischen liegenden Luft quantifiziert werden.

Bei der Messung der Strahlungstemperatur der Wolkenunterkante mit einer Infrarotkamera
vom Boden aus kann die Messstrecke in Bezug auf deren Einfluss auf die langwellige Strah-
lungsenergie der Wolke nicht vernachléssigt werden. Gerade in den untersten Schichten der
Atmosphére befindet sich der meiste Wasserdampf. Da die Infrarotkamera im Bereich 8 -
14 pm misst und sich dort der Absorptionsbereich des Wasserdampfes befindet, wird die
gemessene Strahlung entscheidend beeinflusst. Wie grof3 dieser Einfluss ist, hdngt von ver-
schiedenen meteorologischen Parametern wie der Temperatur der Luftschichten zwischen
Kamera und Wolke, sowie eben erwihnten Wasserdampf ab.

Wenn man sich {iberlegt, dass bei Betrachtung der Wolkenunterkanten der Strahl eine unter-
schiedliche Weglénge durch die Atmosphére bis zur Kamera verfolgt sowie unterschiedlich
lange Wegstrecken durch die z. B. unterste Luftschicht erfdhrt, so ist natiirlich der daraus
resultierende Atmosphéreneinfluss differierend. In Folge dessen ist die an der Kamera an-
kommende Warmestrahlung winkelabhéngig.

Den kleinsten Atmosphérenfehler hiatte man in Zenit-Richtung. Um eine Aussage iiber die
Grofle der Atmosphérenverfalschung zu bekommen, muss man die Wolkenunterkante aus
verschiedenen Winkeln betrachten (siche Abb. 4.14). Entweder man verlegt seinen Standort,
um den Winkel zur Wolke zu verdndern oder man wartet bis die Wolke etwas weiter gezogen
ist, wobei die zeitliche Verdnderung der Eigenschaften der Wolke nicht zu vernachlassigen
ist. Durch diese Verdnderungen kann die Wolkentemperatur variieren. Verantwortlich fiir
diese Eigenschaftsénderung der Wolke sind die Prozesse Diffusion und Advektion zu nen-
nen. Um den Einfluss der zeitlichen Anderung der Wolke so zu verringern, entstand die Idee
der Vermessung einer Wasserdampfwolke eines nahegelegenen Kraftwerkes, in der Leipziger
Umgebung.

Das mit Braunkohle befeuerte Dampfkraftwerk in Lippendorf besitzt zwei Kiihltiirme. Sie
sind ca. 175 m hoch und im Leipziger Siiden von sehr vielen Punkten aus zu sehen. Diese
aus den Kiihltiirmen austretende und bis in grofle Entfernungen sichtbare Wasserdampf-
wolke sollte das Messobjekt der Kamera werden. Anhand der anndhernden Konstanz der
Eigenschaften der Dampfwolke iiber kleine Zeitrdume (ca. 2 h) wiirde diese als eine Art

Kalibrierungswolke fungieren.
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Abbildung 4.6: Vogelperspektivischer Blick auf das Kraftwerk Lippendorf mit den rot numme-
rierten Messstellen. Gelb eingekreist sind die beiden 175 m hohen Kiihltiirme, verédndert [Google

Inc. (2008)].

Beginnend mit einer Messung direkt am Turm wurde die Wolke aus verschiedenen Ent-
fernungen innerhalb kurzer Zeit vermessen und dokumentiert. Eine Ubersicht iiber die
Messorte und der Lage der Kiihltiirme ist in Abbildung 4.6 zu sehen. So miisste bei der
Auswertung der Messungen die Strahlungstemperatur der Wolke bei unterschiedlichen Ent-
fernungen auch unterschiedlich sein, vorausgesetzt die Lufttemperatur ist verschieden von
der Strahlungstemperatur der Wolke. Bis zu einer Entfernung von ca. 10 km war die Wolke
noch gut auf den Bildern der Infrarotkamera zu sehen. Auf den auszuwertenden Bildern
ist zusétzlich der 175 m hohe Kiihlturm zu sehen, dessen Strahlungstemperatur viel ho-

mogener als die der Wolke ist und auch vermessen wurde. Allerdings unterschied sich die
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Strahlungstemperatur der Oberfliche des Turmes nur sehr gering von der Lufttemperatur

und konnte damit nicht fiir die Auswertung des Messstreckeneinflusses verwendet werden.

E1TTNZIRE 1704 (R wr S40 Endermng 4157 m a1 Ta 200 (94645

Abbildung 4.7: Fotografische Auf- Abbildung 4.8: Infrarot Aufnah-
nahme des Kraftwerk Lippendorf me des Kraftwerk Lippendorf von
von der Messstelle 4. der Messstelle 4.

Setzt man eine Strahlungstransportgleichung an, wie sie spiter auch im Modell (Kapitel
5) verwendet wird, so kann die Absorption der Strahlung durch die Messstrecke berechnet
werden. Als Grundlage dafiir dient die eigentliche Strahlungstemperatur des Wolke von der
Messung genau am Kiihlturm und die durch die Atmosphére verdnderte Strahlungstem-
peratur in z. B. 8 km Entfernung ermittelt. Dazwischen strahlt natiirlich die Luft mit der

iiber zwei Stunden gerundeten Lufttemperatur von 9.0 °C.

Messung | Entfernung | Temp. (Wolke) | Temp. (Turm)
Messung 1 3920 m 15.43 °C 9.79 °C
Messung 2 1700 m 16.44 °C 10.03 °C
Messung 3 1150 m 17.41 °C 9.51 °C
Messung 4 1450 m 16.13 °C 9.11 °C
Messung 5 220 m 16.59 °C 10.42 °C
Messung 6 2750 m 17.48 °C 10.97 °C
Messung 7 4500 m 15.46 °C 10.46 °C
Messung 8 6750 m 13.72 °C 10.41 °C
Messung 9 9350 m 12.84 °C 9.34 °C

Tabelle 1: Auflistung der Messungen am Kraftwerkes Lippendorf vom 17.04.2008.

In Abbildung 4.9 sind die in Tabelle 1 aufgelisteten Strahlungstemperaturwerte iiber der
Entfernung dargestellt. Da mit wachsender Entfernung der Einfluss der Messstrecke immer

grofer wird, miissten sich die Temperaturwerte der Lufttemperatur asymptotisch néahern.
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Zum Vergleich soll die gepunktete Linie in Abbildung 4.9 die iiber den Zeitraum der Mes-

sung relativ konstant gebliebene Lufttemperatur darstellen.
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Abbildung 4.9: Exponentielle Abnahme der Strahlungstemperatur der Wolke iiber der Entfer-

nung und dessen Anndherung an die Lufttemperatur (gepunktete Linie).

Die Annéherung der Werte an die Lufttemperatur gibt eine als Beispiel gewéhlte exponen-
tielle Abnahme deutlich wieder. Erst in sehr groflen Entfernungen wird die Lufttemperatur
beinahe erreicht. Mit Hilfe dieser Daten kann man den absorbierenden Einfluss der Mess-
strecke auf diese Strahlungstemperaturwerte der Wolke berechnen. Als Grundlage muss
man die Art Strahlungstransportgleichung 3.21 aus Kapitel 3.2.3 verwenden. In Gleichung
4.1 ist sie fiir diesen speziellen Fall dargestellt, wobei die Hintergrundstrahlung I,(sq) und
die emittierte Strahlung M, (7") durch das STEFAN-BOLTZMANNsche Gesetz ersetzt wur-
den. Darin ist die Temperatur T); die mit der Kamera gemessene Strahlungstemperatur,
T, die Lufttemperatur, T die Temperatur der Wolke, a der Absorptionskoeffizient und 1
die Entfernung zur Wolke enthalten.

ln ( oTl‘éj —on >

ché1 —O’Tg
l

Berechnet man diesen Absorptionswert a fiir alle verschiedenen Entfernungen und bildet

das Mittel, so gibt der Wert a = 3.95-107° 1/m den Absorptionskoeffizienten der Luft an.

oTy =0Ty e +oT} (1 —e ) = a=- (4.1)

Somit ist bereits nach einem Kilometer 5 % und nach zehn Kilometer 33 % der Strahlung
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absorbiert. Wie spéter noch gezeigt wird, miisste dieser Wert den ungefdhren Startwert der
Absorptionskoeffizienten der untersten Schicht wiedergeben und sich mit steigender Hohe
verdndern. Dieser ist jedoch stark vom Wasserdampf der Atmosphére in den untersten
Schicht abhéngig, sodass er etwas variieren kann.

In so einer Art und Weise miisste man den Strahlungstransport durchfithren, will man
eine genaue Information iiber die Temperatur einer entfernten Wolke haben. Wie oben
erwiahnt, wird die Temperaturstrahlung der Wolke durch die zu durchquerende Messstre-
cke absorbiert. Dies entspricht dem ersten Teil der Gleichung in 4.1. Weiterhin strahlt die
Messstrecke auch selbst Energie in diesem Wellenléingenbereich aus, was der zweite Term
in Gleichung 4.1 darstellt. All das fiihrt zu eben diesem Fehler, der mit Hilfe dieser Arbeit
erortert und quantitativ etwas nidher beschrieben werden soll. Bei dieser einfachen Strah-
lungstransportgleichung geht die auf die Kamera treffende langwellige Strahlung nur durch

die unterste Schicht der Atmosphére.

4.2.3 Messung der Wolkenunterkantentemperatur

Beobachtet man eine natiirliche Wolke, so muss die von der z. B. 1500 m hohen Wolke
emittierte langwellige Strahlung durch mehrere Schichten “transportiert” werden. In die-
sem Fall braucht man, um eine genaue Korrektur der Strahlungstemperatur durchzufiihren,

Informationen iiber die optischen Eigenschaften aller Schichten bis zur Wolke.
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Abbildung 4.10: In der abgebildeten Infrarotaufnahme einer kleinen Wolke unterscheiden sich
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die kélteren duferen Bereiche recht deutlich von dem warmen zentral gelegen Kern um ca 10 K.



4 METEOROLOGISCHE ERFAHRUNGEN AUS INFRAROT-TECHNISCHEN AUFNAHMEN 42

Die Frage ist, wie stark die Luftschicht zwischen Wolke und Kamera absorbiert. Da die
Wolke etwas hoher ist, hat nicht nur die Bodenfeuchte und die bodennahe Lufttemperatur
einen Kinfluss auf den Fehler. Sondern auch in den hoheren Schichten muss es eine meteo-
rologische Grofle geben, von welcher die Absorption abhéngig ist. Im Allgemeinen korreliert
die Absorption mit dem atmosphérischen Wasserdampf.

Schaut man mit der Infrarotkamera in den bewdélkten Himmel, wie es Abbildung 4.10
zeigt, erkennt man eine inhomogene Temperaturstrahlung der Wolke. Nicht nur, dass die
Strahlungstemperatur der Wolke durch die Luftschichten verdndert wird, es gibt zusétzlich
Strahlungsunterschiede in den einzelnen Bereichen der Wolke. Es ist demzufolge schwie-
rig eine Wolkenunterkantentemperatur abzulesen. Man hat es eben nicht mit einem festen
Korper zu tun, bei welchem mit einer genau definierten langwelligen Strahlung eines un-
durchléssigen festen Korpers zu rechnen ist. Die Besonderheiten kénnen an den Réndern
einer nicht {iber den ganzen Himmel ausgedehnten Wolke gesehen werden. Die Temperatur
der Wolkenrénder ist wesentlich geringer als die der zentraleren Bereiche der Wolke. Es
treten Unterschiede von ca. 10 K auf.

Bei der Beobachtung des mit leichter Kumulusbewolkung iiberzogenen Himmels lésst sich

die Temperaturstrahlung mehrerer Wolken messen. Die Temperaturstrahlung der Wolken

trifft somit aus verschiedenen Winkeln in die Infrarotkamera ein.

Abbildung 4.11: Links: Foto eines mit leichter Kumulus Bewélkung bedeckten Himmels. Die
rechteckige Auswahl verdeutlicht das Blickfenster der Infrarotkamera. Rechts: Dazugehdrige In-

frarotkameraaufnahme.

Sondiert man die Wolkenunterkante bei verschiedenen Winkeln, geht man von der Hy-
pothese aus, dass sich die Wolkenbasen auf einer einheitlichen Hohe befinden. Unter der

Annahme einer homogenen Atmosphére iiber einem horizontal begrenzten Gebiet mit den
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gleichen meteorologischen Parametern miisste dieser Hypothese Glauben geschenkt wer-
den. Das Kumuluskondensationsniveau liegt in diesem Gebiet auf derselben Hohe, und
somit kommt es ab dieser Hohe zur Ausbildung von Wolken. Weiterhin diirfte sich die Wol-
kenbasistemperatur der einzelnen Wolken auch nur geringfiigig éndern.

Diese Wetterlagen sind besonders im Sommer anzutreffen, bei der sich diese Kumuluswol-
ken von geringer Ausdehnung ausbilden. Wihrend einer solchen Wetterperiode wurde die
in Abb. 4.11 gezeigte Messung unternommen. Das rechte Foto in Abbildung 4.11 zeigt ne-
ben dieser typischen Bewolkung ein Rechteck, welches den Sichtbereich der Infrarotkamera
symbolisiert. In der rechtsseitigen Infrarotaufnahme sind die Wolken deutlich von dem kal-
ten Hintergrund abgehoben. Mit abnehmendem Hohenwinkel werden die Wolken deutlich
wérmer angezeigt, da die Wolken in verschiedenen Hohenwinkeln unterschiedlich weit von
der Infrarotkamera entfernt sind.

Auf Grund der ungleichen Entfernungen wirkt der Atmosphéreneinfluss unterschiedlich auf
die langwellige Strahlung. Um die Temperatur aus dem Infrarotfoto abzulesen, kénnte man
das Maximum jeder einzelnen Wolke erfassen, denn die wérmste Temperatur muss aus
thermodynamischer Sicht an der Wolkenbasis vorliegen.

Wird diese gemessene Strahlungstemperatur geplottet, so erkennt man auch an dieser Stelle
die Annéherung der Temperatur an die Lufttemperatur (Vergleiche Abb. 4.9). Je néher die
Wolke an der Kamera ist, desto kélter ist sie und desto ndher kommt man wahrscheinlich
seiner wahren Temperatur. Auch fiir dieses Beispiel soll eine Grafik erkldrend wirken.

In Abbildung 4.12 ist eine Beispiellinie (durchgezogene Linie) zu sehen, welche die asym-
ptotische Annéherung an die bodennahe Lufttemperatur (9 °C) gezeigt. Die wahre Wol-
kenunterkantentemperatur miisste am Schnittpunkt der Asymptote mit der Ordinate bei
einer Temperatur von ca. -8 °C liegen.

Anhand des Taupunktes am Boden (1.5 °C) und der Lufttemperatur (9 °C) ldsst sich mit
der HENNINGschen Formel (4.2) die ungefihre Wolkenhohe ausrechnen. Dabei ist hy die
Wolkenhohe, Ty, die Lufttemperatur und 7). der Taupunkt in 2 m Hohe.

hw = 123(Ty, — T) (4.2)

Fiir den 17.04.2008 betrug also die Wolkenhohe zum Zeitpunkt der Messung ~ 900 m. In
diesen 900 m kann die Temperatur aufgrund der Abkiihlung von -0.65 K /100 m nur um ca.
6 K bis zur Wolkenbasis absinken und sich damit eine Wolkenbasistemperatur von ca. 3°C
einstellen. Jedoch wurde eine Strahlungstemperatur von -5 °C bei den Wolken mit relativ

kurzer Entfernung gemessen. Es spielt also eine weitere Strahlungseigenschaft der Wolke
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in die gemessenen Werte, denn die niedrigen Temperaturwerte konnten sonst nicht erklért
werden.

10

sk — — Lufttemperatur
o Strahlungstemperatur der Wolkenunterkante

Strahlungstemperatur [°C]
N
\

s s | s | s | s | s
0 5000 10000 15000 20000 25000 30000
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Abbildung 4.12: Es ist die Strahlungstemperatur der Wolkenunterkante iiber der Entfernung
zur Wolke dargestellt. Zur Entfernungsbestimmung wird eine Wolkenbasishohe von 900 m an-
genommen. Die gestrichelte Linie bei 9 °C symbolisiert die bodennahe Lufttemperatur in 2 m

Hohe.

Ein fester Korper emittiert langwellige Strahlung. Dass durch so einen festen Koérper auch
Strahlung transmittiert, ist kaum anzunehmen. Im Speziellen bedeutet das fiir die Strah-
lungstemperaturmessung, dass die von einem Korper hinter dem Messobjekt kommende
Strahlungsenergie nicht beriicksichtigt werden muss. Wie ist es aber nun bei einer Wolke?
Eine Wolke besteht aus vielen Wassertropfchen, die mit ihrer Temperatur strahlen. Hier
kann nicht von einem festen Korper ausgegangen werden. Erst nach einer bestimmten Weg-
strecke in der Wolke werden die Querschnittsflichen der Wassertrépfchen in Bezug auf die
Gesamtfliche der Wolke zu eins. Bei diinnen Wolken gibt es Strahlen aus dem Hintergrund,
die diese durchdringen ohne auf ein Wassertrépfchen gestoflen zu sein und somit trotzdem
den Weg in die Kamera finden. Es kann also zusétzlich durch die Tropfchen transmittierte
Strahlung geben, welche vom Wasser nur teilweise absorbiert werden. Das kleine Volumen
der Tropfen reicht nicht aus, um die komplette langwellige Strahlung zu absorbieren. In
Folge dessen wird ein Teil davon die Wassertrépfchen als transmittierter Strahl wieder ver-
lassen.

Es kommt darauf an, wie dick diese Wolke ist. Bei einer relativ diinnen Wolkendecke wiirde
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zu viel von der kalten Hintergrundstrahlung durch die Wolke in die Kamera gelangen, bzw.
nicht genug Warmestrahlung durch die Wolke emittiert werden. Die Wolke erscheint der
Kamera etwas kélter. Die in Abbildung 4.11 gemessene Wolke kann nicht als Schwarzer
Korper betrachtet werden. Sie ldsst einen nicht zu vernachlidssigenden Wert an Hinter-
grundstrahlung transmittieren bzw. emittiert nicht wie ein Schwarzer Strahler.

Es konnte folglich eine Art minimale Dicke der Wolke geben, damit die Strahlungstempe-
ratur iiberhaupt gemessen werden kann. Mit diesem Hintergrund wurde ein Experiment
gesucht, wie man diese minimale Dicke der Wolke bestimmen konnte. Man miisste einen
groben Uberblick bekommen, ob eine z. B. 100 m dicke Wolkendecke schon als Schwarzer
Strahler langwellige Strahlung emittiert. An einem Nebeltag wurden dahingehend Aufnah-
men mit der Kamera getédtigt. Nebel ist im Prinzip eine auf dem Erdboden aufsitzende
Wolke. Die meteorologischen Eigenschaften sind dabei gleich, bis auf einen Unterschied.
Wihrend bei jeder Wolke eine vertikale Windgeschwindigkeit durch Aufstieg der Luftmas-

sen von grofler Null vorliegt, ist diese bei Nebel am Boden gleich Null.
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Abbildung 4.13: Blick auf das Gebdude neben dem Leipziger Institut fiir Meteorologie wéhrend
einer Nebelwetterlage. Das linke Bild wurde im sichtbaren Spektralbereich aufgenommen, wihrend
das Rechte das Gebdude im infraroten Spektralbereich zeigt. Im linken Bild ist die rechte Hausecke
des Gebédudes fast nicht mehr zu erkennen, wéihrend sie in der rechten Aufnahme noch deutlich

zu sehen ist.

Wenn man ein Objekt mit einer von der Luft verschiedenen Temperatur durch den Nebel
bzw. die Wolke nicht mehr erkennen kann, so ist die Wolke in der Entfernung von der Ka-
mera bis zum Objekt optisch dicht. Im Speziellen kann die Kamera das Objekt nach dieser
Strecke nicht mehr wahrnehmen. Anhand der ermittelten Entfernung bis zur rechten Ecke

des Gebdudes kann man sagen, dass eine Wolke mit einer Dicke von 250 m im sichtbaren
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Bereich optisch dicht ist. Allerdings ldsst sich im infraroten Spektralbereich die 250 m ent-
fernte rechte Hausecke des Gebdudes noch gut erkennen.

Sicherlich gibt es gewisse Unterschiede, ob es sich um eine reine Fliissigphasen-, Mischphasen-
oder Eisphasenwolke handelt. Des Weiteren hat die TropfengréfSenverteilung bzw. Tropfen-
anzahl einen groflen Einfluss auf die optische Dicke der Wolke. Eine andere Fehlerquelle
ist der Temperaturunterschied zwischen Messobjekt und Luft. Die Wéarmestrahlung eines
Objektes mit einer sehr hohen Temperatur gegeniiber der Luft braucht einen lingeren
Weg durch die Wolke, bis die gesamte Warmestrahlung von den Wassertréopfchen der Wol-
ke absorbiert wurde. Anders ausgedriickt, kann man sagen, dass an der Kamera nur die
Warmestrahlung der von den Wassertropfchen emittierten Warmestrahlung ankommt.
Die Temperatur des Messobjektes nihert sich mit steigender Entfernung asymptotisch der
Lufttemperatur an. Fiir eine Grobabschétzung darf die Wolke eine Dicke von 500 m kaum
unterschreiten, um als fester, im infraroten schwarz strahlender Korper betrachtet werden
zu konnen. Es existiert bekanntlich eine Abkiihlung mit der Hohe innerhalb der Wolke.
Demnach besagt eine grobe Fehlerabschétzung: Bei einer 500 m dicken Wolke detektiert
man mit der Kamera nicht nur die unterste Schicht, sondern erhélt auch noch Strahlung
aus hoheren Schichten der Wolke, die laut Thermodynamik dann schon wieder einige Kel-

vin kélter sind.
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Abbildung 4.14: Strahlungstemperatur der Wolkenunterkante bei zwei verschiedenen Beobach-

tungswinkeln vom Boden aus.

Es existiert eine relativ empirische Losung des Absorptionsproblems nach Robert Roseeu

(2008) (SatGeo). Es soll mit einem Infrarotthermometer die Wolkenhohe abgeschétzt wer-
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den, wobei die Verfilschung der Strahlungstemperatur der Wolke durch die Messstrecke
korrigiert wird. Allerdings werden bei dieser Korrektur nicht die Transmissionseigenschaf-
ten der Wolke beachtet. Ein Absorptionskoeffizient der Luftschicht zwischen Wolke und
Boden spielt in den empirischen Berechnungen ebenfalls keine Rolle. Es wird davon ausge-
gangen, dass die Strahlungstemperatur der Wolke in einem 45 ° Winkel {iber dem Horizont
gemessen wird und dann die Wolke innerhalb kiirzester Zeit genau iiber den Beobachter ad-
vehiert und die Strahlungstemperatur der selben Wolke in Zenitrichtung gemessen werden
kann. Beide Werte der Temperatur zeigen einen Unterschied, welcher durch die verschieden
langen Messstrecken begriindet ist.
Vorausgesetzt die Wolke verdndert ihren Eigenschaften wie Temperatur und Hohe wahrend
des Weiterzugs nicht. Das Infrarotthermometer zeigt bei der Zenitmessung die Temperatur
Too und in 45 ° Tyse an. Am Boden herrscht die Temperatur Tg. Es existiert die Tempe-
raturdifferenz AT = Tyo — Tys0 = 11 K zwischen den beiden Wolkentemperaturwerten der
0° und 45° Messung. Mit Hilfe einer empirischen Korrekturformel 4.3 wird der Einfluss der
Messstrecke heraus gerechnet.

(To — Tus)*

2

To,,,. = To + %(To —Tys) (4.3)
To,,,, = —27.8°C.

Tokorr = TO _I_

Die Temperatur Ty, gibt die korrigierte Temperatur der Wolkenbasis an. Da die Wolke
in Zenitrichtung eine Strahlungstemperatur von Tpe = —20°C' aufweist, muss die Mess-
strecke die Temperatur der Wolke um 7.8 K geéndert haben. Nimmt man an, dass sich
die Temperatur bis zur Wolke standardméfig um -0.65 K/100m abkiihlt, 14sst sich mit
Hilfe der Bodentemperatur und der eben korrigierten Wolkenunterkantentemperatur die
Wolkenhohe abschétzen.

100 m

ATy =Ty — T, H=AT,,, ——>2
k BT A0k T korr " 065 K

= 6700m (4.4)

Diese empirische Bestimmung des Atmosphéareneinflusses bei der Messung der Wolkentem-
peratur mittels Infrarotthermometer setzt sich nicht mit den Problemen der Absorptionsko-

effizienten der Luftschichten oder den Transmissionseigenschaften der Wolke auseinander.
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4.2.4 Warmestrahlung einer Wachskerze

Ahnlich den Gegebenheiten in der Atmosphiire kann man diese auch im Labor nachstel-
len. In der Atmosphére will man eine kalte Wolke durch die wéirmere feuchte Atmosphére
hindurch detektieren. Den Einfluss, den dabei die warmere Atmosphére besitzt, wurde in
Kapitel 4.2.3 erlautert. Eine vergleichbare Messanordnung zeigt ein Experiment im Labor,
bei dem die Anordnung so gewéhlt wird, dass ein kaltes Objekt durch eine warme Schicht
hindurch gemessen werden kann. Es gibt die verschiedensten Objekte, welche langwellige
Warmestrahlung abgeben kénnen und die ein interessantes Messobjekt darstellen.

An dieser Stelle soll kurz auf die Warmestrahlung einer Wachskerze eingegangen werden.
Eine Wachskerze besteht aus einem nicht schmelzbaren Docht, der von Wachs umgeben
ist, welcher einen niedrigen Schmelzpunkt hat. Wenn der Docht angeziindet wird, schmilzt
des Wachs und durch die Kapillarwirkung steigt das geschmolzene Wachs am Docht hin-
auf. Dort verdampft es, um dann in Verbindung mit Sauerstoff zu verbrennen. Mit Hilfe
der Konvektion, also dem Aufsteigen der warmen Verbrennungsgase wird die Flamme mit
unverbrauchter nachstréomender Luft versorgt. Somit entsteht die charakteristisch langge-
streckte Form der Kerze. Ein kurzer Docht lasst die Flamme nur wenig russen.

Es stellt sich die Frage, was sieht die Infrarotkamera, wenn sie auf eine Kerze gerichtet wird?
Die warmsten Bereiche der Wachskerze liegen auflerhalb des von dem menschlichen Auge
sichtbaren gelben Bereichs. Dieser Bereich tréagt nicht zur Lichterzeugung bei, denn an der
Stelle steht geniigend Sauerstoff fiir eine vollstdndige rufifreie Verbrennung zur Verfiigung.
Diese Zone ist die heifleste der Kerze mit bis zu 1400 °C. Innerhalb der Flamme verbrennt
der Wachs nur unvollsténdig, was zur Ru3bildung fiithrt. Diese schwarzen Rufiteilchen leuch-
ten intensiv und sind damit verantwortlich fiir die Lichterzeugung [Biill (1965)]. Es stellt
sich die Frage, ob die Ruflteilchen konzentriert genug sind, um von der Kamera detektiert
zu werden oder schaut die Kamera durch diese hindurch?

Theoretisch ist dieser Versuchsaufbau dasselbe Prinzip wie bei Messungen an einer Wolke.
Angenommen, man mochte die hinter der Kerze befindliche Wandtemperatur detektieren,
muss aber trotzdem durch die Kerze hindurch schauen, so ergibt sich ein Absorptionspro-
blem. In der Atmosphére will man die kéltere Wolkentemperatur bestimmen, doch wird die
Wirmestrahlung der Wolke durch die darunterliegenden warmeren Luftschichten verdndert
und somit nicht der wahre Temperaturwert der Wolke wiedergegeben. Bei dem Flammenex-
periment soll auch die kéltere Wandtemperatur bestimmt werden, jedoch wird diese Tempe-

raturinformation fast véllig durch die Warmestrahlung der Flamme iiberdeckt. Die kéltere
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Wirmestrahlung aus dem Hintergrund wird von den Luftschichten bzw. der Flamme ab-
sorbiert, je nach Absorptionskoeffizient der Schicht. Auflerdem strahlt die Zwischenschicht
mit ihrer Temperatur und einem Emissionswert nach STEFAN - BOLTZMANN.

Wie in Abbildung 4.15 zu sehen ist, liegt die Temperatur der Kerze auflerhalb des verwen-
deten Kalibrierbereichs der Kamera. Die Software kann diese Temperaturwerte auflerhalb
des Kalibrierbereiches nicht mehr darstellen. Aulerhalb dieser Bereiche zeigt die Kamera

plausible Werte.
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Abbildung 4.15: Ifrarot - Aufnahme zweier Kerzen vor verschieden temperiertem Hintergrund.

Uber der Flamme, wo RuBteilchen nach oben beférdert werden, erkennt man einen diinnen
Streifen hoherer Temperatur. Diese Werte spiegeln jedoch keine reale Temperatur wieder.
In diesen Bereichen sind zu wenige Ruflteilchen, die mit der Flammentemperatur Strahlung
emittieren bzw. viel von der kélteren Hintergrundstrahlung transmittieren. Bei diesem Ex-
periment miisste man sehen, ob sich an der Temperatur, die die Kamera im Bereich der
Kerze detektiert, etwas dndert, wenn die Hintergrundstrahlung unterschiedlich ist. In Ab-
bildung 4.15 wird gezeigt, dass hinter der linken Kerze ein Eisblock gestellt wurde. Die
Temperatur des Eisblocks zeigt Werte um die -8 °C, ohne Beeinflussung durch die Kerze
und eine Wandtemperatur von 20 °C. Diese Temperaturunterschiede sind in der Mitte der
Kerze nicht so stark sichtbar, weil hier die Konzentration an Rufiteilchen zu hoch ist. In
den Auflenbereichen, wo die Verbrennung vollstindiger ist, kann noch etwas aus dem Hin-

tergrund “durchscheinen”.
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Bei der Messung der Temperaturwerte des Hintergrundes besitzt die Messstrecke (hier die
Kerze) einen entscheidenden Einfluss. Am besten ist dieser Zusammenhang der aufsteigen-
den heiflen Luft zu beobachten. Durch dieses Experiment gelangt man auflerdem zu einer
zusétzlichen Erkenntnis. Will man hingegen die Strahlungstemperatur der Kerzenflamme
sondieren, so hat die Hintergrundstrahlung wegen des Emissionswertes der Kerzenflamme
von signifikant kleiner eins einen entscheidenden Einfluss auf die Temperaturmessung der
Flamme. Fiir tiefer greifende Einsichten miisste man das Experiment noch komplexer ge-
stalten und detaillierte Aufnahmen durchfithren. Des Weiteren besitzt die Flamme eine
zu inhomogene Temperaturverteilung um mit den Strahlungstransfergleichungen Berech-
nungen anzustellen. Da die Temperatur in diesem Fall auflerhalb des Temperaturbereichs
der Kamera ist, lassen sich bestimmte Regionen nicht gut vergleichen. Man erkennt nur

iiberschlagsmiéflig die transmittierte unterschiedlich starke Hintergrundstrahlung.
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5 Langwellige infrarote Strahlung aus der Atmosphare

Richtet man die Kamera in den oberen Halbraum und méchte neben den Wolken vor allem
die iiber eine lange Entfernung integrierte Warmestrahlung aus dem unbewdolkten Himmel
messen, so spielen die Strahlungseigenschaften der einzelnen Luftschichten eine entschei-
dende Rolle. Auf Grund der grofien Entfernung gibt es geniigend Aerosolteilchen bzw.
Gasmolekiile, die mit ihrer Temperatur langwellige Strahlung emittieren. Mit Hilfe der ge-
messenen Werte und der Aufstellung einer Strahlungstransportgleichung in der wolkenlosen
Atmosphére soll in den folgenden Kapiteln der Atmosphéreneinfluss nidher charakterisiert
werden. Unter Zuhilfenahme von Rechentechnik wurde ein Modell entwickelt, welches den

Strahlungstransport wiedergibt.

5.1 Motivation fiir die Erstellung eines Strahlungstransportmodells

Ohne den Einfluss der Messstrecke auf die langwellige Strahlung genauer zu kennen, kénnen
keine prizisen Aussagen aus der mit einer Infrarotkamera gemessenen Temperatur der Wol-
ken gemacht werden.

Schaut man sich die Wolke in Abbildung 4.14 genauer an, so zeigt diese bei einer 45 °
Messung eine warmere Temperatur als in Zenitrichtung. Stellt man sich den Strahlenweg
vor, der die Wolke und das Messgerit verbindet, so erkennt man, dass die Strahlung bei
Auflerzenitrichtung zum einen, einen ldngeren Weg zuriicklegt und zum anderen auch ein
groflerer Teil der Strecke in den unteren wérmeren Atmosphérenschichten erfolgt. Daher
zeigt das Infrarotthermometer eine hohere Temperatur der Wolke in 45 © als in Zenitrich-
tung, obwohl selbst diese in Zenitrichtung zu hoch angezeigt wird.

Genau dieser Sachverhalt ist bei der Auswertung folgender Infrarotbilder zu erkennen. Zwar
gibt es auf den Bildern keine Wolken, die als eine Art Hintergrundstrahlung wirken, den-
noch léasst sich der Atmosphéreneffekt wunderbar erkennen. Direkt {iber dem Horizont ist
die hochste Temperatur in der Infrarotaufnahme zu registrieren. Je weiter man aufsteigt,
desto kalter wird die Strahlungstemperatur des Himmels. Bei der Messstrecke des Strahls,
der den Weg von nahezu kurz {iber dem Horizont in die Infrarotkamera findet, handelt es
sich um die unterste und wérmste Schicht der Atmosphére. Der Strahl geht {iber mehrere
Kilometer direkt iiber den Untergrund. In diesem Fall ist der Untergrund die Ostsee, welche
homogen in ihrer Temperaturverteilung ist, wobei man beachten muss, dass die Wasser-

temperatur in Uferndhe natiirlich etwas hoher als auf der offenen See ist.
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Auch die Temperaturverteilung der Wassertemperatur unterhalb dieser Messtrecke ist rela-
tiv ausgeglichen. Nahe dem Horizont betragt die Wassertemperatur jedoch keine 14 °C, wie
es aus dem Bild hervorgeht. Vielmehr ist es eine Eigenschaft von Wasser, die langwellige
Strahlung unter kleinen Winkeln nahezu vollstindig an der Meeresoberfliche zu reflektie-
ren. Es wird demnach die kalte Himmelsstrahlung auf der See reflektiert und gelangt in das

Objektiv der Kamera.

el Jun
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Abbildung 5.1: Infrarot - Bild des Horizonts an der Ostsee. Der untere Teil zeigt die Strahlungs-
temperaturverteilung der Wasseroberfliche und oberhalb des Horizonts ist die homogene Tempe-

raturverteilung des wolkenlosen Himmels zu sehen.

Im Vordergrund der Aufnahme von Abbildung 5.1 vom 06.08.2007 um 20:50 Uhr MEZ ist
der kalte, schon etwas ausgekiihlte, Strand zu sehen. Die Temperaturstrahlung, welche hier
im Bild knapp iiber dem Horizont mit einer Temperatur von 19.7 °C (bzw. das absolute
Maximum bei 20.1 °C, aus der Software der Infrarotkamera in Abbildung 5.1 erkennbar)
zu sehen ist, kommt aus der Luftschicht, dessen Hohe auf einer Lénge von mindestens 2
mal x nicht die 2 m Hdohe {iberschreitet.

Nimmt man an, dass die Luftdichte in der untersten Schicht am grofiten und der Wasser-
dampfgehalt sehr hoch ist, so kann man davon ausgehen, dass diese Luftsdule auf einer
Lange von 2 mal der Strecke x optisch dicht ist. Die Warmestrahlung dahinter wiirde nicht
mehr bis zur Infrarotkamera durchdringen und hat somit keinen Einfluss auf die gemessene
Temperaturstrahlung aus dieser Schicht. Laut dem in Kapitel 4.2.2 berechneten Absorp-
tionskoeffizienten a = 3.95 - 107° 1/m wiirde sich die Strahlung von Objekten in 10 km
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Entfernung schon um 33 % abschwichen. So wird die kalte Temperaturstrahlung, die ihren

Ursprung in noch groferer Entfernung hat, durch die gesamte Messstrecke absorbiert.

z = /(6365000 + 1.8)2 — 63650002 = 4786m -

Die Atmosphérenkriimmung des Strahlengangs wird nicht beriicksichtigt!

Standort der Kamera
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Abbildung 5.2: Skizze der Horizontentfernung, ohne Beriicksichtigung der atmosphérischen
Kriimmung der Strahlen. Vom Standort der Kamera aus, wird in Richtung Horizont entlang

der Strecke x mit der Infrarotkamera die Strahlungstemperatur sondiert.

Deshalb muss die gezeigte Strahlungstemperatur der Lufttemperatur in ca. 2 m entspre-
chen. Die Lufttemperatur an der Station in Zingst betrug zum Zeitpunkt der Messung 20
°C und anhand der Abbildung 5.1 kann man eine Strahlungstemperatur von 19.7 °C able-
sen. Es ist erkennbar, dass die gemessene Lufttemperatur mit der im infrarot beobachteten
Strahlungstemperatur knapp iiber dem Horizont iibereinstimmt. Eine kleine Fehlerquel-
le konnten die eventuell auftretenden Temperaturdifferenzen iiber Wasser und iiber Land
sein.

Weiterhin fallt die doch sehr homogene Strahlungstemperaturabnahme des Himmels in Ab-
bildung 5.1 auf, welche durch den glatten und homogenen Ubergang der Farben rot iiber
gelb und griin bis hin zu blau und letztendlich schwarz verdeutlicht wird. Die Abbildung
zeigt auch in horizontaler Raumrichtung Homogenitét. Die Kamera hat einen horizontalen
Offnungswinkel von 30 © und es ist kein signifikanter Unterschied in der Temperaturabnah-
me zwischen dem linken und dem rechten Rand des Bildes erkennbar. Diese Homogenitét
entsteht durch die Integration (Mittelung) der Strahlungstemperatur iiber eine lange Ent-
fernung und auch die Strahlungsphysik der meteorologischen Parameter in dieser Schicht
tragt zu diesem homogenen Ergebnis bei.

Im Gegensatz dazu ist die Temperaturverteilung der Wasseroberfliche eher inhomogen.
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Aufgrund der Wellenbewegung des Wassers ist der Winkel der Wasseroberfliche verschie-
den und verursacht somit die unterschiedliche Reflexion der kalten Hintergrundstrahlung.
Mit diesen ersten Aufnahmen wird versucht das Verstdndnis der langwelligen Infrarot-
strahlung aus dem oberen Halbraum Stiick fiir Stiick besser zu verstehen. Beim genaueren
Uberlegen kann man sich vorstellen, dass die durch die Infrarotkamera gemessene Strah-
lungstemperatur bis zu dem Zenitwinkel weiter abnehmen muss. Theoretisch miisste das
absolute Minimum direkt bei 90 ° {iber der Kamera liegen, denn genau bei diesem Winkel
wird der kiirzeste Weg durch die unteren warmen Atmosphérenschichten zuriickgelegt.

Um dies auch praktisch zu zeigen, miisste man ein Infrarotbild aufnehmen kénnen, welches
den gesamten Himmel vom Horizont (0 °) bis zum Zenit (90 °) abscannt. Leider hat die
Infrarotkamera nur einen vertikalen Offnungswinkel von 20 °, weshalb man beginnend vom
Horizont diese Profilmessung aus mindestens fiinf einzelnen Bildern zusammenstellen muss.
Gliicklicherweise kann man die unterste Messung optisch gesehen, direkt auf der Ostsee,
bzw. dem Horizont, auflegen und somit einen Fixpunkt (0 °) bekommt, von dem aus die

weiteren Winkel berechnet werden (siche Abbildung 5.3).

———

Abbildung 5.3: Beschreibung der Zusammenstellung eines Temperaturprofils auf Grund des
kleinen horizontalen Offnungswinkels der Infrarotkamera mittels fiinf tibereinander gelegten Bil-
dern. Die Unterkante der ersten Aufnahme wird direkt auf den (° Horizont aufgelegt und reicht
20° in Richtung Zenit. Mit einem mdéglicht gut iibereinstimmenden Ubergang werden fiir ein Profil

fiinf iibereinander liegende Aufnahmen gemacht.

Ansonsten ist es schwierig abzuschétzen, ob die unterste freie Sichtstrecke zum Himmel
noch oberhalb des 0 ° - Horizonts liegt. Wegen der homogenen Temperaturverteilung der
Meeresoberflache sind kaum starke Temperaturunterschiede der Luft in der Horizontalen
Zu erwarten.

Die Ubergénge zwischen den einzelnen Bildern miissen recht genau sein, da ein Unterschied
von ca. 1 ° in dem weiter unten folgenden Diagramm sichtbar wire. Spater wurde mit Hilfe

eines elektronischen Winkelmessers und dem Uberlappen der Bilder dieser Fehlerquelle ent-
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gegengewirkt. Natiirlich darf das horizontale Blickfeld der Kamera beim Umsetzen fiir die
fiinf folgenden Bilder nicht verdndert werden, um die Einbeziehung weiterer Fehlerquellen
zu vermeiden.

Es wird ein Text - File erzeugt, indem fiir jeden der 360 x 240 Pixel ein Temperaturwert
zugeordnet wird. Mit einem Fortran-Programm war es dann moglich aus dieser Text - Da-
tei die Temperaturwerte einer bestimmten Spalte herauszuschreiben und einem Winkelwert
zuzuordnen. Ausgelesen aus einer Spalte wird aller 0.08 © (20°/240 Pixel) ein Temperatur-
wert der Atmosphére bestimmt.

Es sollte moglichst ein komplett wolkenfreier Himmel zu den Messungen vorhanden sein, um
nicht in irgendeinem Abschnitt des Profils die zusétzliche Wolkentemperaturstrahlung in
der Kamera zu registrieren. Auch nur ein leichter Schleier (hohe Zirren) wiirde die Tempe-
raturstrahlung stark verédndern. Spéter lies sich mit der Suche nach dem Minimum in jeder
Zeile des Bildes auch ein Profil bestimmen, obwohl leichte Kumulusbew6lkung den Him-
mel {iberzog. Es wurde also fiir jede Zeile und damit fiir jedes Winkelelement die kalteste
Temperatur aus der Zeile gesucht, so dass eine Wolke ohne Beeinflussung der Messung am
Himmel schweben konnte. Aufgrund der oben gezeigten horizontalen Homogenitét ist der

dadurch auftretende Fehler durch die verschiedenen Horizontalrichtungen sehr gering.
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Abbildung 5.4: Gemessenes Strahlungstemperaturprofil des wolkenlosen Himmels.

In Abbildung 5.4 ist ein Profil der Strahlungstemperatur iiber dem Winkel aufgezeichnet.
Die hochste Temperatur ist bei 0 °, dem Horizont, zu verzeichnen und fallt bis zum Mini-

mum in Zenitrichtung. Der anfénglich starke Abfall verflacht immer mehr, sodass die grofite
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Temperaturianderung in den untersten 30 ° der Atmosphére zu verzeichnen ist. Anhand ei-
niger solcher Messungen an verschieden Tagen lasst sich zeigen, dass die grobe Struktur
der Kurve immer gleich bleibt. Sicherlich wird beim Startpunkt am Horizont die jeweilige
Lufttemperatur der an verschieden Tagen durchgefiithrte Messungen getroffen.

Viel interessanter zeigt sich der obere Winkelbereich. Dieser unterscheidet sich in verschie-
denen Messungen an unterschiedlichen Tagen trotz moglicher gleicher “Ausgangstempe-
ratur”. Die Ursache dieser Verédnderungen liegt in den Eigenschaften der Atmosphére. Ist
z. B. weniger Wasserdampf in der Luft, kann mit der Infrarotkamera bis in kéltere Schichten
hinauf geschaut werden, was zur Folge hat, das die gemessene Temperatur geringer ist. In
diesem Fall wird weniger Strahlung von dem im infraroten Wellenléngenbereich emittieren-
den Wasserdampf abgegeben. Hat man eine sehr feuchte Atmosphére mit viel gasférmigem
Wasserdampf, wird an der Kamera eine hohere Strahlungstemperatur registriert. Dem zu
Folge muss die Form dieser Kurve einen Aufschluss iiber die Eigenschaften der Atmosphére

zu diesem Zeitpunkt geben.
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Abbildung 5.5: Vergleich dreier Strahlungstemperaturprofile. In der linken Grafik sind die mit
Infrarotkamera gemessenen Strahlungstemperaturprofile dargestellt, wéihrend in der rechten Gra-
fik der Wasserdampfdruck (durchgezogen - unten) und die Lufttemperatur (gestrichelt - oben)

gegeniiber der einzelnen Hohen abgetragen ist.

In der linken Grafik in Abbildung 5.5 erkennt man die deutlich niedrigere Strahlungstem-
peratur bei der Wintermessung (25.01.2008) gegeniiber den beiden anderen. Aufgrund des
niedrigeren Precipitable Water von 13.7 mm bei der Wintermessung, konnen kiltere Tem-
peraturen detektiert werden. Das vertikale Profil des Wasserdampfpartialdrucks (durchge-
zogene Linie) ist in der rechten Grafik dargestellt. Der Vergleich der Lufttemperaturprofile
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(gestrichelte Linie) zeigt natiirlich auch deutlich niedriger Werte als bei den beiden anderen
Tagen. Jedoch ldsst sich auch bei beiden Sommermessungen am 07.08.2007 und 13.08.2008
mit einem Precipitable Water von 31.1 mm und 28.4 mm Unterschiede erkennen.

Nun lésst es die Frage offen, welche Parameter der Atmosphére neben dem Wasserdampf
fiir die Form der Kurve verantwortlich sind. Ist allein die Teilchendichte der Gasmolekiile,
nur die Menge an Wasserdampf oder vielleicht der Aerosolgehalt der Atmosphére fiir die
Kurve verantwortlich? Ein entscheidender Faktor ist auch das Temperaturprofil der At-
mosphére. Hélt sie sich an den Standard und nimmt mit zunehmender Hoéhe linear ab
oder gibt es Unregelméfigkeiten, wie eine Inversion oder ein Kaltlufttropfen in der Hohe,
denn das Medium strahlt abhéingig von seiner Temperatur infrarote Strahlung ab. Diese

Fragestellungen sollen in den nachfolgenden Kapiteln erarbeitet werden.

5.2 Modellrechnung

Es stellt sich die Frage: Kann diese Form der Kurve anhand von fundierten physikalischen
Gesetzmaéfigkeiten modelliert werden?

Auf der wissenschaftlichen Suche nach der Quantifizierung dieses Atmosphéreneinflusses
und der programmiertechnischen Umsetzung der Strahlungstransportgleichung gab es im-
mer wieder neue Aspekte, die durchdacht werden mussten. Um eine solche Kurve mit Hilfe
von Strahlungstransportrechnungen zu modellieren, miissen Vereinfachungen in Bezug auf
die Atmosphire getroffen werden, ohne dabei wichtige Aspekte zu vernachléssigen.

Die an der Kamera ankommende infrarote Strahlung ist eine Integration aller Strahlungs-
anteile in einer vertikal stark ausgedehnten Luftsdule. Die Infrarot - Kamera misst eine
Strahlungsintensitéit, die aus einem Raumwinkelelement in das Objektiv fallt. Die Strah-
lungsintensitit wird mit Hilfe einer Invertierungsfunktion in eine Strahlungstemperatur
umgewandelt.

Um die Strahlung, die aus dem oberen Halbraum der Atmosphére kommt, besser be-
schreiben zu konnen, wird die Atmosphére wie in vielen anderen Atmosphéirenmodellen
in einzelne Schichten unterteilt. In jeder einzelnen Schicht in Abbildung 5.6 sind die Strah-
lungseigenschaften jeweils konstant. Mit Hilfe einer Standardatmosphére wird jeder 100 m
dicken Schicht bis in 8000 m Hohe ein Temperaturwert zugeordnet. Da jede Schicht eine
bestimmte Temperatur besitzt, strahlt diese laut STEFAN - BOLTZMANN mit o - T2 in-
frarote Strahlung ab. In Abbildung 5.6 sind einige Strahlen eingezeichnet, die verdeutlichen

sollen, aus welcher Richtung dieser Strahl kommt und welchen Weg er durch eine mit einer
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bestimmten Temperatur versehenen Schicht zuriicklegt.
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Abbildung 5.6: Schichtenaufbau der Atmosphére mit Beschreibung der Parameter in den ein-
zelnen Schichten. Die vertikal orientierten Linien verdeutlichen die Wegstrecken der gemessenen

Strahlen.

Die wichtigsten Punkte im Strahlungstransport sind die Emission und die Absorption von
langwelliger Strahlung. Je nach Strahlungseigenschaften der Schicht absorbiert sie einen Teil
der durch sie hindurch tretenden langwelligen Strahlung. Sind in einer Schicht, durch einen
hohen statischen Luftdruck, viele Gasmolekiile pro Volumen, so wird viel Warmestrahlung
von diesen aufgenommen. Auch ein hoher Anteil an gasférmigem Wasserdampf erhcht die
Absorption in der Schicht. Allerdings kann die Schicht diese Energie nicht speichern und
dadurch warmer und warmer werden, sondern sie gibt diese aufgenommene Energie respek-
tiv ihrer Schichttemperatur als langwellige Strahlung wieder ab.

Da die Strahlungseigenschaften in den einzelnen Schichten unterschiedlich sind, wie auch
der Luftdruck bzw. der Anteil an Wasserdampf, sind die Absorptions- bzw. Emissions-
koeffizienten fiir jede Schicht unbekannt. Laut Kapitel 3.1.4 miissen die Strahlungsanteile
Emission + Reflexion + Absorption Eins ergeben. Man nimmt an, dass die langwellige
Strahlung an den Luft- bzw. Wasserdampfmolekiilen nicht reflektiert wird und die Absorp-
tion in einer Strecke mit der Transmission durch diese Strecke im Zusammenhang steht.
Daher vereinfacht es sich zu o + & = 1 und es lasst sich die Emission durch die Absorpti-
on darstellen, d. h. der Teil der Strahlung, den die Messstrecke absorbiert, wird durch sie

wieder emittiert.
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E, = +  &0T}
E2 = E1 e + 520'T24
E3 = E2 Qa3 + 530’T§1
(5.2)
Ey= FEs-ay +  e40T}
Exy= Exy_i-ay + enoly

Die Gleichung 5.2, welche das Strahlungstransportmodell beschreibt, ldsst sich am besten
anhand der Skizze in Abbildung 5.6 erlautern. Diese Gleichungen sollen die Grundlage der
Modellierung der langwelligen Strahlung bilden. Dieses Modell spiegelt nicht die komplette
Realitédt wieder, aber beschreibt die realen Verhiltnisse insgesamt recht gut.

Die Strahlung, welche an der Unterkante der Schicht 1 ankommt, wird in der ersten Zei-
le von Gleichung 5.2 ermittelt. Sie berechnet sich nur aus der in der Schicht 1 mit der
Emissivitat £; und der Temperatur 77 emittierten Strahlung. In Schicht 2 strahlt der eben
berechnete Strahlungsanteil £} von oben hinein und wird aufgrund des Absorptionskoeffi-
zienten gy der Schicht 2 teilweise absorbiert. Folglich setzt sich die an der Unterkante von
Schicht 2 gemessene Strahlung aus dem um as verringerten Teil der Strahlung £; und den
in dieser Schicht hinzukommenden emittierten Anteil e,07} zZusammen. Selbiges gilt fiir
die néchste Schicht. Der wiederum von oben in die Schicht eintretende, gerade berechnete
Teil wird durch a3 in der Schicht 3 abgeschwécht. Auflerdem kommt die Strahlung dazu,
die anhand der Temperatur 73 in dieser Schicht emittiert wird. Beide zusammen ergeben
somit den Anteil F,.

So lésst sich das Modell Schicht fiir Schicht bis zum Boden, wo das Messgerit steht, fort-
setzen. Dort sollte genau der Teil ankommen, der mit der Infrarotkamera gemessen wurde.

Die Anzahl der Schichten und damit die Schichtdicke kann beliebig gewahlt werden.
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Durch gewisse Umformungen lésst sich das Gleichungssystem 5.2 in das von 5.3 iiberfiihren.

E, = +e,0T}
E2 = €1O'T14 e —|—€20'T24
E3 = €1O'T14 * (g - O3 +€20'T24 + (g +€3O'T34
(5.3)
E, = 510T14 “Qup Qi3 +520T24 “Qz oy +&t30'T§l “ oy —i—e’:‘40T£1
EN :€1O'T14'Oé2...CYN —|—€20'T24'Oé3...OéN +530T§-a4...aN +... —|—€NO'T;%7

Beim Vergleich der beiden Gleichungssysteme von beispielsweise Schicht 4 kann festge-
stellt werden, dass sich Fj, jetzt aus vier Anteilen zusammensetzt. Der erste Anteil ist
der in Schicht eins emittierte Strahlungsbeitrag 0T}, welcher beim Durchgang durch die
Schichten zwei, drei und vier jeweils um die Absorptionskoeffizienten as, a3 und ay verrin-
gert wurde. Alle Schichten unterhalb der emittierenden Schicht absorbieren einen Teil der
Strahlung. Geht man davon aus, dass die Energie des absorbierten Teils in einer Schicht
wieder abgegeben werden muss, so emittiert diese Schicht also genau diesen Strahlungsan-
teil. Mathematisch lésst sich diese Strahlungseigenschaft der Schicht in folgender Beziehung
wiedergeben: ¢ = 1 — a. Somit ergibt sich fiir jede Schicht nur eine Unbekannte.

Fiir die ersten Berechnungen und um anndhernd richtige Strahlungswerte am Boden zu
erhalten, wird ein einheitlicher Absorptionskoeffizient fiir alle Schichten definiert. Er ist in
diesem Fall nicht hohenabhéngig. Folglich kann durch Anderung dieses homogenen Absorp-
tionskoeffizienten die Strahlung, welche am Boden gemessen werden soll, veréindert werden.
Bei den ersten Berechnungen strahlte jede Schicht als ein Schwarzer Strahler, ohne einen
Emissionskoeffizient, aber die Temperaturstrahlung aus einer Luftschicht ist einfach zu weit
von der eines Schwarzen Strahlers entfernt. Erst mit Hilfe der oben genannten Beziehung
zwischen Absorption und Emission in einer Schicht konnte dieser Zusammenhang im Mo-
dell verwendet werden.

Aufgrund der Messungen der Strahlung aus verschiedenen Raumrichtungen, erkennt man,
dass die gemessene Strahlung aus jeder Raumrichtung unterschiedlich ist. Der Grund ist
vorerst in dem unterschiedlichen Weg der Strahlen durch die Schichten zu suchen. Alle
Strahlen in allen Winkelelementen gehen durch die gesamte Anzahl der Schichten, aber
der entscheidende Punkt ist die Lange des Weges in jeder einzelnen Schicht. Man erkennt
sofort, dass die Strahlen bei einem Winkel nahe der 90 ° den kiirzesten Weg durch alle

Schichten zuriicklegen. Hingegen verlaufen die flacheren Strahlen wesentlich lénger in der
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einen oder anderen Schicht. Dieser Aspekt muss bei der Strahlungstransportberechnung
unbedingt beriicksichtigt werden, indem die genaue Wegstrecke des Strahlenganges durch
die jeweilige Schicht berechnet wird. Je langer der Weg eines Strahls durch ein Medium
ist, desto mehr wird er in diesem Medium absorbiert. Die Berechnung der Wegstrecken
lasst sich bei diesem einfachen Schichtenaufbau relativ leicht realisieren. Zur Beschreibung
schaut man in Abbildung 5.6, wo die Wegstrecken verschiedener Strahlen eingezeichnet
sind. Mit Hilfe des Winkels, ab Horizont zéhlend, kénnen die Strecken berechnen werden.
Da man aus Signifikanzgriinden die Streuung vernachldssigen kann, ergibt sich die Extink-
tion im LAMBERT - BEERschen Gesetz nur noch als Absorption, wobei a den Absorpti-
onskoeffizient definiert.

E=E, a(l)=E, e (5.4)

In Folge dessen ist die Absorption , wie oben beschrieben, von der Weglénge I(s) abhéngig.
Der Léngenparameter wird mit in die Strahlungstransportgleichung einbezogen. Je linger
der Strahlungsweg [(s) fiir eine Schicht s ist, desto grofler ist die Absorption « bei gleich-

bleibendem Absorptionskoeffizient a.

5.3 Berechnungen mit einem hohenkonstanten

Absorptionskoeffizienten

Diese oben genannten Annahmen und Eigenschaften wurden in einem Fortran-Programm
zusammengefiigt und fiir eine Atmosphére mit 50 Schichten zu je 100 m Dicke der Strah-
lungstransport modelliert. Die Temperatur der N-ten Schicht (Bodenschicht) wurde auf den
Wert der Lufttemperatur festgelegt. Wie oben gezeigt, kann die Lufttemperatur auch mit
der Strahlungstemperatur direkt iiber dem Horizont gleichgesetzt werden. Bei der Annahme
dieser Einteilung der Atmosphére in Schichten muss bei der Berechnung der Wegléngen be-
achtet werden, dass die Dicke der einzelnen Schichten bei kleinen Winkeln knapp iiber dem
Horizont Probleme verursachen, da sich die Strahlen dann nur durch die unterste Schicht
ausbreiten, aber in der Realitét trotzdem auch hohere Schichten durchqueren. Natiirlich
nimmt man dabei an, dass diese Schichten nahezu unendlich in der Horizontalen ausge-

dehnt sind.
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Bei den ersten Rechnungen stellten sich jedoch nicht die erhofften, zum gemessenen Pro-
fil passenden, Ergebnisse ein. Die Abweichung von Simulation und Messung resultiert aus
dem rechtwinkligen Schichtaufbau der Atmosphére und dem damit verbundenen zu grofien

Fehler in der Dickeberechnung der Schichten.

X

Abbildung 5.7: Gewdlbter Schichtenautbau der Atmosphire zur besseren Bestimmung der

Weglédngen in den einzelnen Schichten.

Statt der rechteckigen Schichten hat man der Realitit ndher kommende gewolbte Atmo-
sphéarenschichten iiber der Erde gewéhlt. Abbildung 5.7 verdeutlicht diesen Sachverhalt.
Der innerste Kreis symbolisiert die Erde. Des Weiteren werden in 100 m Absténden die Be-
grenzungen der Schichten um die Erde gelegt. Die Anzahl der Schichten kann frei gewéhlt
werden. Die oben angegebenen Gleichungen 5.2 und 5.3 behalten aber ihre Giiltigkeit, nur
die Wegstrecke, die die einzelnen Strahlen durch das Medium vollziehen, verdndern sich.
Zum einen sind sie fiir die einzelnen Strahlen in den verschiedenen Schichten unterschied-
lich und zum anderen auch etwas schwerer zu berechnen.

Die Berechnung des Abstandes von der Kamera bis zur dariiber liegenden Schicht, sowie
die Wegstrecke zwischen den Schichten, ist nur mit Hilfe von geometrischen Berechnungen
moglich. Der Standort der Kamera wird dabei direkt in den Ursprung eines kartesischen
Koordinatensystems gelegt. Ausgehend vom Punkt (0;0) laufen die Strahlen in den I. Qua-
dranten, je nach Winkel {iber dem Horizont. Hat man den Abstand vom Standort zum ers-
ten Schnittpunkt, also mit der untersten Schicht, bestimmt, so ist die néichste Wegstrecke
der Abstand des Schnittpunktes mit dem zweiten Kreis zum Koordinatenursprung, welche

um den untersten Abstand verkleinert ist. Derartig lédsst sich diese Prozedur Schicht fiir
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Schicht durch die Atmosphére anwenden. Somit erhélt man am Ende eine stattliche Anzahl
von Absténden, die sich aus der Anzahl der Schichten mal der Unterteilung in die Win-
kelelemente der Strahlen errechnet. Man erhélt z. B. bei Schichten im Abstand von 100 m
fiir einen horizontalen Strahl eine Distanz (lo(/N)) von knapp 35.7 km durch die unterste
Schicht (N) und &uflersten Schicht (1) immerhin noch 3 km (ly(1)), wohingegen bei dem
senkrechten Strahl alle Distanzen gleich dem 100 m Abstand der Schichten sind.

Durch Implementierung der neuen Abstédnde im Modell lassen sich neue Strahlungstempera-
turprofile errechnen. In Bezug auf ein gemessenes Profil vom 07.08.2007 um 20:30 Uhr wur-
den verschiedene Modellldufe bei unterschiedlichen Absorptionskoeffizienten durchgerech-
net. Die Lufttemperatur bzw. warmste Temperatur in dem gemessenen Profil betragt 19.2
°C. Dies ist somit der Startpunkt der Lufttemperatur der verschiedenen Hohenschichten,
wobei die Temperatur von Schicht zu Schicht, nach der Standardatmosphére, beginnend

bei 19.2 °C, abnimmt.
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Abbildung 5.8: Ergebnis des Strahlungs-
transportmodells bei hdéhenkonstanter Ab-
sorption. Die rote Kurve zeigt das mit der
Infrarotkamera gemessene Strahlungstempe-
raturprofil und die anderen, die jeweils mit

verschiedenen Absorptionskoeffizienten mo-

dellierten Strahlungstemperaturkurven.

Abbildung 5.9: Ergebnis des Strahlungs-
transportmodells, wobei die rote Kurve das
mit der Infrarotkamera gemessene Strahlung-
stemperaturprofil zeigt. Die schwarze und die
griine Kurve (Absorptionskoeffizienten sind
mit dem Druck normiert) zeigen den Vergleich

bei drucknormierter Absorption.

Der noch nicht vordefinierte Absorptionskoeffizient kann von Modelllauf zu Modelllauf
gedndert werden. Er wurde zunéchst so gewéhlt, dass beide Fixpunkte (gemessene Tempe-
ratur in 0 ° und in 90 ° {iber dem Horizont) annéhernd getroffen wurden. Die Ergebnisse

zeigt Abbildung 5.8. Die grobe Form der errechneten Profilkurven passt zu der Gemesse-
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nen. Die beiden Fixpunkte sind bei ca. 292.5 K und 246.5 K anzutreffen. Durch mehrmalige
Rechnungen wird der Absorptionskoeffizient gefunden, dass anndhernd beide Punkte ge-
troffen werden.

In Abbildung 5.8 ist der Absorptionskoeffizient zu klein (blaue Linie - 0.15 1/K'm) gewéhlt,
so ergibt sich bei grofleren Winkeln in Richtung Zenit eine zu kalte Strahlungstemperatur.
Wéhlt man den Absorptionskoeffizient zu grof8 (griine Linie - 0.3 1/Km), wird zu viel der
kalten Hintergrundstrahlung absorbiert und nur die Strahlung aus den unteren wirmeren
Schichten spielt in die Transportgleichung hinein. Die Strahlungstemperatur bei hoheren
Winkeln ist dann zu grof. Dabei muss der Absorptionskoeffizient a = 0.2151/K'm (schwar-
ze Linie) eingesetzt werden, um auch den Fixpunkt bei 90 ° zu erreichen. Allerdings liegen
beide Kurven im Mittelteil doch weit auseinander. Daher miissen noch weitere Verbesse-
rungen an Strahlungsmodell vorgenommen werden.

Es wird davon ausgegangen, dass eine weitere Eigenschaft des durchstrahlten Mediums Luft
eine Aussage iiber die Stérke der Absorption von langwelliger Strahlung in der Atmosphére
gibt. Bis jetzt war nur die sich &ndernde Schichtdicke dafiir verantwortlich, dass sich der
hohenkonstante Absorptionskoeffizient als Produkt mit der Schichtdicke sich éndert.

Um das Modell zu verbessern und néher an die Realitdt anzupassen, konnen die Absorp-
tionskoeffizienten auch héhenabhingig definiert werden. Die Luft hat in Erdbodennéhe
durch den hohen Luftdruck eine hohere Konzentration an Gasmolekiilen als beispielsweise
in 5000 m Hohe bei anndhernd dem halben Luftdruck. Dadurch ldsst sie die langwellige
Strahlung schwieriger durch das Medium transmittieren. Es muss sich also der Absorpti-
onskoeffizient mit der Hohe verdndern lassen. Um dies zu realisieren wurde ein konstanter

Absorptionskoeffizient mit dem normierten inversen Druck multipliziert.

afz) = e 1) = 7305 1) (5.5)

Folglich ist der Absorptionskoeffizient a* jetzt verdnderlich mit der Hohe. Bei mit der
Hohe fallendem Druck wird der Exponent —a - (1000/p(z)) - I(z) groBer und damit die
Absorption kleiner. Wie in Abb. 5.9 zu sehen ist, dndert sich die Kurve nur wenig. Der
undefinierte “Bauch” wird nur méfig kleiner, sodass diese Druckkorrektur noch nicht die

erhoffte Verbesserung fiir das Modell bedeutet.
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5.4 Hohenvariierende Absorption und weitere Programmanderungen

Da die Ubereinstimmung der berechneten Werte mit der gemessenen Kurve noch nicht
zufrieden stellend ist, werden weitere Verdnderungen am Modell vorgenommen. Mit einem
konstanten Absorptionskoeffizienten mit der Hohe ldsst sich das gemessene Strahlungs-
temperaturprofil nicht reproduzieren. Die Temperaturwerte anhand der Standardatmo-
sphére zu nutzen, ist zu schemenhaft und soll deswegen durch die Heranziehung eines
Radiosondenaufstieges ersetzt werden. Die einzelnen Schichten strahlen bekanntlich mit
ihrer Temperatur und ist somit auch der wichtigste Faktor fiir die Berechnung des Strah-
lungstemperaturprofils vom Horizont bis zum Zenit. Die Temperatur der einzelnen Hohen
aus den Radiosondenaufstiegen héalt sich grob an den standardméfigen Temperaturabfall
mit der Hohe, trotzdem konnen gewisse Abweichungen auftreten und somit die Emission
langwelliger Strahlung beeinflussen.

Da aus logistischen Griinden die Infrarot - und die Radiosondenmessung nicht an einem
gemeinsamen Ort stattfinden konnten, musste die bodennahe Lufttemperatur der Radio-
sondendaten jeweils an die zusétzlich gemessene Lufttemperatur in 2 m Hoéhe angepasst
werden. Auch die Zeiten liefen sich nicht immer vereinbaren, da bei den Infrarotmessungen
anndhernd eine wolkenfreie Atmosphére zugrunde liegen und um die Mittagszeit, der Zeit
der Radiosondenaufstiege, oft mit Konvektionswolken vorlieb genommen werden musste,
konnen die Strahlungstemperaturprofilmessungen zeitlich leicht differieren. Bei den beiden
benutzten Radiosondenstationen handelt es sich um die Station Lindenberg 10393 und
Greifswald 10184. Aus den Werten der Radiosonde wird vorrangig die hohenzugeordnete
Temperatur ausgelesen und durch Interpolation auf die 100 m Schichten angepasst. Ein
Beispiel eines solchen Radiosondenprofils ist in der rechten Grafik in Abbildung 5.5 zu se-
hen. Fiir spitere Zwecke kann auch der Druck und der Taupunkt sowie weitere Daten aus
den Aufstiegsdiagrammen herausgelesen werden.

Unterdessen konnte auch mit der eingebrachten Physik kein entscheidender Durchbruch
an der Anderung des Absorptionskoeffizienten mit der Hohe gelingen und es musste somit
eine andere Losung gefunden werden. Es wurde das komplette Modell umgestaltet und die
Absorptionskoeffizienten mit der Hohe verdnderlich gemacht. Nun muss ein Weg gefunden
werden, wie und durch was die Absorptionskoeffizienten definiert werden. Mit der Inver-
sion des Gleichungssystems hat man je nach Anzahl der Schichten zu viele Unbekannte.
Als die beste Variante zeigte sich die Methode der kleinsten Fehlerquadrate rmse (root

mean sqaure Error). Ein anfinglich vollig wahlloses Profil der Absorptionskoeffizienten
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wird so verdandert, dass der Abstand der Strahlungstemperaturwerte von der berechne-
ten zur gemessenen Kurve fiir jedes Winkelelement minimal wird. Dies bedeutet, dass die
Absorptionskoeffizienten so variiert werden, dass die berechnete Kurve zu der gemessenen
Strahlungstemperaturkurve konvergiert. Vorausgesetzt das numerische Modell ist in der
Lage zu konvergieren [Schonfeldt (2008)].

Nach mehrmaligen Durchldufen des Programms, néhert sich die berechnete Kurve immer
mehr an die der gemessenen an. Bei jedem Durchlauf werden die Absorptionskoeffizien-
ten wieder veréndert, aber eben nur in jene Richtung, bei der der gesamte quadratische
Fehler kleiner wird. Um zu starke Unterschiede der Absorptionskoeffizienten zwischen den
benachbarten Schichten zu umgehen, wird nach jedem kompletten Durchlauf eine Art Drei-

ecksfilter iiber die Absorptionskoeffizienten gelegt.
a(s) = 0.05a(s — 1) + 0.9a(s) 4+ 0.05a(s + 1) (5.6)

Je nach Stirke des Filters, im Speziellen durch die Wahl des Vorfaktors, lassen sich die
Absorptionskoeffizienten nur leicht oder aber eher stark an den Nachbarkoeffizienten aus-
richten. Damit werden diese groflen Diskrepanzen zwischen benachbarten Absorptionsko-
effizienten, welche nicht real, sondern eher eine numerisches Artefakt sind, angeglichen
[Schonfeldt (2008)].

Betrachtet man in diesem Zusammenhang das Prinzip des Strahlungstransports genauer,
lasst sich feststellen, dass auch oberhalb der obersten Schicht (hier 8000 m) noch langwel-
lige Strahlung in die &uflerste Schicht hineintritt. Dementsprechend muss man eine gewisse
Strahlung in die oberste Schicht einschleusen, um die Absorptionskoeffizienten realer zu
gestalten. Weiterhin kann man nicht davon ausgehen, dass an der Oberkante der beliebig
gewéahlten obersten Schicht keine Strahlung, im Speziellen 0 K herrschten. Da man die
Anzahl der Schichten, ihre Dicke und damit die Hohe der Atmosphére frei wihlen kann,
muss natiirlich immer eine andere Temperatur als oberste Hintergrundstrahlung gewahlt
werden.

Die Temperatur am Auflenrand der Atmosphére spielt in den Strahlungstransfermodellen
eine wichtige Rolle. Ist man nicht in der Lage diese Temperatur mit ausreichender Ge-
nauigkeit zu bestimmen, so treten Unterschiede in der Strahlungstransportrechnung auf,
die oberhalb der Signifikanzgrenze liegen. Der Begriff der skin temperatur beschreibt die
Temperaturstrahlung der duersten Haut der Atmosphére.

Um diesen Sachverhalt ndher zu erlautern, wird ein anderes Strahlungsmodell nach Goody

(1985) dargelegt. Die Atmosphére wird wieder in verschiedene Schichten eingeteilt, aber
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diesmal mit der Eigenschaft, dass die Schichtdicken so gewihlt werden, dass die aus einer
Schicht emittierte Strahlung in der néachstgelegenen Schicht vollstdndig absorbiert wird. Mit
dieser Schichteneinteilung will man auf ein Temperaturprofil der Erde schlielen, welches
auf der Grundlage des Strahlungsgleichgewichtes beruht. Jede Schicht ist genau so dick,
dass sie die gesamte Strahlung absorbieren und somit Energie von einer Schicht zur ande-
ren transportieren. Durch die Abnahme der Dichte eines Gases mit der Hohe werden die
Schichtdicken mit steigender Hohe folglich immer grofler. Demzufolge dringt die Strahlung
in groBeren Hohen mit einer geringeren Dichte (Gasmolekiile pro Volumen) tiefer in die
Schicht ein, ehe sie absorbiert wird. Je nachdem “wie viel” Atmosphére vorhanden ist und
wie effektiv diese die infrarote Strahlung absorbiert, wird die Gesamtanzahl der Schichten
bestimmt. Diese Zahl ist bei Goody (1985) (Kapitel 3, Seite 63) definiert als die Optische
Dicke der Atmosphére.
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Abbildung 5.10: Schichtenaufbau der Atmosphére mit den zwischen den Nachbarn austauschen-
den Strahlungsfliissen. Die solare Strahlung kann ungehindert durch die Atmosphére transmittie-

ren und nur den Boden erwérmen, verédndert [Goody (1985)].
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Die genaue Physik lédsst sich anhand der Skizze in Abbildung 5.10 beschreiben. Betrachtet
man z. B. die Energiebilanz an der obersten Atmosphérenschicht und definiert dort eine
Temperatur 77, so strahlt sie mit dieser Temperatur einmal nach oben in den Weltraum und
nach unten Richtung Erde. Laut der Annahme, die kurzwellige Strahlung werde nur an der
Erdoberflache umgesetzt, d. h. die Atmosphére nur durch langwellige Warmestrahlung vom
Boden geheizt, so wird die oberste Schicht nur von der abgestrahlten Energie der darunter-
liegenden Schicht erwérmt. In Gleichung 5.7 wird dies anhand der abgestrahlten Energien in
Form von STEFAN-BOLTZMANN dargestellt, d. h. die Strahlung in der obersten Schicht
existiert nur aus dem Term o7y 1.

oT} T +oT} |= 0Ty 1

— T} =oT = oT? oD
Die Energie der vorletzten Schicht setzt sich wiederum aus dem aus der obersten Schicht
nach unten strahlendem Term o7}! | und dem Term aus der darunterliegenden Schicht
0Ty 1 zusammen. Rechnet man die Temperatur jeweils aus und setzt diese zusammen, so
kommt das in Gleichung 5.8 gezeigte Ergebnis heraus.

oTy 1 +oTy |=0oTy T +oT} |
(5.8)
— Ty = 21, T, = 4T} = T} = 3T} = 3T,

Verfolgt man dieses Schema Schicht fiir Schicht durch die Atmosphére Richtung Boden,
erkennt man eine Analogie.

T} = 4T T = 5T (5.9)

Selbiges gilt fiir den Erdboden. Fiir die Erdbodentemperatur folgt mit einer allgemeinen
optischen Dicke die Gleichung 5.10.

T} =T/ 45T} = 6T,
(5.10)

T, = (1+ optischeDicke) - T,

Die optische Dicke héngt i. A. vom vorhandenen Gas, seinen optischen Eigenschaften und
der vertikalen Verteilung ab. Ein Nebeneffekt bei der Behandlung des Strahlungsmodells
nach Goody (1985) sollte die am AuBenrand der Atmosphére bereitgestellte Energie und
seine Wirkung auf die umgebenden Schichten sein. Je nachdem bis in welche Hoéhe die
Strahlungstransportgleichung berechnet wird, stellt die Atmosphére oberhalb einen unter-
schiedlichen Strahlungswert zur Verfiigung.

Verschiedenen Vergleichmessungen haben den enormen Einfluss der Hintergrundstrahlung
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auf die Absorptionskoeffizienten wiedergegeben. Dieser Einfluss spiegelt sich vor allem in
den Absorptionskoeffizienten der oberen Schichten wider, da der Strahlungsunterschied bei
verschiedenen “Hintergrundstrahlwerten” ausgeglichen werden muss. Die unteren Absorp-
tionskoeffizienten werden weniger stark beeinflusst.

Abbildung 5.11 zeigt die Bedeutung der “Hintergrundstrahlung” in einem Modelllauf mit
der am 25.01.2008 aufgenommenen Messung. Die Bodentemperatur betrigt 5.8 °C. Die
Funktionswerte der gemessenen und der berechneten Werte bilden die beiden Kurven im
rechten Teil der Abbildung 5.11. Die rote ist die mit der Infrarotkamera gemessene und
die schwarze, die mit dem Modell berechnete Kurve. In der linken Grafik ist das Absorp-
tionsprofil mit den einzelnen Werten der Absorptionskoeffizienten in der entsprechenden
Hohe dargestellt. Dies sind die reinen Absorptionskoeffizienten, ohne zusétzliche einbezo-

gene normierte Parameter.
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Abbildung 5.11: Vergleich des berechneten und gemessenen Strahlungstemperaturprofils. Als

Hintergrundstrahlung wird an dieser Stelle 212 K angenommen.

Schaut man sich die Kurven der berechneten und der gemessenen Werte an, so erkennt
man schon bei standardméfig sehr kleinen Absorptionskoeffizienten, dass die Strahlungs-
werte fiir grofle Winkel auf kein niedrigeres Niveau fallen konnen. Der hier selbst definierte
Wert der “Hintergrundstrahlung” ist zu grof. Da die Winteratmosphére an sich schon viel

kélter ist als die im Sommer, wird natiirlich eine ganz andere Strahlungstemperatur von
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der Kamera gemessen. Weiterhin enthélt die Atmosphére im Winter verglichen mit der im
Sommer aufgrund der geringeren Temperatur auch weniger Wasserdampf. Geht man von
der Absorption der Strahlung durch den Wasserdampf aus, so fallt im Winter die Strahlung
auch aus grofleren Hohen in die Kamera, denn der Temperaturunterschied in Abbildung
5.11 zwischen der Temperatur in Richtung Horizont und Zenit zeigt eine grofle Tempera-
turspanne von 70 K.

Dieser Effekt ldsst sich in Abbildung 5.12 erkennen. Es ist die Transmission einiger verschie-
dener Modellatmosphéren bis in eine Hohe von 23 km iiber der Wellenléinge aufgetragen.
Man erkennt den deutlichen Unterschied in der Transmission der Luft einer Subarktischen
Winteratmosphére und einer Tropischen. Zweitere ist wesentlich wérmer und enthélt somit
mehr Wasserdampf, welcher die Transmission stark herabsetzt. Diese Transmissionsunter-

schiede sind in der Ozonbande nicht so stark ausgepragt.
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Abbildung 5.12: Atmosphérische Transmission einer vertikalen Luftsdule vom Boden bis in

23 km Hohe fiir verschiedene Modellatmosphéren. Die Wellenldnge ist in pm angegeben. Es ist

die stark schwankende Transmission der unterschiedlichen Modellatmosphéren im Bereich der

Wasserdampfabsorption zu sehen, [Selby and McClatchey (1975)].

Um die Grofle der Strahlung fiir jede Messung bzw. Rechnung individuell einzustellen,
miisste die "Hintergrundstrahlung“ an die Messwerte gekoppelt werden. Eine Md&glichkeit
wire, den Wert der Lufttemperatur in der obersten Schicht der Atmosphére zu kennen und
mit diesem in die oberste Schicht hineinzustrahlen. Allerdings muss beachtet werden, dass
diese Schicht zur Hilfte nach oben und zur Hélfte nach unten strahlt (vergleiche Strah-
lungsmodell nach Goody (1985). Natiirlich wird auch diese Strahlung durch die jeweiligen
Absorptionskoeffizienten in den darunter liegenden Schichten abgeschwiéicht.

Eine weitere Moglichkeit wire, mit einem Standardtemperaturprofil der hohen Atmosphére
das Modell auch oberhalb des Radiosondenaufstieges weiterrechnen zu lassen. Somit errech-

net sich das Modell die passende ”Hintergrundstrahlung“. Wiahrend die Modelllaufe mit
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Radiosondenwerten bis in ca. 30 km Hohe rechnen konnten, wird mit Hilfe von Litera-
turdaten dann bis in ca. 120 km modelliert. Allerdings ist nicht davon auszugehen, dass
dieses Modell reprasentative Absorptionskoeffizienten in diesen Hohen berechnet. Es geht
viel mehr um die Erzeugung der ”Hintergrundstrahlung®. Diese zweite Mo6glichkeit, der

Berechnung bis in grofle Hohen soll im nachfolgenden Kapitel néiher erldutert werden.

5.5 Berechnungen bis in die hohe Atmosphdre

Mit Hilfe solcher Standardtemperaturprofile der hohen Atmosphére, welche je fiir Sommer
und Winter unterschiedlich angegeben werden, kann das Strahlungstransportmodell weiter
verbessert werden. Die Profile entstammen aus dem MSIS90-Modell, welches in Picone

et al. (2002) ndher beschrieben und dessen Werte in Tabelle 2 angegeben sind.

Sommer (29.Juni) | Winter (1.Januar)
Héhe [Km)] Temperatur [K] Temperatur [K]
0 2914 282.3
2 283.6 273.6
4 270.8 258.9
6 256.2 243.0
8 242.3 229.2
10 230.5 2194
12 221.7 214.4
14 216.2 212.3
16 214.4 211.1
18 215.2 210.1
20 217.7 209.6
25 224.7 212.5
30 234.5 221.0
35 249.7 235.0
40 263.8 252.1
45 271.9 262.7
50 270.4 258.3
95 260.8 247.3
60 246.2 238.7
65 229.6 233.2
70 213.0 2294
75 196.2 226.0
80 176.0 218.6
90 162.2 196.4
100 208.9 184.8
110 245.9 236.5
120 352.8 375.2
130 487.3 523.0
140 585.5 642.1
150 657.6 740.1

Tabelle 2: Standardtemperaturprofil der hohen Atmosphére fiir einen Sommer - und einen Win-
terfall. MSIS90-Modell fiir 45°N, 15°E 12 Uhr UTC, [MSIS-E-90 Atmosphere Model (2008)].
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In die Berechnung eines solchen Profils gehen die Parameter geografische Liange/Breite, Tag
des Jahres, Uhrzeit und Stérke der Sonnenaktivitit in das Atmosphirenmodell MSIS90-
Modell ein. Damit wird oberhalb des Radiosondenaufstieges mit dem Standardtempera-
turprofil der hohen Atmosphére an die Radiosondendaten angekniipft. Durch die hoéher
reichenden emittierfahigen Temperaturschichten kann das Modell den Strahlungstransport
auch oberhalb der Radiosondendaten berechnen.

Eine dieser Berechnungen ist in Abbildung 5.13 zu sehen. Der linke Teil der Grafik zeigt
wieder den Absorptionskoeffizienten in der jeweiligen Hohe und in der rechten Grafik die
dazu gehorigen Strahlungstemperaturkurven. Es sind die gemessene und die berechnete
Kurve, kaum noch von einander abheben. Die griine Fehlerlinie (rmse + 200) zeigt kaum

einen Wert , da die beiden Kurven gut iibereinstimmen.
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Abbildung 5.13: Vergleich des berechneten und gemessenen Strahlungstemperaturprofils. Die
Hintergrundstrahlung wird an dieser Stelle durch Hinzunahme eines erweiterten Temperaturprofils

fiir die hohe Atmosphére vom Strahlungstransfermodell selbst berechnet.

Bei dieser Rechnung zeigen die Absorptionskoeffizienten am Boden die erwartet hohen
Werte, welche dann recht schnell abfallen und auf niedrigem Niveau verbleiben. Aller-
dings muss noch mal erwéhnt werden, dass die Absorptionswerte in gréfleren Hohen keine
reprasentativen Absorptionskoeffizienten darstellen, sonder vorrangig der Bestimmung der

Hintergrundstrahlung dienen. Fokussiert man den Blick auf den unteren interessanteren Be-
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reich wie er in Abbildung 5.14 zu sehen ist, so kann der Abfall der Absorptionskoeffizienten
in den untersten Atmosphérenschichten genauer betrachtet werden. Der Absorptionskoef-
fizient fiir die unterste Schicht betrigt 8 - 1075 1/m.

Wegen des schnellen Abfalls, muss fast die gesamte Absorption in den geringen Hohen bis
1500 m stattfinden. Der Grund der Absorption liegt in der hohen Konzentration des Wasser-
dampfes in der unteren Troposphére. Der Wasserdampf besitzt im Wellenldngenintervall
8 - 14 pm eine Absorptionsbereich und kann somit die infrarote Strahlung teilweise ab-
sorbieren (siche Abbildung 3.4). Je hoher die Konzentration an Wasserdampf ist, desto
weniger langwellige Strahlung kann durch so eine Luftséiule transmittieren. Auf die Ab-
sorption von Strahlung folgt immer auch die temperaturspezifische Emission langwelliger
Strahlung. Daher emittieren Wasserdampfmolekiilen im Infraroten. Auf Grund dieser Ab-
sorption und gleichzeitigen Emission hat die Atmosphére Einfluss auf die alle Temperatur-
messungen mittels Infrarot-Thermografie und ist somit grofitenteils auf die bodennahe Was-
serdampfabsorption zuriickzufithren. Die Temperaturverteilung und die davon abhéngige
Wasserdampfverteilung ist mafigeblich fiir die Transparenz der Atmosphére im langwelli-
gen Infrarot verantwortlich. Dem entsprechend miissten die Absorptionskoeffizienten dem

vertikalen Profil des Wasserdampfpartialdrucks ungefiahr folgen.
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Abbildung 5.14: Vergleich des berechne- Abbildung 5.15: Vergleich der normierten Ab-
ten und gemessenen Strahlungstemperaturpro- sorptionskoeffizienten mit dem normierten Was-
fils, jedoch fokussiert auf die unteren Atmo- serdampfpartialdruck. Die Normierung wird auf

sphérenschichten. den untersten Wert bezogen.

Beim Vergleich der Absorptionskoeffizienten mit den Daten des Wasserdampfprofils ent-
steht die Abbildung 5.15. Es sind mit Hilfe der MAGNUS-Formel die Wasserdampfpartial-



5 LANGWELLIGE INFRAROTE STRAHLUNG AUS DER ATMOSPHARE 74

driicke aus den Daten des Radiosondenaufstiegs berechnet und deren vertikales Profil mit
dem der Absorptionskoeffizienten verglichen worden. Um die Daten vergleichen zu konnen,
miissen beide Profile normiert werden. Dies geschieht durch den Quotient aus jedem Wert
mit dem am Boden. Gleiches passiert mit den Werten der Absorptionskoeffizienten.

Man erkennt eine dhnlich starke Abnahme der Absorptionskoeffizienten mit der Hohe wie
beim Wasserdampf in den untersten 1000 m. Dass die beiden Kurven nicht ndher zusammen
liegen, ist an den ungleichen Messort der Infrarotmessung und dem Radiosondenaufstieg
gekoppelt. Oberhalb der 1000 m streut die Wasserdampfkurve aus den Radiosondenda-
ten iiber einen etwas grofleren Bereich, wohingegen die Absorptionskoeffizienten einen eher
mittleren Wert widerspiegeln. Das heifit, Schichten mit unterschiedlicher Feuchtekonzen-
tration konnen mit dem modellierten Strahlungstransfer nicht wieder gegeben werden, aber
der unterste Bereich stimmt gut iiberein.

Die vertikale Verteilung von Wasserdampf in der Atmosphaére ist stark von der senkrechten
Struktur der Temperatur abhéngig. Mit steigender Hohe und damit abnehmender Tempe-
ratur kann die Luft nur noch wenig Wasserdampf enthalten, somit befindet sich der grofite
Teil des Wasserdampfes in den unteren warmeren Atmosphérenschichten. Der Vergleich der
Absorptionskoeffizienten mit dem Wasserdampfpartialdruck in Abbildung 5.15 zeigt auch
das Maximum des Wasserdampfes, bzw. der Absorptionskoeffizienten in den bodennahen
Schichten. Nach Lozan (2005), befindet sich die Halfte des atmosphérischen Wasserdampfes
unterhalb von 1.5 km Hohe. Weiterhin sind nur 5 % oberhalb von 5 km angesiedelt und
sogar nur 1 % in der Stratosphére anzutreffen. Laut der Abbildung 5.15 ist der Wasser-
dampfpartialdruck in dieser Hohe bereits auf die knappe Hélfte des Wertes vom Boden
gefallen. Laut dem Modell bleibt der Absorptionskoeffizient in gréfferen Hohen auf niedri-
gem Niveau. Die Wasserdampfpartialdriicke erreichen ab einer Hohe von 4 km nur noch 4
% des bodennahen Wertes.

In dieser untersten Schicht bis etwa 1000 m korreliert der Wasserdampfpartialdruck mit den
berechneten Absorptionskoeffizienten aus dem Modell. Damit ldsst sich ein Zusammenhang
herstellen, der die atmosphérische Absorption in Abhéngigkeit vom Wasserdampfpartial-
drucks angibt. Die Korrelation ist in Abbildung 5.16 dargestellt.
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Abbildung 5.16: Korrelation zwischen dem Wasserdampfpartialdruck und dem berechneten
Absorptionskoeffizienten aus dem Strahlungsmodell (Datenpunkte). Die durchgezogene Linie ent-
spricht einer linearen Regression. Es sind die Absorptionskoeffizienten iiber dem Wasserdampif-

partialdruck aufgetragen.

a=631-10"%¢,—258-107° (5.11)

Mit dieser Regressionsformel 5.11 aus Abbildung 5.16 kann der Absorptionskoeffizient mit
der Einheit [1/m] in der bodennahen Schicht mit Hilfe des Partialdrucks von Wasserdampf
in [hPa] abgeschétzt werden. Somit kann die Strahlungstemperatur weiter entfernter Objek-
te in Abhéngigkeit des Wasserdampfes korrigiert werden. Damit diirfte die Infrarotkamera
nicht nur bei kleinen Objektentfernungen Anwendung finden. Durchquert die Messstrecke
dabei verschieden hohe Luftschichten, muss die zusétzlich zu der hohenveranderlichen Ab-
sorptionskoeffizienten das vertikale Temperaturprofil, z. B. aus der Standardatmosphére
bekannt sein. Das in Kapitel 4.2.2 erzielte Ergebnis des bodennahen Absorptionskoeffizien-
ten a = 3.95 - 107° 1/m miisste mit dieser Methode bestéiitigt werden konnen. Dieser Ab-
sorptionskoeffizient wurde bei einem bodennahen Wasserdampfpartialdruck von ca. 8 hPa
mittels einer horizontalen Strahlungstemperaturmessung berechnet. Der Datenpunkt findet
sich in geringem Abstand von der Regressionsgeraden in Abbildung 5.16 wider. Damit zeigt
sich der Zusammenhang verschiedener Methoden der Absorptionskoeffizientenbestimmung

mit dem bodennahen Feuchtegehalt der Luft.
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