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1. Motivat ion  
Elektromagnetische Strahlung, mit Wellenlängen zwischen dem Ultravioletten und fernen 

Infrarotbereich, macht den Hauptanteil der Energie aus, die zwischen der Erde und dem 

kosmischen Hintergrund ausgetauscht wird. Dabei wird die Energie, welche sowohl das 

Wetter und Klima der Erde antreibt, von der Sonne geliefert.  Der Strahlungstransport von 

solarer und thermischer infraroter Strahlung, der sowohl Absorption, Streuung und Emission 

im Erde-Atmosphäre System beinhaltet,  bildet daher den primären Einfluss, der sich auf das 

terrestrische Klima und Wetter signifikant auswirkt. Der Strahlungstransport innerhalb der 

Erdatmosphäre ist ein Mehrfachstreuprozess, der Absorption der Strahlung sowohl an Gasen 

als auch Absorption und Streuung an Partikeln wie Aerosolpartikel, Eiskristallen und 

Wassertropfen, beinhaltet. 

Es kann zwischen solarer und terrestrischer thermischer Strahlung unterschieden werden. 

Die solare Strahlung, also elektromagnetische Strahlung, welche von der Sonne emittiert 

wird, liegt in einem spektralen Bereich von πȢς υ ˃ƳΣ ƘƛƴƎŜƎŜƴ ŘƛŜ Ǿƻƴ ŘŜǊ 9ǊŘŜ ŜƳƛǘǘƛŜǊǘŜ 

terrestrische thermischer Strahlung in einem Bereich von σ ρππ ˃ƳΦ !ōōΦ м.1 zeigt die 

simulierten Spektren der solaren und terrestrischen thermischer Emissionen  unter der 

Annahme, dass sowohl die Sonne als auch die Erde als ideale schwarze Körper betrachtet 

ǿŜǊŘŜƴΦ CǸǊ ŘƛŜ {ǇŜƪǘǊŜƴ ǿƛǊŘ Řŀǎ tƭŀƴŎƪΩǎŎƘŜ DŜǎŜǘȊ ŦǸǊ ƛǎƻǘǊƻǇƛǎŎƘŜ {ǘǊŀƘƭǳƴƎ 

angewendet. Die Temperatur der Sonne wird für die Berechnung des solaren Spektrums mit  

Ὕ υψππ K angenommen und für die Berechnung des terrestrischen  Spektrums  wird die 

Temperatur der Erde mit Ὕ ςψψ K genutzt. 

 
 

Für praktische Anwendungen kann aufgrund der Tatsache, dass sich beide Spektren kaum 

überlappen, zwischen solarer und terrestrischer thermischer Strahlung unterschieden 

werden. Sowohl solare Strahlung als auch terrestrische thermischer Emissionen werden 

Abbildung 1.1: Spektren der solaren Strahlung und terrestrischen thermischen Emissionen. Für das solare Spektrum 

wird als Abstand zwischen Sonne und Erde eine Distanz von ȢϽ  km angenommen  
(Wendisch et al., 2011) 
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beim Passieren der Atmosphäre durch verschiedene Prozesse beeinflusst. Diese Prozesse 

sind in Abb. 1.2, welche die globalen Energieflüsse zeigt, dargestellt: 

 
 

 

Von der mit 341 W m-2 einfallenden solaren Strahlung werden 79 W m-2 durch 

Aerosolpartikel, atmosphärische Gase und Wolken zurück in den Weltraum reflektiert. Die 

Erdoberfläche reflektiert zusätzlich nochmals 23  W m-2. Gesamt werden 102 W m-2, 

ungefähr 30% der einfallenden Strahlung, am oberen Rand der Atmosphäre, aufgrund des 

planetarischen Albedo-Effektes, in den Weltraum zurückreflektiert. 78 W m-2 von der 

einfallenden solaren Strahlung werden in der Atmosphäre, hauptsächlich von 

atmosphärischen Gasen, hingegen  weniger von Aerosolpartikeln und Wolken absorbiert. Die 

restlichen 161 W m-2 werden von der Erdoberfläche absorbiert. Die in der Atmosphäre und 

an der Erdoberfläche absorbierte solare Strahlung wird in thermische Energie umgewandelt. 

Die von der Erdoberfläche emittierte thermische Energie beträgt 396 W m-2. 40 W m-2 dieser 

emittierten thermischen Energie entweicht direkt in das Weltall durŎƘ Řŀǎ αŀǘƳƻǎǇƘŅǊƛǎŎƘŜ 

CŜƴǎǘŜǊάΦ Das atmosphärische Fenster ist der Wellenlängenbereich, von 8 bis мо ˃m, indem 

keine Absorption von terrestrischer Strahlung innerhalb der Atmosphäre stattfindet. Die 

restlichen 356 W m-2 der von der Erdoberfläche emittierten thermischen Energie werden 

von Wolken und Spurengasen innerhalb der Atmosphäre absorbiert. Die Absorption 

geschieht bei einer, verglichen zur Erdbodentemperatur, geringeren Temperatur. Die in der 

Atmosphäre befindlichen Gase emittieren 169 W m-2 in das Weltall. Die in das Weltall 

emittierte Strahlungsenergie von Wolken beträgt 30 W m-2. Die restliche Strahlungsenergie 

wird wieder von dem Atmosphären-Erdoberflächen System absorbiert. Dies führt zu einem 

Greenhouse-Effekt und somit zu einer Erwärmung der Erde. Allerdings sind solare und 

terrestrische Strahlung an der Erdoberfläche nicht im Gleichgewicht, die Atmosphäre verliert 

Abbildung 1.2: Globale Energieflüsse in W m
-2

. Die Werte sind global und jährlich gemittelt. 
(Trenberth, 2009) 
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Strahlungsenergie, während hingegen die Erdoberfläche an solcher hinzugewinnt. Der 

latente und der fühlbarer Wärmestrom gleichen dieses Defizit aus. (Wendisch und Yang, 

2011) 

Eine Erde ohne Atmosphäre müsste eine Temperatur weit unterhalb des Gefrierpunktes 

besitzen, um die absorbierte solare Energie durch emittierte terrestrische Strahlung 

auszubalancieren. Die Erdatmosphäre allerdings erwärmt die Erde durch den 

atmosphärischen Greenhouse-Effekt. Solare Strahlung kann die Atmosphäre weitestgehend 

ungehindert passieren. Ein großer Teil der emittierten terrestrischen Strahlung wird 

allerdings von der Atmosphäre bzw. von atmosphärischen Gasen, vor allem von 

Wasserdampf, absorbiert. Dies führt zu einer Erwärmung  der Luft und zu einer Abstrahlung 

von Energie sowohl in Richtung Weltall und Erdboden. Die zur Erdoberfläche emittierte 

Strahlung sorgt für eine weitere Erwärmung des Bodens, der dadurch wieder stärker 

Strahlung emittieren kann. 

Wie anhand von Abb. 1.2 zu erkennen ist, haben allerdings Wolken auch einen, bedingt 

durch ihr Reflexionsvermögen im solaren Wellenlängenbereich und Absorptionsvermögen 

im terrestrischen Wellenlängenbereich, Einfluss auf die Energiebilanz der Erde und somit auf 

das irdische Klima. Ob die Wolken einen abkühlenden oder erwärmenden Effekt haben, 

hängt auf der einen Seite von ihrem Reflexionsvermögen ab und auf der anderen von ihrem 

Absorptions- und Emissionsvermögen, welches von der Wolkentemperatur abhängig ist. 

Global gesehen üben Wolken einen negativen Strahlungsantrieb aus, d.h. die Netto-

Strahlungsflussdichte in W m-2 am oberen Atmosphärenrand ist negativ, somit verlässt mehr 

Strahlungsenergie das Erde-Atmosphären System als hinzugefügt wird. Dies führt zu einer 

Abkühlung der Erdatmosphäre. Da der Wolkenstrahlungsantrieb von der Wolkentemperatur 

abhängig ist, wird im Folgenden jeweils der Strahlungsantrieb für hohe, niedrige und stark 

konvektive Wolken  hergeleitet. 

Hohe kalte Wolken bzw. Eisphasenwolken, z.B. Cirrus-Wolken, sind gegenüber solarer 

Strahlung, ähnlich wie die Atmosphäre, stark durchlässig. Terrestrische thermische Strahlung  

wird aber von diesen absorbiert. Die Wolken mit der Fläche A emittieren dann entsprechend 

dem Stefan-Boltzmann Gesetz die Strahlungsenergie ὖ „ϽὃϽὝ  als 

Wärmestrahlung bei einer Temperatur von Ὕ   sowohl in Richtung Erdoberfläche als 

auch in Richtung Weltall ab. „ υȟφχϽρπ  W m-2 K-4 ist die Stefan-Boltzmann Konstante. 

Die Strahlungsenergie des Bodens ὖ „ϽὃϽὝ  ist größer als die der Wolke, da die 

Bodentemperatur größer als die Temperatur der Cirrus-Wolke ist. Somit emittiert die Wolke 

weniger Strahlungsenergie in das Weltall, als die Erdoberfläche emittieren würde, wenn die 

Wolke nicht vorhanden wäre. Die Wolke emittiert allerdings auch in Richtung Erdboden. Es 

bleibt also Energie im Atmosphären-Erdoberflächen-System erhalten. Die Wolke besitzt 

aufgrund ihrer geringen Reflexionsvermögen von solarer Strahlung keinen nennenswerten 

negativen Strahlungsantrieb, dafür übt sie aber einen vergleichsweise großen positiven 

Strahlungsantrieb aus, da die Emission der terrestrischen Strahlungsenergie in das Weltall 

gegenüber der vom Erdboden emittierten terrestrischen Strahlungsenergie gering ist. Dies 

führt insgesamt zu einer Erwärmung. 
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Im Gegensatz dazu stehen tiefe warme Wolken bzw. Flüssigwasserwolken, z.B. 

Stratokumuluswolken. Diese reflektieren mehr solare Strahlung als hohe Wolken, dadurch 

erreicht auch weniger Energie die Erdoberfläche. Genau wie hohe Wolken emittieren tiefe 

Wolken Strahlungsenergie, allerdings bei Temperaturen die nahe der Erdbodentemperatur 

liegen. Somit ist der Unterschied zwischen der vom Boden emittierten Energie und der 

Energie, die Wolken ins Weltall emittieren,  nicht allzu groß. Allerdings erwärmt die zum 

Boden emittierte Strahlungsenergie der Wolke die Schicht zwischen Boden und Wolke, es 

kommt zu einem positiven Strahlungsantrieb. Da der Strahlungsantrieb, der durch die 

Reflexion entsteht, den vorher genannten Antrieb mehr als ausgleicht, besitzen tiefe Wolken 

einen negativen Strahlungsantrieb und wirken somit abkühlend. 

Schließlich gibt es noch die stark konvektiven Wolken also Cumulonimbus-Wolken. Da dies 

hochreichende Wolken sind, ist der obere Bereich kalt. Folglich wird nach dem Stefan-

Boltzmann Gesetz weniger Energie in das Weltall emittiert als wenn keine Wolke vorhanden 

wäre und somit kommt es zu einem Strahlungsantrieb. Allerdings wird auch sehr viel der 

einfallenden solaren Strahlung reflektiert, was in einem negativen Strahlungsantrieb 

resultiert. Beide Strahlungsantriebe gleichen sich aber aus, der Strahlungsantrieb der stark 

konvektiven Wolken ist gleich Null. Somit kommt es weder zu einer Erwärmung noch zu 

einer Abkühlung. 

Wie oben beschrieben, üben Wolken aufgrund ihrer Reflexions-, Absorptions- und 

Emissionsvermögen, einen großen Einfluss auf die Strahlungsbilanz der Erde  und somit auf 

das Klima der Erde aus. Reflexions-, Absorptions- und Emissionsvermögen sind abhängig von 

Wolkenparametern, die sich in makroskopische und mikroskopische Parameter unterteilen 

lassen. Zu den makroskopischen Parametern zählen der Bedeckungsgrad, die Wolkenhöhe 

und die Wolkenschichtdicke, zu den mikroskopischen Parametern zählen der 

Flüssigwassergehalt (engl.: liquid water content, LWC), bzw. der Flüssigwasserweg (engl.: 

liquid water path, LWP), die Tropfengröße, Wolkentropfenanzahlkonzentration und die 

Phase der Wolke. Das Reflexionsvermögen der Wolke hängt teilweise von der Tropfengröße 

ab. Diese ist wiederum mit der Konzentration von Wolkenkondensationskeimen während 

der Wolkenbildung verbunden. (Platnick et al., 1994) Wolkenkondensationskeime sind 

Aerosolpartikel, wie z.B. Meersalz, auf denen Wasserdampf kondensieren kann. Durch den 

Kondensationsprozess bilden sich dann Wolkentropfen aus. In dieser Arbeit wird mit Hilfe  

der Wolkenalbedo, dem Flüssigwasserweg und der Wolkentropfenanzahlkonzentration 

versucht, Rückschlüsse auf das Verhalten der Wolkenalbedo gegenüber Änderungen in der 

Tropfenanzahlkonzentration zu ziehen. 
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2. Grundlagen 

2.1. Optische Dicke  
Die dimensionslose optische Dicke † ist im Gesetz von Bouguer-Lambert definiert, welches 

die Exstinktion eines monochromatischen Strahls in einem Medium beschreibt ohne dabei 

Beiträge von Mehrfachstreuung oder Emission mit in Betracht zu ziehen: 

ὨὍ‗ Ὅ‗„ ”Ὠί Ὅ‗Ὠ† (2.1) 

Ὅ‗ ist hierbei die Strahldichte bzw. Intensität in W m-2 sr-1 für eine bestimmte Wellenlänge 

‗ in m. Der Massen-Extinktionskoeffizient „ „ „  in m2 kg-1, setzt sich aus dem 

Massen-Absorptionskoeffizienten „  und dem Massen-Streukoeffizienten  „  zusammen. 

Dieser ist abhängig von der Wellenlänge ‗ und dem durchstrahlten Material. ” beschreibt 

die Dichte des extingierenden Mediums und  Ὠί die Länge des durchstrahlten Weges in m. 

Damit lässt sich die optische Dicke als Ὠ†ȡ „ ”Ὠί definieren. (Kraus, 2004) Die optische 

Dicke lässt sich somit schreiben als: 

†‗ „ ‗ȟίϽ”ίὨί (2.2) 

Wird das Medium als homogen angesehen vereinfacht sich dies zu einer Multiplikation aus 

Dichte, Massen-Exstinktionskoeffizient und Lichtweg h. Gleichung (2.1) kann durch 

Integration auch geschrieben werden als: 

Ὅ ὍὩ  (2.3) 

Wobei Ὅ die Intensität vor dem Durchdringen des Mediums und Ὅ die Intensität nach dem 

Durchlaufen des Mediums darstellt. Hieran sieht man, dass die optische Dicke als Maß 

angesehen werden kann, das die Güte der Durchlässigkeit eines Mediums gegenüber 

elektromagnetischer Wellen wiedergibt, siehe Abb. 2.1. Ist † ρ fällt die 

Strahlungsflussdichte auf das 1/e-fache ab, also um rund 37%. 

 
 

 

Eine weitere Variante der optischen Dicke ergibt sich, wenn man den (Volumen-)  

Absorptionskoeffizienten ‖ und (Volumen-) Streukoeffizienten  nutzt, beide Koeffizienten 

haben die Dimension m-1: 

†‗ ‖‗ ‗ Ὠί (2.4) 

Für ein homogenes Medium ergibt sich dann: † Ὤ‖ . Die optische Dicke lässt sich 

dadurch als Länge in Einheiten von absorptions- und streufreien Weg ‖   

interpretieren (Bohren, 1987). 

Medium 

mit optischer 

Dicke † 

Ὅ Ὅ 

Abbildung 2.1: Extinktion eines Lichtstrahles durch ein Medium der Dicke h und mit optischer Dicke  
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Für Wolken kann die optische Dicke nach Liou, 2002,  in Abhängigkeit von dem effektiven 

Radius ὶ  , der Dichte von flüssigem Wasser ”  und dem Flüssigwasserweg an. Der 

Flüssigwasserweg, mit der Einheit g m-2, beschreibt die Masse an flüssigem Wasser die sich 

in einer Luftsäule, bzw. einer Wolkensäule, mit der Schichtdicke h und der Grundfläche eines 

Quadratmeters befindet: 

ὒὡὖ ὒὡὅᾀὨᾀ (2.5) 

LWC ist der Flüssigwassergehalt (engl.: liquid water path) in g m-3. 

 Die Optische Dicke einer Wolke kann dann geschrieben werden als: 

†
σ

ς

ὒὡὖ

”ὶ
 (2.6) 

 

2.2. Albedo  
Als Albedo a wird das im überwiegend sichtbaren Spektralbereich kurzwellige 

Reflexionsvermögen von Medien bezeichnet. Die Albedo lässt sich definieren als das 

Verhältnis der reflektierten zur einfallenden Strahlungsintensität bzw. dem Verhältnis der 

aufwärtsgerichteten und abwärtsgerichteten Strahlungsflussdichten F in W m-2. Die 

planetarische Albedo (oder auch sphärische Albedo) beschreibt dabei das Verhältnis der von 

einer Kugeloberfläche reflektierten Strahlung zu der auf den Kugelquerschnitt einfallenden 

Strahlung. Für die Erde wird als Oberfläche der obere Atmosphärenrand (engl. Top oft the 

atmosphere, ToA) genutzt. 

ὥ
Ὅᴻ

ὍȢ

Ὂᴻ

ὊȢ
 (2.7) 

Die Albedo der Erde ist dabei abhängig von der Bodenalbedo, der Durchlässigkeit und 

Reflexion der Atmosphäre gegenüber der einfallenden  Strahlung bei wolkenlosen Himmel, 

dem Bedeckungsrad und den Wolkeneigenschaften. Für eine beliebige  Fläche ergibt sie sich 

aus der Summe der Anteile der Albedo bei wolkenlosem Himmel ὥ  und bewölktem 

Himmel ὥ ǀ . Aufgrund der unterschiedlichen Phasen von Wasser in Wolken (fest oder 

flüssig) und der damit verbundenen unterschiedlichen Streueigenschaften dieser 

Flüssigwasser- bzw. Eisphasenwolken muss der Anteil der Wolkenalbedo nochmals in den 

Anteil der Albedo von Flüssigwasser- bzw. Eisphasenwolken unterteilt werden. Damit ergibt 

sich also für die planetarische Albedo ὥ dieser Fläche: 

ὥ ρ Ὢὥ Ὢὥ ǀ                                                            

ρ Ὢὥ Ὢ ὥ ὪǸ ὥ Ǹ  
(2.8) 

Wobei Ὢ Ὢ ὪǸ  der Gesamtbedeckungsgrad ist, der sich zusammensetzt aus 

dem Bedeckungsgrad der Flüssigwasser- und Eisphasenwolken ὪǸ  bzw. Ὢ  

(Quaas, 2008). Gegenstand dieser Arbeit ist es den Einfluss auf die planetare Albedo, den die 

Änderungen der Wolkentropfenanzahlkonzentration ausüben, zu untersuchen. Es werden in 

dieser Arbeit nur Wolkenszenen genutzt, die vollständig und ausschließlich nur  mit 

Flüssigwasserwolken bedeckt sind, d.h. Änderungen der planetarischen Albedo, die durch 

Änderungen  der Wolkentropfenanzahlkonzentration resultieren, beziehen sich 



9 
 

ausschließlich auf die Änderung der Albedo von bereits existierenden Flüssigwasserwolken 

durch diese Wolkentropfenanzahlkonzentrationsänderungen. Die Entstehungen von neuen 

Wolkenfeldern werden nicht berücksichtigt, obwohl diese, da sich dementsprechend der 

Bedeckungsgrad ändert, die planetare Albedo verändern. 

Mithilfe der Zwei-Strom-Approximation kann die Albedo für Flüssigwasserwolken unter 

Voraussetzung  horizontaler homogener Bedingungen, einer Bodenalbedo ὥ π  und 

das die  solare Strahlung gleichmäßig verteilt auf die untere Hemisphäre einfällt (Ackerman 

et al., 2000) und unter Verwendung des Asymmetrie-Parameters Ὣ und der optischen Dicke 

†  auch angenähert werden durch: 

ὥ
Ὅᴻπ

ὍȢπ

ρ Ὣ†

ς ρ Ὣ†
 (2.9) 

Gleichung (2.9) wird in Kapitel 2.3. abgeleitet. 

Zusätzlich sei angemerkt, dass sich die Albedo eines Wolkenfeldes mit der Zeit aufgrund von 

Variationen des solaren Zenit-Winkels ändert (Taylor et al., 1994). Ein flacherer Einfall der 

Strahlung auf ein Medium bewirkt eine höhere Albedo (Kraus, 2004). 

 

2.3. Zwei-Strom-Approximation des Strahlungstransfers  
Im Folgenden wird die Zwei-Strom-Approximation (engl.: Two-Stream-Approximation)  

hergeleitet.  Das Kapitel bezieht sich dabei auf Bohren, 1987. 

Jedes streuendes Medium basiert auf diskreten Objekten, die entweder streuende Moleküle 

oder Partikel sind. Aufgrund der beschwerlichen Betrachtung dieser diskreten Objekte wird 

ein hypothetisches kontinuierliches Medium angenommen mit den Absorptions- und 

Streueigenschaften des diskreten Mediums. Die sich daraus ergeben Erkenntnisse sind 

anwendbar auf das diskrete Medium unter Berücksichtigung, dass viele streuende Objekte in 

dem betrachteten Volumen vorhanden sind.  In den weiteren Betrachtungen wird 

angenommen, dass die Streuung inkohärent ist, d.h. Phasenunterschiede zwischen 

gestreuten Wellen werden nicht weiter in Betracht gezogen. Es gibt keine konkrete Grenze 

zwischen einem kohärent und inkohärent streuenden Medium. Ein typisches Medium, in 

dem inkohärente Streuung dominiert, ist z.B. eine gewöhnliche Wolke. Desweiteren wird die 

Polarisation der Strahlung ignoriert und es wird angenommen, dass die Strahlung entweder 

vorwärts oder rückwärts gestreut wird. Durch diese Annahmen wird das Bild der Realität 

nicht stark verfälscht. 

Wird ein unendlich langes, kontinuierlich streuendes und absorbierendes, planparalleles 

Medium angenommen, können unter Anwendung der Strahlungsenergiebilanz auf einen 

ƪƭŜƛƴŜƴ .ŜǊŜƛŎƘ ɲȊ  die Strahlungstransfergleichungen hergeleitet werden (Abb. 2.2). Zudem 

wird vorausgesetzt, dass Photonen nur von Quellen außerhalb des Mediums emittiert 

werden und Veränderungen in der externen Beleuchtung werden sofort vom Medium ohne 

zeitliche Verzögerung verspürt. 
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Trifft ein Photon auf das Medium, wird es bei der Interaktion mit diesem entweder 

absorbiert oder gestreut.  Sowohl bei der Absorption als auch bei der Streuung innerhalb des 

.ŜǊŜƛŎƘŜǎ ɲȊ ƎŜƘǘ Řŀǎ tƘƻǘƻƴ verloren. IҨ ist monochromatische Intensität der 

Strahlungsenergie in der abwärtsgerichteten Richtung, während hingegen Iҧ die Intensität 

der Strahlungsenergie in die Aufwärtsrichtung bezeichnet. Aufgrund durch Absorption und 

Streuung verändern sich IҨ
 und Iҧ mit zunehmender Tiefe z in dem Medium. Die Absorption 

ƪŀƴƴ Ƴƛǘ ŘŜƳ ±ƻƭǳƳŜƴŀōǎƻǊǇǘƛƻƴǎƪƻŜŦŦƛȊƛŜƴǘŜƴ ˁ ώƳ-1] und die Streuung mit dem 

±ƻƭǳƳŜƴǎǘǊŜǳǳƴƎǎƪƻŜŦŦƛȊƛŜƴǘŜƴ ʲ ώƳ-1] beschrieben werden.  Für unabhängig voneinander 

ƛŘŜƴǘƛǎŎƘŜ {ǘǊŜǳƻōƧŜƪǘŜ ƛǎǘ ʲ ŘŜǊ individuelle Streuquerschnitt mal der Anzahlkonzentration, 

ŘŀƘŜǊ ƪŀƴƴ ʲ-1 als Länge des Weges, bei dem keine Streuung auftritt gesehen werden. 

&ƘƴƭƛŎƘŜǎ Ǝƛƭǘ ŦǸǊ ˁ-1, das als Länge des absorptionsfreien Weges bezeichnet werden kann, da 

ˁ ŘŜǊ !ōǎƻǊǇǘƛƻƴǎǉǳŜrschnitt mal der Anzahlkonzentration ist. 

²ƛǊŘ ƴǳƴ ŘƛŜ 9ǊƘŀƭǘǳƴƎ ŘŜǊ {ǘǊŀƘƭǳƴƎǎŜƴŜǊƎƛŜ  ƛƳ .ŜǊŜƛŎƘ ɲȊ ŀƴƎŜƴƻƳƳŜƴ ŜǊƎƛōǘ ǎƛŎƘ ŦǸǊ ŘƛŜ 

abwärtsgerichtete Intensität: 

ὍȢᾀ ῳᾀὴᴻ ὍȢᴻᾀ ῳᾀ ‖ὍȢᾀ ῳᾀὴȢ ὍᴻȢᾀ ὍȢᾀ ῳᾀ (2.10) 

Die Wahrscheinlichkeiten der Streuung ist gegeben durch p, wobei der erste Pfeil die 

Richtung des Photons vor der Streuung und der zweite Pfeile die Richtung nach der Streuung 

beschreibt. Die linkseitigen Terme in Gleichung  (2.10) beschreiben die Zunahme, die 

rechtsseitigen Terme den Verlust. Wird Gleichung (2.10) durcƘ ɲȊ ŘƛǾƛŘƛŜǊǘ ǳƴŘ ɲȊҦл 

angenommen ergibt sich: 

ὨὍȢ

Ὠᾀ
‖ὍȢ ‖ὴȢ ὍᴻȢ ὴᴻ ὍȢᴻ (2.11) 

h0 

h 

z 

ȊҌɲȊ 

Iŷ IŹ 

Iŷ IŹ 

Abbildung 2.2: Anwendung der Erhaltung der Strahlungsenergie auf einen Bereich ȹz in einem absorbierenden-
streuenden Medium  
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Da die abwärtsgerichtete Intensität mit Zunahme von z abschwächt ergibt sich als 

Konsequenz für die die aufwärtsgerichtete Intensität, welche mit abnehmenden z 

abschwächt: 

ὨὍᴻ

Ὠᾀ
‖Ὅᴻ ὴȢ ὍᴻȢ ὴᴻ ὍȢᴻ (2.12) 

Wird das Medium als isotropisch angenommen, d.h. wird die Strahlung in alle 

Raumrichtungen gleichmäßig abstrahlt, ergibt sich für die Wahrscheinlichkeiten pҨҧ=pҧҨ 

und pҨҨ=pҧҧ.  Als Beispiel eines isotropischen Mediums seien Anhäufungen von 

sphärischen Streuobjekten z.B. Wolkentropfen und zufällig orientierte nichtsphärische 

Streuobjekte genannt.  Da angenommen wird, dass Photonen entweder vorwärts oder 

rückwärts gestreut werden, muss gelten:  

ὴᴻᴽ ὴᴻᴻ ὴȢᴻ ὴȢᴽ ρ (2.13) 

Der Asymmetrie-Parameter gibt den Grad der Anisotropie der  Streuung an und liegt 

zwischen 1und -1, wobei 1 strikte Vorwärts-, 0 isotropische und -1 strikte Rückwärtsstreuung  

beschreibt. Er ist definiert als der Kosinus des Streuwinkels, im vorliegenden Fall also 

entweder 1 oder -1.  

Ὣ ρὴȢᴻ ρὴȢ  Ȣ (2.14) 

Aus Gleichungen  (2.13) und (2.14) ergibt sich: 

ὴᴻᴽ ὴȢᴻ
ρ Ὣ

ς
 ȟ   ὴᴻᴻ ὴȢᴽ

ρ Ὣ

ς
 (2.15) 

Transformiert man die geometrische Dicke z in die optische Dicke, welche geschrieben 

werden kann als:   

†  ‖Ὠᾀ (2.16) 

Für ein einheitliches Medium ergibt sich die optische Dicke † ᾀ ‖Ȣ Dividiert man nun 

Gleichungen (2.11) und (2.12) durch  ‖ und nutzt Gleichung (2.15) ergibt sich mit 

Einfachstreualbedo  Ⱦ ‖ȡ 

ὨὍȢ

Ὠ†
ὍȢ 

ρ Ὣ

ς
ὍȢ 

ρ Ὣ

ς
Ὅᴻ (2.17) 

ὨὍᴻ

Ὠ†
Ὅᴻ 

ρ Ὣ

ς
ὍȢ 

ρ Ὣ

ς
Ὅᴻ (2.18) 

Die Gleichungen (2.17) und (2.18) werden als Zwei-Strom-Approximation des 

Strahlungstransfers bezeichnet. Addiert man Gleichung (2.18) zu (2.17 bzw. subtrahiert man 

Gleichung (2.18) von (2.17) ergibt sich eine weitere Form der Zwei-Strom-Approximation: 

ὨὍȢ Ὅᴻ

Ὠ†
ρ  ὍȢ Ὅᴻ  (2.17a) 

ὨὍȢ Ὅᴻ

Ὠ†
ρ Ὣ ὍȢ Ὅᴻ  (2.18a) 

Die Einfachstreualbedo variiert zwischen 0, was keiner Streuung und 1, was keiner 

Absorption entspricht. In der Praxis werden diese Werte aber niemals realisiert. Ohne große 
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Fehler in der Berechnung von beobachtbaren Größen zu machen (z.B. Reflektion von 

sichtbarem Licht an Wolken), kann man die Absorption aber ignorieren. Dementsprechend 

folgt, dass die Einfachstreualbedo  1 gleicht. Die Lösen der Gleichungen (2.17a) und (2.18a) 

lauten dann: 

ὍȢ Ὀ ὅρ †ᶻȟ Ὅᴻ Ὀ ὅρ †ᶻ  (2.19) 

Wobei  Ὣ Ὣ†  und †ᶻ=(1-g) † die skalierte optische Dicke ist. Die Konstanten C und D 

werden durch die Bedingungen am oberen Rand † π und am unteren Rand † †Ӷ  

bestimmt. Die (totale) optische Dicke eines Mediums mit der Schichtdicke h ist dann 

gegeben durch: 

†Ӷ  ‖Ὠᾀ (2.20) 

Wird angenommen, dass Photonen, welche durch die untere Grenze des Mediums kommen, 

nicht mehr zu dieser zurückkehren, d.h. sie werden entweder absorbiert oder die darunter 

befindliche Schicht streut nicht, gilt  Ὅᴻ†Ӷ π. Damit ergibt sich für die Lösungen von 

Gleichung (2.10) einmal die Albedo a und die Transmissivität Ị: 

ὥ
Ὅᴻπ

ὍȢπ

†Ӷᶻ

ς †Ӷz
 (2.21) 

ὍȢ†Ӷ

ὍȢπ

ς

ς †Ӷz
 (2.22) 

Da keine Absorption stattfindet, genügen a und Ị der Gleichung ὥ ρ. Erhöht sich die 

optische Dicke, erreicht die  Albedo ihr Maximum von 1, hingegen die Transmissivität ihr 

Minimum von 0. 

 

2.4. Sensibilität  
Dieses Kapitel erläutert und leitet die Sensibilität her. Es bezieht sich dabei, wenn nicht 

anders angegeben, auf Platnick et al., 1994.    

Mit der (Wolken-) Sensibilität Ὢ (engl. cloud susceptibility) wird nach Twomey, 1991, die 

Empfindlichkeit der Wolkenalbedo ὥ gegenüber Änderungen in der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration ὔ (CDNC, engl. cloud droplet number concentration) 

beschrieben und wird in cm3 angegeben: 

Ὢ
Ὠὥ

Ὠὔ
 (2.23) 

Als Beispiel: Mit einer Sensibilität  von 0.01 cm3 ist gemeint, dass wenn sich die 

Wolkentropfenanzahlkonzentration um einen Tropfen pro Kubikzentimeter erhöht sich die 

die Wolkenalbedo um 0.01 erhöht (Taylor et al., 1994). 

Da die Wolkenalbedo a im allgemeinem eine Funktion der optischen Dicke †, der 

Einfachstreualbedo   und des Asymmetrie-Parameter Ὣ ist, kann Gleichung (2.23) unter 

Annahme eines konstanten Flüssigwassergehaltes geschrieben werden als: 

Ὢ
Ὠὥ†ȟȟὫ

Ὠὔ

ὥ

†

Ὠ†

Ὠὔ

ὥ

 

Ὠ 

Ὠὔ

ὥ

Ὣ

ὨὫ

Ὠὔ
 (2.24) 
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Es ist anzumerken, dass jeder Term in Gleichung (2.24) wellenlängenabhängig ist. Wird 

zudem angenommen, dass konservative Streuung vorliegt, d.h.  ρ aufgrund Fehlens 

signifikanter Absorption im sichtbaren Wellenlängenbereich durch Aerosole, und das der 

Asymmetrie-Parameter konstant mit dem Tropfenradius ist, lässt sich Gleichung (2.24) 

vereinfachen zu:  

Ὢ
Ὠὥ†ȟȟὫ

Ὠὔ

ὥ

†

Ὠ†

Ὠὔ
 (2.25) 

Nimmt man eine homogene Wolkenschicht mit Schichtdicke ЎὬ in m an ergibt sich die 

optische Dicke † : 

† ὗ ὶ‗ϳ ὶ“ὲὶὨὶЎὬ “ЎὬ
ὗ᷿ ὶ‗ϳ ὶὲὶὨὶ

ὶ᷿ὲὶὨὶ
Ͻ
ὶ᷿ὲὶὨὶ

ὲ᷿ὶὨὶ
Ͻ ὲὶὨὶ 

    ὗὶὔ“ЎὬ ὗὶ ὔ“ЎὬ                                                                                              

(2.26) 

Mit ὲὶ als Tropfengrößenverteilung,ὶ  als Effektivwert (engl. root-mean-square, rms) 

des Radius der Größenverteilung und ὗ  der durchschnittlichen Exstinktionseffektivität, 

welche ein asymptotischen Wert von ca. 2 im sichtbaren und nahen Infrarotbereich für den 

erwarteten Tropfengrößenbereich erreicht. An Gleichung (2.26) ist bereits zuerkennen, dass, 

wenn die Schichtdicke ЎὬ und die durchschnittliche Exstinktionseffektivität konstant 

gehalten wird, die optische Dicke proportional zu dem Quadrat des Effektivwert des Radius 

der Größenverteilung multipliziert mit der Wolkentropfenanzahlkonzentration ist, d.h. 

erhöht sich die Tropfenanzahlkonzentration, erhöht sich die optische Dicke, dies wiederum 

hat eine Erhöhung der Albedo zur Folge. Durch die Erhöhung der 

Tropfenanzahlkonzentration, z.B. durch hinzufügen zusätzlicher Wolkenkondensationskeime 

(engl.: cloud condensation nuclei, CCN), muss sich bei konstantem Flüssigwassergehalt und 

konstanter Schichtdicke das flüssige Wasser auf viele kleinere Tropfen verteilen. Dadurch 

verringert sich die Oberfläche der einzelnen Tropfen. Da die Oberfläche einer Kugel mit der 

2. Potenz des Kugelradius wächst, das Kugelvolumen hingegen mit der 3. Potenz des Radius, 

vergrößert sich bei konstanten Flüssigwassergehalt und somit konstantem Gesamtvolumen, 

welches das flüssige Wasser einnimmt, die Gesamtoberfläche, an der solare Strahlung 

reflektiert bzw. gestreut werden kann. Dies führt zu einer Erhöhung der Wolkenalbedo 

(Latham, 2008). Kleinere Tropfen streuen mehr Strahlung im sichtbaren und nahen-

infraroten Bereich (Taylor et al., 1994) als große Tropfen.  Der Effekt der Erhöhung der 

Wolkenalbedo durch hinzufügen von Wolkenkondensationskeimen wird auch als 1. 

indirekter (Aerosol-) Effekt, bzw. Twomey-Effekt bezeichnet (Latham, 2008). Die 

Wolkenalbedo ist daher teilweise abhängig von der Tropfengröße. Betrachtet man die 

Entstehung von zwei Wolken unter den gleichen Umständen, aber mit dem Unterschied, 

dass unterschiedlich viele  Wolkenkondensationskeime für die Tropfenbildung zur Verfügung 

stehen, kann der Flüssigwassergehalt der beiden entstandenen Wolken als gleich angesehen 

werden. Dies hat zur Folge, dass in der Wolke, bei deren  Entstehung mehr 

Wolkenkondensationskeime  zur Verfügung stehen, kleine Tropfen ausgebildet werden, als 

bei der, die weniger CCN für die Tropfenbildung  zur Verfügung hat, d.h. bei gleichem 

Flüssigwassergehalt  gibt es in Bezug auf die optische Dicke einen Konkurrenzeffekt,  

zwischen größerer Tropfenkonzentration und kleinerer Tropfengröße. 
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Der effektive Radius ist definiert als: 

ὶ
ὶ᷿ὲὶὨὶ

ὶ᷿ὲὶὨὶ

ὶ

ὶ
 (2.27) 

Wobei ὶ der volumengewichtete Moment der Größenverteilung ist. Es sei angemerkt, dass 

für maritime Stratuswolken die Differenzen zwischen ὶ , ὶ  und ὶ klein sind und in den 

oberen Gleichungen ausgetauscht werden können. Martin und Johnson (1994) schlagen eine 

Parametrisierung der Radien vor, in dem eine lineare Regression angenommen wird, 

ὶ ὯϽὶ  und  ὶ Ὧ ϳ Ͻὶ  , dabei wird angenommen, dass Ὧ Ὧὔ . 

Der Flüssigwassergehalt lässt sich ausdrücken mit  der Dichte von flüssigem Wasser ” in g 

cm-3 als: 

ὒὡὅ
τ

σ
“” ὶὲὶὨὶ

τ

σ
“”

ὶ᷿ὲὶὨὶ

ὲ᷿ὶὨὶ
Ͻ ὲὶὨὶ 

τ

σ
“”ὔὶ

τ

σ
“”ὔὶ                                          

(2.28) 

Einsetzten von Gleichung (2.28) in (2.26) und unter Benutzung von Gleichung (2.27), lässt 

sich die optische Dicke schreiben als: 

† ς“
σϽὒὡὅ

τ“”
ϳ ϽὯὔϳЎὬ (2.29) 

Twomey machte bezüglich Gleichung (2.29) die Annahme, dass diese eine einheitlich 

verteilte Tropfengrößenverteilung besitzt. Ackerman, 2000 zeigte, dass Twomeys analytische 

Beziehung hält, wenn die Breite der Größenverteilung unabhängig von der 

Tropfenanzahlkonzentration N ist, wenn diese, wie Martin und Johnson, 1994, vorschlugen, 

parametrisiert wird. 

Damit lässt sich die Ableitung der optischen Dicke zur Wolkentropfenanzahlkonzentration 

schreiben als: 

Ὠ†

Ὠὔ

†

σὔ
Ͻρ ς

ὨÌÎὒὡὅ

ὨÌÎὔ

Ὠ ÌÎὯ

ὨÌÎὔ
σ
Ὠ ÌÎЎὬ

Ὠ ÌÎὔ
 (2.30) 

Es wird oft angenommen, dass die Abhängigkeiten von ὒὡὅȟὯ und ЎὬ auf N nicht signifikant 

ǎƛƴŘΣ ŘƛŜǎ ǿƛǊŘ ŀǳŎƘ ŀƭǎ Ψ²ƻƭƪŜƴǇƘȅǎƛƪ-!ƴƴŀƘƳŜΨ ōŜȊŜƛchnet (Ackerman, 2000). Dadurch 

lässt sich Gleichung (2.30) verkürzen zu: 

Ὠ†

Ὠὔ

†

σὔ
 (2.31) 

Gleichung (2.25) kann nun unter zusätzlicher Verwendung von Gleichungen (2.28) und (2.31) 

umgeschrieben werden, womit sich die Sensibilität f ergibt als: 

Ὢ
ὥ

†

Ὠ†

Ὠὔ

ὥ

†
Ͻ
†

σὔ

ὥ

†
Ͻ†
τ“”

ωὒὡὅ
Ͻὶ (2.32) 

In Gleichung (2.32) kann entweder N oder ὶ und LWC als unabhängige Variablen betrachtet 

werden. Hieran sieht man, dass die Sensibilität stark von der optischen Dicke, als auch von 

dem Radius abhängt. Die Sensibilität ist daher primär eine Funktion der optischen Dicke und 

der Tropfenradien. 

Generell werden um  zu bestimmen numerische Rechnungen benötigt. Allerdings lässt sich 

mit Hilfe der Zwei-Strom-Approximation die Wolkenalbedo a schreiben als: 
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ὥ
ρ Ὣ†

ς ρ Ὣ†
 (2.33) 

Es sei nochmals erwähnt, dass die Gleichung (2.33) nur für horizontale homogene 

Bedingungen, einer Bodenalbedo von Null und Unter der Annahme, dass die einfallende 

solare Strahlung über die abwärtsgerichtete Hemisphäre einheitlich verteilt wird, gilt. Damit 

ergibt sich für: 

ὥ

†
 
ὥρ ὥ

†
 (2.34) 

Gleichung (2.33) ist unabhängig von g und erreicht ihr Maximum bei a=0.5. Einsetzen von 

Gleichung (2.33) und (2.31) in Gleichung (2.25) ergibt für die Sensibilität f: 

Ὢ
ὥ

†

Ὠ†

Ὠὔ

ὥρ ὥ

σὔ
 (2.35) 

Abb. 2.3 zeigt die Sensibilität f für unterschiedliche Bedingungen. 

 
Es ist zu erkennen, dass die Sensibilität f ihr Maximum bei einer Albedo von a=0.5 einnimmt, 

des Weiteren wird  die Sensibilität mit zunehmender Tropfenanzahlkonzentration kleiner, 

d.h. nicht alle Wolken sind gleichermaßen empfindlich gegenüber Änderungen in der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration. Für zwei Wolken mit gleicher Albedo aber 

unterschiedlicher Tropfenanzahlkonzentration fällt der Effekt durch die Erhöhung der 

Tropfenanzahlkonzentration unterschiedlich aus, als Beispiel eine Wolke mit ὔ ρπ ὧά  

ist sensitiver als eine Wolke mit ὔ ρπ ὧά  und geringere Schichtdicke. Taylor und 

aŎIŀŦŦƛŜΣ мффпΣ ƪŀƳŜƴ Ȋǳ ŘŜƳ 9ǊƎŜōƴƛǎΣ Řŀǎǎ αǎŀǳōŜǊŜά ƳŀǊƛǘƛƳŜ ²ƻƭƪŜƴ ǎŜƘǊ ǎŜƴǎƛǘƛǾ 

gegenüber Erhöhungen der Tropfenanzahlkonzentration sind und dass die Änderungsraten 

der effektiven Tropfenradien und Wolkenalbedo im anfänglichen Stadium der Erhöhungen 

der Tropfenanzahlkonzentration sehr groß sind. Wenn also eine Erhöhung der 

Wolkenkondensationskeime in maritimen Luftmassen stattfindet und der 

Flüssigwassergehalt konstant bleibt, ist der Anstieg der Albedo in dieser Luftmasse größer als 

ŘŜǊ !ƴǎǘƛŜƎΣ ŘŜǊ ŜƴǘǎǘŜƘŜƴ ǿǸǊŘŜΣ ǿŜƴƴ  ŜƛƴŜ αǾŜǊǎŎƘƳǳǘȊǘŜƴά [ǳŦǘƳŀǎǎŜ ŜƛƴŜ ŅƘƴƭƛŎƘŜ 

Abbildung 2.3: Wolkensensibilität f (SUSC.) in Prozent Reflektivität pro Tropfenanzahl cm
-3

, für unterschiedliche 
Bedingungen (Twomey, 1991) 
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Erhöhung der Kondensationskeime erfahren würde. Zudem wurde gezeigt, dass der Effekt, 

den eine Erhöhung der Wolkentropfenanzahlkonzentration auf die mikrophysikalischen 

Eigenschaften  und Strahlungseigenschaften einer Wolke hat, nicht linear ist. Dies korreliert 

mit Twomeys Annahmen. 

Die Zwei-Strom Approximation kann auch für die Berechnungen von  Albedoänderungen 

genutzt werden die durch nichtdifferentielle Änderungen in der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration entstehen. Betrachtet man eine Wolke mit der 

Tropfenanzahlkonzentration N und ändert dann diese Konzentration um den Faktor …, also 

ὔ …ὔ, dann ist die daraus resultierende optische Dicke † …ϳ† und die Änderung der 

Albedo Ўὥ ergibt sich dann mit: 

Ўὥ
ὥρ ὥ …ϳ ρ

ὥ…ϳ ρ ρ
 (2.36) 

Als Beispiel, würde sich die Wolkentropfenanzahlkonzentration N verdoppeln, würde sich 

eine anfängliche Albedo ὥ πȢυ um den Wert Ўὥ πȢπφ erhöhen. Für Änderungen der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration um den Faktor … ς, besitzt Gleichung (2.36) ein 

Maximum in der Änderung der Albedo in der Nähe von  ὥ πȢυ. Anhand von Gleichung 

(2.36) kann auch gesehen werden, dass für zwei Wolken mit gleicher Albedo aber 

unterschiedlichen Tropfenanzahlkonzentrationen, die Änderungen der Albedo 

unterschiedlich ausfällt, wenn die Tropfenanzahlkonzentration sich um eine bestimmte feste 

Größe ändert. 

Allerdings kann der Flüssigwassergehalt, nicht wie vorher angenommen, abhängig von der 

Tropfenanzahlkonzentration sein. Nimmt man z.B. ein Potenzgesetz mit der Form 

ὒὡὅ ‐ὔ , wobei π  ρ, an, welches den Flüssigwassergehalt mit der 

Tropfenanzahlkonzentration in Verbindung setzt, erreicht der Flüssigwassergehalt 

asymptotisch einen limitierenden Wert während sich die Tropfenanzahl vergrößert, d.h. mit 

hoher Tropfenanzahlkonzentration sinkt die Wahrscheinlichkeit von Sprühregen. Basierend 

auf der Hypothese, ist dies die einzige Charakteristika die eine solche Beziehung haben muss. 

Mit ὒὡὅ ‐ὔ  folgt für den Tropfenradius: 

ὶ
σ‐

τ“”
ὔ ϳ  (2.37) 

Gleichung (2.37) kann für die Berechnung der optischen Dicke genutzt werden, leitet man 

diese dann nach N ab ergibt sich für die Sensibilität: 

Ὢ
ὥ

†

Ὠ†

Ὠὔ

ὥ

†
Ͻ
†

σὔ
Ͻρ ς

ὥ

†
Ͻ†
τ“”

ωὒὡὅ
ϽὶϽρ ς (2.38) 

Vergleicht man Gleichung (16) mit Gleichung (10) unterscheidet sich diese um den Faktor 

ρ ς. Setzt man in die Beziehung ὒὡὅ ‐ὔ   die Messungen von Radke, 1989, welche 

innerhalb und außerhalb von Schiffsabgasfahnen (engl.: ship tracks), damit sind 

Wolkenlinien die hinter Schiffen durch deren Abgase entstehen gemeint, durchgeführt 

wurden, ein, ὒὡὅ πȢσ Ὣ ά  für ὔ σπ ὧά   und ὒὡὅ πȢυ Ὣ ά  für ὔ

ρππ ὧά , ergibt dies für  ‐ πȢπχ Ὣ ά  und  πȢτς. Daraus folgt, dass der Faktor  

ρ ς ca. 1.8 beträgt, dies bedeutet für die Sensibilität, bei der der Flüssigwassergehalt 

nicht konstant ist, Gleichung (2.38), dass diese um 80% größer ausfällt für alle Werte des 
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Flüssigwassergehaltes als die Sensibilität, bei der die Annahme eines konstanten 

Flüssigwassergehaltes gemacht wurde, Gleichung (2.32). In der Studie von Ackerman et al., 

2000, wurde für den dort verwendeten Daten, welche innerhalb und außerhalb von 

Schiffsabgasfahnen gesammelt wurden, gezeigt, dass die ersten zwei Wolkenphysik-

Annahmen, nämlich das der Flüssigwassergehalt und k unabhängig von N sind, nicht gelten. 

Es wurden Änderungen gemessen, die eine um τψϷ ρςφϷ reduzierte Sensibilität  

gegenüber der Sensibilität, bei der diese Parameter konstant sind, Gleichung (2.35), ergeben, 

wobei die Änderungen des Flüssigwassergehaltes und Ὧ, hervorgerufen durch die Änderung 

von ὔ, sich gegenseitig verstärken. Zusätzlich wird die  Empfehlung gegeben, dass die 

Abhängigkeit der Wolkenschichtdicke ЎὬ von der Wolkentropfenanzahlkonzentration ὔ 

nicht zu ignorieren sei. Speziell für Schiffsabgasfahnen würde der von Twomey gemachte 

analytische Ausdruck der Sensibilität,  Gleichung (2.35), wenn die Schichtdicke dieser Wolken 

konstant bleibt und die Annahmen, welche in der Zwei-Strom-Approximation gemacht 

wurden, gültig sind, die beobachtete Sensibilität um den Faktor 2 überschätzen. Allerdings 

ist der Fehler der reduzierten Sensibilität mit ρςφϷ sehr groß, zudem sind die in der Studie 

benutzten Werte Durchschnittswerte von horizontalen inhomogenen Wolken und sind somit 

durch diese horizontale Inhomogenität fehlerbelastet, Gleichung (2.35) setzt hingegen 

horizontale homogene Bedingungen voraus. Auffällig ist, dass bei Platnick et al., 1994, 

Gleichung (2.38) die Abhängigkeit des Flüssigwassergehaltes von N zu einer Erhöhung der 

Sensibilität führt, hingegen bei Ackerman et al., 2000, eine Reduktion dieser festgestellt 

wurde. 

Platnick et al., 1994, gehen davon aus, dass angesichts der entscheidenden Abhängigkeiten 

der Sensibilität von der optischen Dicke und des Tropfenradius (oder der 

Tropfenanzahlkonzentration)  diese Unterschätzung von 40% gering erscheint. Aufgrund der 

Ungewissheit ob eine Änderung des Flüssigwassergehaltes zugelassen bzw. in Betracht 

gezogen werden soll, gibt Platnick et al., 1994, die Empfehlung, dass die originale Definition 

der Sensibilität, Gleichung (2.35), bei der die Wolkenphysik-Annahmen gelten, angemessen 

und zu bevorzugen sei. Ackerman et al., 2000, gibt die Empfehlung, dass die Formulierung 

von Twomey mit Vorsicht zu benutzen sei. Obwohl die Messungen mit Twomeys 

analytischem Ausdruck gut übereinstimmen, sei diese Übereinstimmung zufällig, aufgrund 

gegenläufiger Effekte von Änderungen der folgenden Parameter Flüssigwassergehalt, der 

Bandbreite der Tropfengrößenverteilung und Wolkenschichtdicke. 

 

 

3. Satellitendaten  
In dieser Arbeit werden Satellitenbeobachtungsdaten, sowie aus diesen Daten abgeleitet 

Parameter, genutzt um den Einfluss, den Änderungen der Tropfenanzahlkonzentration auf 

die Wolkenalbedo bewirken, zu untersuchen. Die Wolkenalbedo wurde  mit dem Clouds and 

ǘƘŜ 9ŀǊǘƘΩǎ wŀŘƛŀƴǘ 9ƴŜǊƎȅ {ȅǎǘŜƳ ό/9w9{ύ ŜǊƳƛǘǘŜƭǘΦ 5ƛŜ ƻǇǘƛǎŎƘŜ 5ƛŎƪŜ ŘŜǊ ²ƻƭƪŜƴΣ ŘŜǊ 

Flüssigwasserweg und Bedeckungsgrad der Flüssigwasserwolken wurden mithilfe des 
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Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) ermittelt. Beide Systeme 

befinden sich an Bord der AQUA und TERRA  Satelliten der NASA.  Die beiden Satelliten 

umkreisen die Erde polar nah, sonnensynchron und zirkular  in einer Höhe von 705 km.  Die 

in dieser Arbeit verwendeten Satellitenprodukte enthalten tägliche Beobachtungen der 

optischen Dicken der Wolken, dem Bedeckungsgrad der Flüssigwasserwolken und  den 

Flüssigwasserweg in einer Auflösung von 1°x1° und stammen von dem Collection 5 

processing stream. Die Collection-Nummer beschreibt die Algorithmen die verwendet 

wurden um die Satellitenbeobachtungen zu erhalten. (http//:modis-atmos.gsfs.nasa.gov)  

Die optische Dicke der Wolken und der effektive Tropfenradius, welcher benötigt wird um 

andere Parameter zu bestimmen, wurde durch einen Absorptionskanal bei einer 

²ŜƭƭŜƴƭŅƴƎŜ Ǿƻƴ нΦм ˃Ƴ ƛƴ YƻƳōƛƴŀǘƛƻƴ Ƴƛǘ bƛŎƘǘ-Absorptionskanälen bei einer Wellenlänge 

Ǿƻƴ лΦср ˃Ƴ ǸōŜǊ [ŀƴŘ-Σ  лΦус ˃Ƴ ǸōŜǊ hȊŜŀƴ- ǳƴŘ мΦн  ˃Ƴ ǸōŜǊ {ŎƘƴŜŜƻōŜǊŦƭŅŎƘŜƴΣ ǳƴǘŜǊ 

der Annahme von planparallelen  homogenen Wolken über einer schwarzen Oberfläche, 

ermittelt. Die Ermittlungen nehmen planparallele Wolken und eine bedeckte Szene mit 

Wolkenhomogenität innerhalb der 1-km Beobachtungspixel an. (Platnick, 2003; Breón et al., 

2005) Bei der Ermittlung der Daten können Aufgrund der Temperaturen und der hohen 

Reflektivität von schnee- und eisbedeckten Oberflächen Unterscheidungsschwierigkeiten 

zwischen diesen  Oberflächen und Wolken auftreten. Dies kann zu verfälschten Daten 

führen, es werden Wolken angezeigt, obwohl keine vorhanden sind. Diese fehlerbelasteten 

Daten müssen aussortiert werden. 

Die Wolkentropfenanzahlkonzentrationen wurden mittels der optischen Dicke und den 

effektiven Radien für adiabatische Flüssigwasserwolken ermittelt. Für die Berechnung wurde 

davon ausgegangen, dass das Aufsteigen von Luftpaketen, innerhalb der Wolken, adiabatisch 

erfolgt. Zusätzlich wird die Annahme gemacht, dass  die Tropfenanzahlkonzentration in der 

Vertikalen konstant ist. Da außerdem angenommen wird, dass der Flüssigwassergehalt mit 

der Höhe linear zunimmt, muss folglich der Radius der Tropfen mit der Höhe auch 

zunehmen. Die Zunahme des Tropfenradius mit der Höhe ist dagegen kann nicht linear 

beschrieben werden. Die adiabatische Wolkentropfenanzahlkonzentration wird im 

Folgenden nur noch als Wolkentropfenanzahlkonzentration bezeichnet, und lässt wie folgt 

berechnen: 

ὔ •†
ϳ
ὶ

ϳ
 (3.1) 

Wobei  † die optische Dicke der Wolke und ὶ  der effektive Tropfenradius ist.  • ist 

konstant und hat einen Wert von 1.37 10-5 m-1/2. Die Fehler der 

Tropfenanzahlkonzentrationen resultieren überwiegend aus den Unsicherheiten, die bei den 

Ermittlungen der effektiven Radien der Tropfen entstehen und der Annahme der Adiabasie. 

Für Wolken, die homogen und nur eine Schicht besitzen sind die Werte der 

Tropfenanzahlkonzentrationen verlässlicher, als die von Wolken welche eine komplexere 

Struktur aufweisen. Zudem wird davon ausgegangen, dass die Unsicherheiten bei der 

Bestimmung der Tropfenanzahlkonzentrationen über ozeanischen Oberflächen geringer sind 

als über Landoberflächen. (Quaas, 2006)  
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4. Untersuchung der Sensibilität  
Um einen ersten Überblick über die Abhängigkeit der Wolkenalbedo a von der 

Tropfenanzahlkonzentration N in cm-1 zu bekommen wird in einem Joint-Histogramm die 

Albedo von Flüssigwasserwolken gegenüber der Wolkentropfenanzahlkonzentration 

aufgetragen. Es wurde über den Zeitraum vom 01.01.2000 bis zum 31.12.2006 jeweils die 

Anzahl der beobachteten Albedowerte, die sich innerhalb einer Spannweite von 0.01 bzw. 

einem Prozent befinden, für Tropfenanzahlkonzentrationsbereiche von je 10 cm-3, 

beginnend bei 0 cm-3 bis 510 cm-3, aufsummiert.   Dies wurde jeweils für Wolkenszenen mit 

einem Flüssigwasserwolkenbedeckungsgrad von җ лΦфрΣ лΦфсΣ лΦфтΣ лΦфуΣ лΦфф ǳƴŘ лΦфф 

durchgeführt. In Abb. 4.1 sind zwei dieser Joint-Histogramme gezeigt, einmal für einen 

Bedeckungsgrad von Flüssigwasserwolken mit җ фр҈ ǳƴŘ Ƴƛǘ ŜƛƴŜƳ .ŜŘŜŎƪǳƴƎǎƎǊŀŘ Ǿƻƴ 

genau 100%. 

 

a) 
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Wie in dem Joint-Histogramm für einen mindesten 95 prozentigen Bedeckungsgrad zu 

erkennen ist (Abb. 4.1a), treten bestimmte Werte der Albedo für jeden einzelnen 10-cm-3-

Bereich der Wolkentropfenanzahlkonzentration mit unterschiedlicher Häufigkeit auf. In 

jedem 10-cm-3-Bereich findet man Albedowerte die am häufigsten innerhalb des gewählten 

Beobachtungszeitraumes vorkommen. Die Anzahl dieser am häufigsten auftretenden 

Albedowerte bildet das Maximum innerhalb dieses 10-cm-3-Bereiches der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration und gibt gleichzeitig den zu erwartenden Wert der 

Wolkenalbedo an, wenn die Wolke eine in diesen  10-cm-3-Bereich liegende 

Tropfenanzahlkonzentration hat. Diese zu erwartende Albedo ist für höhere 

Tropfenanzahlkonzentrationen größer als es für niedrigere Tropfenanzahlkonzentrationen 

der Fall ist. Dies ist auch zu erwarten, da die Wolkenalbedo nach Gleichung (2.33) mit größer 

werdenden optischen Dicken zunimmt und die optische Dicke †  nach Gleichung (2.26) 

proportional zu der Tropfenanzahlkonzentration ist. Eine größere 

Tropfenanzahlkonzentration muss demnach auch eine größere Albedo mit sich ziehen. Es sei 

aber darauf hingewiesen, dass die optische Dicke auch von dem Flüssigwassergehalt, der 

Wolkenschichtdicke und der Tropfengrößenverteilung abhängig ist, diese Parameter aber 

Abbildung 4.1: a) Anzahl des Auftretens bestimmter Albedowerte in Abhängigkeit der Tropfenanzahlkonzentration 
für einen Flüssigwasserwolkenbedeckungsgrad von 0.95. 

 b) Anzahl des Auftretens bestimmter Albedowerte in Abhängigkeit der Tropfenanzahlkonzentration 
für einen Flüssigwasserwolkenbedeckungsgrad von 1. 

b) 
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nicht separat in diesen Histogrammen berücksichtigt werden.  Aufgrund der gewählten 

Farbeinteilung in Abb. 4.1 ist das Maximum der am häufigsten auftretenden Albedowerte, 

für Tropfenanzahlkonzentrationen größer als N=280 cm-1, nicht mehr zu sehen, erkennbar ist 

aber, dass die minimalen Werte der Albedo, die beobachtet wurden, ab dieser 

Tropenanzahlkonzentration mit zunehmender Tropfenanzahlkonzentration steigen. 

Auffallend ist, dass in dem Bereich von N=100 cm-1 bis N=220 cm-1 ein zweites, lokales, 

Maximum auftritt. Dieses lokale Maximum ist auch im dem Joint-Histogramm für 100 

prozentige Bedeckungsgrade sichtbar. In diesem ist es relativ zum globalen Maximum sogar 

stärker ausgeprägt. Dies könnte sich, da für den total mit Flüssigwasserwolken bedeckten 

Fall weniger Daten zur Verfügung stehen, auf die folgenden Untersuchungen statistisch 

auswirken. Daher wurde die globale Verteilung von Flüssigwasserwolken, die eine große 

Albedo aufweisen, untersucht. (Abbildungen hierfür sind nicht gezeigt.) Es ist festzustellen, 

dass Flüssigwasserwolken in den Polarregionen sehr große Albedowerte aufweisen. Die 

Ursache dafür kann bei der geringen Zuverlässigkeit der Datenermittlungen in diesen 

Regionen liegen. Aufgrund der dort vorherrschenden Temperaturen und der hohen 

Reflektivität von schnee- und eisbedeckten Oberflächen in diesen Regionen  können 

Unterscheidungsschwierigkeiten zwischen den genannten Oberflächen und Wolken 

auftreten. Daher werden für folgende Betrachtungen nur Daten zwischen 60° Nord und 60° 

Süd genutzt. Bei Benutzung dieser  Daten tritt jeweils das zweite, lokale Maximum in Abb. 

4.1 nicht auf. (Abbildungen hierfür sind nicht gezeigt.) 

Bei einer hohen Tropfenanzahlkonzentration ist im Allgemeinen ein größerer Wert für die 

Albedo zu erwarten als bei einer kleineren. Allerdings könnten noch weitere Parameter, wie 

z.B. der Flüssigwassergehalt, die Wolkenschichtdicke und die Tropfengrößenverteilung die 

Wolkenalbedo entscheidend beeinflussen. Im Folgenden wird für unterschiedliche 

Flüssigwasserwege das Verhalten der Wolkenalbedo gegenüber den 

Wolkentropfenanzahlkonzentrationen untersucht.   Dazu wurden jeweils konstante Bereiche 

des Flüssigwasserweges mit einer Spannweite von 10 g m-2 beginnend bei 0 bis 210 g m-2 

gewählt. Es wurde über den Zeitraum vom 01.01.2000 bis zum 31.12.2006, für die 

entsprechenden Flüssigwasserwegbereiche, die Anzahl der beobachteten Albedowerte, die 

sich innerhalb einer Spannweite von 0.01 bzw. einem Prozent befinden, für 

Tropfenanzahlkonzentrationsbereiche von je 10 cm-3, beginnend bei 0 cm-3 bis 510 cm-3, 

aufsummiert. Diesmal aber nur für Szenen mit einer kompletten 

Flüssigwasserwolkenbedeckung. Gleichzeitig wurde mit den für die entsprechenden 

Flüssigwasserwegbereiche zur Verfügung stehenden Daten jeweils eine lineare Regression 

durchgeführt. Um eine lineare Gleichung für die Regression zu erhalten, wird Gleichung 

(2.21) nach der optischen Dicke † aufgelöst: 

†
ςὥ

ρ Ὣ ρ ὥ
 (4.1) 

 Einsetzen von Gleichung (2.29) für † ergibt: 

ςὥ

ρ Ὣ ρ ὥ
ς“
σϽὒὡὅ

τ“”
ϳ ϽὯὔϳЎὬ (4.2) 

Wählt man als y-Wert,  
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ςὥ

ρ Ὣ ρ ὥ
 (4.3) 

als Steigung   in cm, 

 ς“
σϽὒὡὅ

τ“”
ϳ ϽὯ ϳЎὬ (4.4) 

als y-Achsenabschnitt  und als x-Wert ὔȾ  ergibt sich eine lineare Gleichung mit: 

 Ͻὼ   (4.5) 

Die Regressionskoeffizienten  und  wurden für die 22 verschieden 

FlǸǎǎƛƎǿŀǎǎŜǊǿŜƎōŜǊŜƛŎƘŜ Ƴƛǘ IƛƭŦŜ ŘŜǊ Cǳƴƪǘƛƻƴ αǊŜƎƭƛƴŜά ŘŜǊ bŀǘƛƻƴŀƭ /ŜƴǘŜǊ ŦƻǊ 

Atmospheric Research Command Language (NCL) berechnet. Diese nutzt die Methode der 

kleinsten  Quadrate um die Regressionskoeffizienten zu ermitteln, desweiteren wird noch 

der Standardfehler der Regressionskoeffizienten und die T-Statistik bei Annahme der 

Nullhypothese berechnet (The NCAR Command Language). Als Wert des Asymmetrie-

Parameters g wird 0.85 gewählt. Die Regression basiert auf Gleichung (2.21), bei der 

Ableitung dieser Gleichung wurde angenommen, dass das Medium bzw. die Wolke 

horizontal homogenen ist. Die für die Ermittlung der Regressionskoeffizienten benutzten 

Daten entsprechen dieser Annahme. 

 

Tabelle 4.1: Für verschieden Flüssigwasserwege mit NCL berechnete Regressionskoeffizienten♫ , y-
Achsenabschnitte♫ , Standardfehler, t-Statistik und Anzahl der verwendeten Datentupel. 
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Tabelle 4.1 zeigt die berechneten Regressionskoeffizienten. Es ist zu erkennen, dass die -

Koeffizienten zwischen 0,3 und 1,6 cm variieren. Daraus lässt sich schließen, dass  eine 

Funktion des Flüssigwasserweges ist. Da die  alle positiv sind erhöht sich mit 

zunehmendem x-Wert, also mit zunehmender Erhöhung der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration der Wert von .h Da dieser Wert größer wird muss nach 

Gleichung (4.3) auch die Wolkenalbedo a größer werden. 

Abb. 4.2 zeigt ein Joint-Histogramm für einen Flüssigwassergehalt von 60-70 g m-2. Die 

Albedo wurde entsprechend Gleichung (4.3) transformiert. Die 

Wolkentropfenanzahlkonzentrationsbereiche sind mit N1/3 aufgetragen und es sei darauf 

hingewiesen, dass der y-Achsenabschnitt bei ὔȾ   π  cm-1 nicht gezeigt ist. Zusätzlich 

wurde die Regression mit den entsprechenden Koeffizienten eingefügt. Die Regression gibt 

mit ihrer Steigung annähernd den Verlauf der  häufigsten Anzahl der Erscheinungen von  

bei den jeweiligen ὔȾ-Bereichen wieder. Die Regression überschätzt aber den Wert von  

generell, wobei die Überschätzung bei kleineren Werten von ὔȾ  größer ausfällt als bei 

höheren Werten. Dies liegt vor allem an der großen Spannweite der Albedo innerhalb kleiner 

Tropfenanzahlkonzentrationsbereiche, sowie an der Anzahl der Erscheinungen einer  Albedo 

bei einer bestimmten Tropfenanzahlkonzentration. Die große Spannweite der Albedo für 

bestimmte Tropfenanzahlkonzentrationsbereiche kann durch Messfehler sowie durch die 

Annahme bzw. der Berechnung der adiabatischen Wolkentropfenanzahlkonzentration 

entstanden sein. 

 
 

 

Abbildung 4.2: Änderung der transformierten Wolkenalbedo ♪ mit zunehmender Tropfenanzahlkonzentration. Der 
Schnittpunkt der y-Achse mit der x-Achse bei x=0 ist in der Darstellung nicht gezeigt. 
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Für eine bessere Anschauung wird die y-Achse zur Albedo a zurücktransformiert und auf der 

x-Achse wird die Wolkentropfenanzahlkonzentration aufgetragen, es ergibt sich also für die 

Albedo: 

ὥ
ϽὔȾ   ρ Ὣ

ς ϽὔȾ   ρ Ὣ
 (4.6) 

Abb. 4.3 zeigt den gleichen Sachverhalt wie in Abb. 4.2. Aufgrund der besseren Darstellung 

kann man sehen, dass für hohe Wolkentropfenanzahlkonzentrationen, ab 400 cm-3, die 

Regression die beobachteten Albedowerte unterschätzen. Es ist zu erkennen, dass die 

Albedo, die durch die Regression angegeben wird, mit zunehmender 

Wolkentropfenanzahlkonzentration steigt, wobei der Anstieg der Albedo bei kleineren 

Wolkentropfenanzahlkonzentrationen stärker ausfällt als für hohe. 

 
 

 

Die Albedo nähert sich dabei für größer werdende Tropfenanzahlkonzentrationen 

asymptotisch einen maximalen Wert an.  Betrachtet man die Sensibilität heißt dies, dass 

diese hoch für niedrigere Tropfenanzahlkonzentrationen ist und für hohe 

Tropfenanzahlkonzentrationen gegen den Wert Null strebt. Dies korrespondiert mit der 

!ǳǎǎŀƎŜ ƛƳ YŀǇƛǘŜƭ α{ŜƴǎƛōƛƭƛǘŅǘάΦ     !ǳŦŦŀƭƭŜƴŘ ƛǎǘΣ Řŀǎǎ ŦǸǊ ŜƛƴŜ ¢ǊƻǇŦŜƴŀƴȊŀƘƭƪƻƴȊŜƴǘǊŀǘƛƻƴ 

von Null cm-3 existiert. Diese Albedo müsste, da keine Tropfen vorhanden sind  und somit 

keine Wolke existent sein kann, die Bodenalbedo sein. Jede Regression, für einen 

bestimmten Flüssigwasserwegbereich, besitzt bei einer Tropfenanzahl von Null cm-3 eine von 

den anderen Regressionen  verschiedene Albedo. Tendenziell steigt diese Albedo mit 

zunehmenden Flüssigwasserweg, für einen Flüssigwasserweg von 0-10 g m-2 beträgt sie 

ὥ πȢπυ und für einen Flüssigwasserweg von 160-180 g m-2 beträgt die Albedo  

Abbildung 4.3:  Änderung der Wolkenalbedo a mit zunehmender Tropfenanzahlkonzentration, bei einem 
Flüssigwasserweg von 60-70 g m

-2
 und dazugehöriger Regression, Gleichung (6). 
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ὥ πȢτ. Für größere Flüssigwasserwege als 180 g m-2 sinkt die Albedo bei ὔ π cm-3 

wieder ab. Diese Änderung der Albedo bei ὔ π cm-3  würde entweder bedeuten, dass die 

Bodenalbedo abhängig von dem Flüssigwassergehalt ist, was unsinnig ist, oder dass Wolken, 

mit einem bestimmten Flüssigwassergehalt, im Mittel nur in Regionen mit einer gewissen 

Bodenalbedo, auftreten. In dem Bereich von 0-20 cm-3 gibt es für die Betrachtungen große 

Probleme. Es gibt Ungewissheiten ob überhaupt noch von Wolken gesprochen werden kann, 

da die Tropfenanzahlkonzentration ǎƻ ƎŜǊƛƴƎ ƛǎǘΣ Řŀǎǎ Ƴŀƴ ŘƛŜ α²ƻƭƪŜά Ƴƛǘ ŘŜƳ ōƭƻǖŜƴ !ǳƎŜ 

wahrscheinlich nicht mehr wahrnimmt. Zudem bleibt auch der Flüssigwasserweg konstant, 

d.h. das gesamte flüssige Wasser müsste sich auf wenige Tropfen verteilen. Diese würde 

dann, bedingt durch ihre Größe, zu schwer sein, um durch Aufwinde in der Luft gehalten zu 

werden. Es kann durchaus der Fall sein, dass die adiabatischen 

Wolkentropfenanzahlkonzentrationen für diese Wolkenszenen nicht korrekt sind, da die 

Annahmen, die bei der Berechnung getroffen wurden, für diese Wolkenszenen nicht gelten. 

Für die Regressionen wurde die, mit Hilfe der Zwei-Strom-Approximation hergeleitete 

Formel für die Albedo benutzt, Gleichung (2.21). Dabei wurde die Annahme gemacht, dass 

die (Boden-) Oberfläche die unterhalb des betrachteten Mediums bzw. in diesem Fall der 

Wolke, liegt, nicht reflektiert. Das heißt, für den oben besprochenen Fall, wenn die 

Tropfenanzahlkonzentration gegen Null cm-3 läuft, müsste die Albedo auch gegen Null 

streben. Gleichung (4.5) gibt einen y-Achsenabschnitt  vor. Aufgrund der Tatsache, dass 

keine Wolke bei einer Tropfenanzahlkonzentration ὔ π cm-3 existent sein kann, gibt es 

auch keine entsprechenden Daten, die bei einer Regression berücksichtigt werden. Daher 

muss für eine Regression, bei der die in der Zwei-Strom Approximation gemachten Annahme 

einer Bodenalbedo von Null gelten soll, ein Durchlaufen des Ursprunges erzwungen werden,  

es muss gelten  π. Für die Berechnung der durch den Ursprung erzwungenen 

Regressionenkoeffizienten wird aus KonsistŜƴȊƎǊǸƴŘŜƴ ǿƛŜŘŜǊ ŘƛŜ b/[ Cǳƴƪǘƛƻƴ αǊŜƎƭƛƴŜά 

verwendet. Diese Funktion bietet aber keine Möglichkeit die Regressionsgerade direkt durch 

den Ursprung zu erzwingen. Daher werden 1,5 Mio. (0,0) Tupel zu den Beobachtungsdaten 

der Albedo und der Tropfenanzahlkonzentration hinzugefügt. Der y-Achsenabschnitt wird 

durch diese Methode nur annähernd auf null gesetzt. 

Tabelle 4.2 zeigt diese berechneten Koeffizienten. Die Steigungen  sind immer noch positiv 

und es zeigt sich eine deutliche Abhängigkeit von dem Flüssigwasserweg. Je größer der 

Flüssigwasserweg desto größer ist die Steigung . Dies bedeutet, dass die Albedo für eine 

feste Tropfenanzahlkonzentration größer ausfällt, wenn ein hoher Flüssigwasserweg 

vorhanden ist. Somit ist die Albedo abhängig von dem Flüssigwasserweg. Verglichen mit den 

zuvor berechneten , sind die neuen  in ihren Werten generell größer für die einzelnen 

Flüssigwasserwege. Die Änderung der Albedo mit zunehmender 

Wolkentropfenanzahlkonzentration wird bei diesen  größer ausfallen als es bei den 

vorherigen der Fall ist. 
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Abb. 4.4 zeigt 3 Joint-Histogramme, für Flüssigwasserwege von 20-30, 60-70, und 150-160 g 

m-2 mit den jeweils dazugehörigen Regressionen, die durch den Ursprung gezwungen 

wurden. Die Regressionen geben annähernd den Verlauf der am öftesten auftretenden 

Albedowerte bei einer bestimmten Wolkentropfenanzahlkonzentration wieder. Sowohl für 

Flüssigwasserwege kleiner als 30 g m-2 als auch für Flüssigwasserwege größer als 90 g m-2 

stimmen die Regressionen mit den beobachtbaren Maxima für kleine 

Wolkentropfenanzahlkonzentrationen überein. Für Wolkentropfenanzahlkonzentrationen 

größer als 300 cm-3 beschreiben die Regressionen recht gut die zu erwartenden 

Albedowerte. In dem Bereich von 30-300 cm-3 überschätzen die Regressionen für kleine 

Flüssigwasserwege die zu erwartenden Albedowerte, hingegen für große Flüssigwasserwege 

werden die zu erwartenden Albedowerte  unterschätzt. Auffallend bei großen 

Flüssigwasserwegen, ab ungefähr 140 g m-2, ist, dass innerhalb eines bestimmten 

Wolkentropfenanzahlkonzentrationsbereiches, von ca. 120 ς 250 cm-3, die beobachteten  

Albedowerte, die am häufigsten auftraten, kleiner sind als diejenigen Albedowerte, die bei 

geringeren Tropfenanzahlkonzentrationen beobachtet wurden. Die Regressionen können 

dieses Verhalten nicht wiedergeben, da sie linear sind. Daher unterschätzen die 

Regressionen für große Flüssigwasserwege die Albedowerte bei 

Tabelle 4.2: Für verschieden Flüssigwasserwege mit NCL berechnete Regressionskoeffizienten ♫ , der Verlauf der 
Regressionsgerade durch den Ursprung wurde durch Hinzufügen von 1,5 Mio. fiktiver Datentupel mit 
den werten (0,0) erzwungen, daher sind die y-Achsenabschnitte ♫   
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Tropfenanzahlkonzentrationen von ca. 60-120 cm-3 und überschätzen diese bei 120 ς 250 

cm-3. 

 

b) 

a) 
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 Als Frage stellt sich, warum für Wolken mit Flüssigwasserwegen größer als 140 g m-2 die  

Wolkenalbedo in dem Wolkentropfenanzahlkonzentrationsbereich von 120 ς 250 cm-3 

niedrigere Werte einnimmt, als es für Wolken außerhalb dieses Bereiches der Falls ist. Setzt 

man in Gleichung (2.21) für die optische Dicke die Gleichung (2.6), wird die Albedo abhängig 

von dem Flüssigwasserweg, der Dichte von flüssigen Wasser und dem effektiven Radius: 

ὥ
ρ Ὣ

”ὶ
σϽὒὡὖ ρ Ὣ

 (4.7) 

Betrachtet man die Dichte ”   und den Asymmetrie-Parameter Ὣ als konstant, dann ist die 

Albedo für die einzelnen Flüssigwasserwegbereiche nur noch von dem effektiven Radius 

abhängig.  Wie an Gleichung (4.7) zuerkennen nimmt die Albedo mit Zunahme der effektiven 

Radien ab. Der Flüssigwasserweg setzt sich aus der Summe der Masse der einzelnen Tropfen 

innerhalb der Wolkensäule zusammen. Die Masse flüssigen Wasser jedes  Tropfen ist 

abhängig von dem Tropfenradius und der Dichte des flüssigen Wassers. Da eine adiabatische 

Wolkentropfenanzahlkonzentration angenommen wird, ist die Tropfenanzahl mit der Höhe 

konstant, der Flüssigwassergehalt nimmt aber linear mit der Höhe zu, was eine 

Vergrößerung des Tropfenradius mit zunehmender Höhe bewirkt. Die Vergrößerung des 

Tropfenradius fällt aber mit zunehmender Höhe geringer aus. In dem Flüssigwasserweg ist 

aber auch die Wolkenschichtdicke mit enthalten. Da zwei Wolken mit gleichem 

Flüssigwassergehalt und Wolkentropfenanzahlkonzentration nicht unbedingt die gleiche 

Abbildung 4.4: a) Joint-Histogramm mit Regression, die durch den Ursprung gezwungen wurde, für einen
 Flüssigwasserweg von  20-30 g m

-2
. 

b) Joint-Histogramm mit Regression, die durch den Ursprung gezwungen wurde, für einen 
Flüssigwasserweg von  60-70 g m

-2
. 

c) Joint-Histogramm mit Regression, die durch den Ursprung gezwungen wurde, für einen 
Flüssigwasserweg von  150-160 g m

-2
. 

c) 
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Schichtdicke vorweisen müssen, besitzt die Wolke, mit der kleineren Schichtdicke, größere 

Tropfen. Dies kann eine Verkleinerung der Gesamtoberfläche der Tropfen mit sich ziehen 

und somit ist die Fläche, an der einfallende solare Strahlung gestreut werden kann, kleiner. 

Folglich wird weniger solare Strahlung reflektiert und somit ist die Albedo geringer. Der 

Tropfenanzahlkonzentrationsbereich von 120 ς 250 cm-3  in dem die beobachteten Wolken 

eine kleine  Albedo aufweisen, könnte  Wolken mit niedriger Schichtdicke und großen 

Wolkentropfen repräsentieren. Es sei auch darauf hingewiesen, dass je größer die 

Tropfenanzahlkonzentration  und die Tropfengrößen sind, die Wahrscheinlichkeit von 

Kollisionen zwischen den einzelnen Tropfen steigt. Somit kann es zwischen den Tropfen auch 

häufiger zur Koaleszenz kommen. Aus dem Zusammenschließen der einzelnen Tropfen folgt 

somit eine geringere Tropfenanzahlkonzentration und eine geringere Gesamtoberfläche an 

der solare Strahlung reflektiert werden kann. Diese Wolken mit einer 

Tropfenanzahlkonzentration von 120 ς 250 cm-3, könnten, unterstützt durch den hohen 

Flüssigwasserweg und dem großen Tropfenradius, Niederschlag aufweisen. 

Anhand von Gleichung (4.7) kann auch gesehen werden, dass bei konstantem effektiven 

Radius und konstanter Dichte von flüssigem Wasser bei steigendem Flüssigwasserweg die 

Albedo sich erhöht. Dieses Verhalten ist sowohl in den durch den Ursprung gezwungenen 

Regressionen als auch in den Beobachtungsdaten festzustellen. Für gleiche 

Wolkentropfenanzahlkonzentrationen steigt mit einer Zunahme des Flüssigwasserweges der 

zu erwartende Wert der Albedo. Folglich übt nicht nur die Änderung der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration alleine einen Einfluss auf die Wolkenalbedo aus sondern 

auch der Flüssigwasserweg bzw. dessen Änderung. 

Im Folgenden wird die Empfindlichkeit der Wolkenalbedo ὥ gegenüber Änderungen in der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration ὔ untersucht. Um die Sensibilität f zu erhalten wird 

Gleichung (4.6) nach N abgeleitet. Es ergibt sich für die Sensibilität, wenn  und   

unabhängig von N sind: 

Ὢ
Ὠὥ

Ὠὔ

ς

σ
ὔ Ⱦ

ρ Ὣ

ς ϽὔȾ   ρ Ὣ
 (4.8) 

Da die Regressionskoeffizienten  und   abhängig von dem Flüssigwasserweg sind  aber 

unabhängig von N, bedeutet dies dass bei einer Änderung der Tropfenanzahlkonzentration 

der Flüssigwasserweg konstant bleibt. 

In Abb. 4.5 werden die für die verschiedenen Flüssigwasserwege geltenden Sensibilitäten 

gezeigt. In Abb. 4.5a wurden für die Berechnung der Sensibilitäten die 

Regressionskoeffizienten der Regressionen benutzt die nicht durch den Ursprung verlaufen 

und in Abb. 4.5b wurden die Koeffizienten benutzt bei der die Regression durch den 

Ursprung gezwungen wurde. Wird der Flüssigwasserweg konstant gehalten, ist generell die 

Sensibilität für Wolken mit kleinen Wolkentropfenanzahlkonzentrationen größer als die 

Sensibilität der Wolken mit großen Tropfenanzahlkonzentrationen, d.h. wird die 

Wolkentropfenanzahlkonzentration erhöht ohne dass zusätzliches flüssiges Wasser in die 

Wolke gelangt, erhöht sich die Albedo für Wolken mit geringen 

Tropfenanzahlkonzentrationen stärker als für diejenigen Wolken, bei denen die 

Tropfenanzahlkonzentration hoch ist. 
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Bilden sich aus Kondensationskeimen durch Kondensation von Wasserdampf neue 

zusätzliche Tropfen, müssen bereits vorhandene Tropfen durch verdunsten von flüssigem 

a) 

Abbildung 4.5: a) Sensibilitäten für die verschiedenen Flüssigwasserwege, berechnet mit Gleichung (8) und den 
Regressionskoeffizienten aus Tabelle 1, diese wurden aus der nicht durch den Ursprung erzwungenen 
Regression gewonnen. 
b) Sensibilitäten für die verschiedenen Flüssigwasserwege, berechnet mit den 
Regressionskoeffizienten aus Tabelle 2, diese entstammen der durch den Ursprung gezwungenen 
Regression  

b) 



31 
 

Wasser schrumpfen, da sich ansonsten der Flüssigwasserweg verändern würde. Auffallend 

ist, dass die Sensibilität für die verschiedenen Flüssigwasserwege unterschiedlich ist. Bei den 

Sensibilitäten, die mit den Regressionskoeffizienten, der durch den Ursprung gezwungenen 

Regression, berechnet wurden (Abb. 5b), fällt der Wert der Sensibilität bei gleicher 

Tropfenanzahlkonzentration höher aus je größer der Flüssigwasserweg ist. In Abb. 5a 

hingegen ist dies nur bis zu einem Flüssigwasserweg von 110-120 g m-2 der Fall. Für 

Flüssigwasserwege von 120 ς 200 g m-2 liegen die Sensibilitätswerte zwischen den Werten 

der Sensibilitätskurve mit einem Flüssigwasserweg von 10-20 g m-2 und der 

Sensibilitätskurve mit einem Flüssigwasserweg von 90-100 g m-2. Für den gleichen 

Flüssigwasserweg sind die Werte der Sensibilität, die mit den Koeffizienten der durch den 

Ursprung gezwungen Regression berechnet wurden (Abb. 5b), größer als die Werte bei der 

Sensibilität, bei deren Berechnung die Koeffizienten der normalen Regression verwendet 

wurden. Es ist festzuhalten, dass die berechneten Sensibilitäten abhängig von dem 

Flüssigwasserweg sind. Die Abhängigkeit folgt aus den, vom Flüssigwasserweg abhängigen, 

Regressionskoeffizienten  bzw. , die in Gleichung (4.8) einfließen. 

 
Im Gegensatz zu den mit Gleichung (4.8) berechneten Sensibilitäten, ist die von Twomey 

angegebene Sensibilität, Gleichung (2.35), nicht abhängig von dem Flüssigwasserweg, 

sondern nur von der Tropfenanzahlkonzentration und der Wolkenalbedo. Die maximale 

Sensibilität wird bei einem Wert der Wolkenalbedo von 0.5 erreicht und nimmt mit 

zunehmender Tropfenanzahlkonzentration ab. Abb. 6 zeigt den Vergleich zwischen der mit 

Abbildung 4.6: Die mit Gleichung (8) unter Verwendung der Koeffizienten der durch den Ursprung gezwungenen 
Regression für einen Flüssigwasserweg von 50-60 g m-2 berechnet Sensibilität (rot) und die mit 
Gleichung (Sensibilität.13) berechnete Sensibilität unter Verwendung der Albedo- und 
Tropfenanzahlkonzentrationsdaten bei einem Flüssigwasserweg von 50-60 g m-2  (blaue Punkte). 
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Gleichung (2.35) und der mit Gleichung (4.8) berechneten Sensibilität, wobei die 

Koeffizienten der durch den Ursprung gezwungenen Regression benutzt wurden. Die mit 

Gleichung (2.35) maximalen Sensibilitätswerte bei einer festen Tropfanzahlkonzentration 

stimmen in etwa mit der nach Gleichung (4.8) berechneten Sensibilität für den 

Flüssigwasserweg von 50-60 g m-2 überein.  Aufgrund der unterschiedlichen Steigungen sind 

die Sensibilitätswerte der mit Gleichung (2.35) berechneten Sensibilität im Bereich von 0 ς 

140 cm-3  größer und ab ca. 140 cm-3 kleiner. Wie man in Abb. 4.5b sieht sind die 

Sensibilitäten für Flüssigwasserwege ab 60 g m-2 deutlich größer als die der Sensibilität mit 

einem Flüssigwasserweg von 50-60 g m-2. D.h. die von Twomey angenommene Gleichung 

(2.35), bei der die Wolkenphysik-Annahmen gelten, unterschätzt die, in dieser Arbeit 

berechneten, Sensibilitäten für große Flüssigwasserwege. 

Bei der Untersuchung der Empfindlichkeit der Wolkenalbedo auf Änderungen in der 

Wolkentropfenanzahlkonzentration,   wurde in dieser Arbeit geschaut, welchem Trend die 

Wolkenalbedo für beobachtete Wolkenszenen mit gleichem Flüssigwasserweg, folgt, wenn 

den Tropfenanzahlkonzentrationen der Wolken die zugehörigen beobachteten Albedowerte 

zugewiesen werden. Daraus wurden dann, für die verschiedenen Flüssigwasserwege, die 

Sensibilitäten abgeleitet. Es wurde also nicht explizit  untersucht, wie sich die Albedo und 

andere Parameter, z.B. der Flüssigwasserweg, einer festgewählten Wolke ändern, wenn die 

Wolkentropfenanzahlkonzentration innerhalb dieser Wolke erhöht bzw. verringert wird. 

Würde man ein solches Experiment durchführen, könnte die Tropfenanzahlkonzentration 

nur durch Hinzufügen von bereits fertig ausgebildeten Tropfen oder Hinzufügen von 

Kondensationskeimen, bzw. durch die Kondensation von Wasserdampf auf diesen 

Kondensationskeimen, erhöht werden. Bei der ersten Methode würde sich nicht nur die 

Tropfenanzahlkonzentration sondern auch der Flüssigwassergehalt ändern. Bei der zweiten 

Methode kann es zu einer reduzierten maximalen Übersättigung  von Wasserdampf 

kommen, hervorgerufen durch einen Konkurrenzeffekt zwischen den einzelnen 

Kondensationskeimen. Die Kondensationskeime stellen eine Feuchtesenke dar, egal ob diese 

zu Tropfen aktiviert werden oder nicht. Die reduzierte maximale Übersättigung hat zu Folge, 

dass der kritische minimale Radius der Kondensationskeime, der für die Tropfenaktivierung 

überschritten werden muss, sich vergrößert. (Alterskjær et al., 2012) Es kann dadurch 

sowohl zu einer Verkleinerung der Tropfen kommen als auch zu einer geringeren 

Tropfenanzahlkonzentration. Die in Kapitel 2.4. verwendeten Beispiele sind daher mit 

Vorsicht zu behandeln. Eine Erhöhung der Kondensationskeime muss nicht zwingend mit 

einer erhöhten Tropfenanzahl einhergehen.  

Zum Schluss dieser Arbeit wurde versucht eine Schließung durchzuführen, in der die 

Wolkenschichtdicke in Abhängigkeit der  gesetzt wurde. Nimmt man Gleichung (4.4) und 

stellt diese zur Schichtdicke ЎὬ um, ergibt sich: 

ЎὬ


ς“

σϽὒὡὅ

τ“”
ϳ ϽὯ ϳ  (4.9) 

Da der Flüssigwassergehalt LWC nicht bekannt ist, wird die Beziehung ὒὡὖ ὒὡὅϽЎὬ 

genutzt. Dabei wird davon ausgegangen, dass der Flüssigwasserweg mit der Höhe konstant 

ist. Es ergibt sich somit für die Schichtdicke: 



33 
 

ЎὬ ὯϽ


ς“

σϽὒὡὖ

τ“”

ϳ

 (4.10) 

Wie zuerkennen ist verkleinert sich die Schichtdicke mit zunehmendem Flüssigwasserweg, 

wenn sowohl  als auch die Dichte konstant gehalten werden. Man muss aber beachten, 

dass der Flüssigwasserweg in dem Bereich des Flüssigwasserweges liegt, für den das 

jeweilige  Gültigkeit besitzt. Tabelle 4.3 zeigt die,  für die  verschiedenen 

Flüssigwasserwege mit den entsprechenden  der durch den Ursprung gezwungenen 

Regressionen, berechneten Schichtdicken. 

 
Dabei wurde die Dichte ” ρ g cm-3 als konstant angesehen. K wurde entsprechend für 

maritime und kontinentale Wolken variiert. Die Wolkenschichtdicke nimmt bis zu einem 

Flüssigwasserweg von 180 g m-2 mit zunehmendem Flüssigwasserweg ab. Desweiteren ist 

die Wolkenschichtdicke für kontinentale Wolken größer als für maritime Wolken. Dies ist 

alles bedingt durch Gleichung (4.10) und muss nicht der Realität entsprechen, da viele 

Annahmen gemacht wurden um die hergeleiteten Gleichungen zu vereinfachen. In 

Gleichung (4.10) wird auch die  Annahme gemacht, dass der Flüssigwassergehalt mit der 

Höhe konstant sei, die  wurden aber unter der Annahme adiabatischer 

Tropfenanzahlkonzentrationen berechnet. In dieser Berechnung nimmt der 

Tabelle 4.3: Wolkenschichtdicken für verschiedene Flüssigwasserwege. Die ♫entstammen der durch den 
Ursprung gezwungenen Regression. 
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Flüssigwassergehalt aber mit der Höhe linear zu. Die Schichtdicken sind also grobe Angaben 

der unter den entsprechenden Bedingungen zu erwartenden Schichtdicken. 

Die Schichtdicke kann auch über Gleichung (2.29) berechnet werden: 

ЎὬ
†

ς“

σϽὒὡὅ

τ“”
ϳ ϽὔὯ ϳ ὔὯϽ



ς“

σϽὒὡὖ

τ“”

ϳ

 (4.11) 

Die rechte Seite von Gleichung (4.11) ergibt sich wenn die Beziehung ὒὡὖ ὒὡὅϽЎὬ 

benutzt wird. Es wurden die globalen Verteilungen, der mit Gleichungen (4.10) und (4.11) 

berechneten Schichtdicken miteinander verglichen (Abbildungen hierzu sind nicht gezeigt). 

Die Schichtdicken, die mit Gleichung (4.10) berechnet wurden, sind dort groß (klein), wo die 

mit Gleichung (4.11) berechneten Schichtdicken klein (groß) sind. Die Schichtdicken 

verhalten sich also gegenläufig. Dies könnte durch die verschieden Annahmen, nämlich dass 

die Wolkentropfenanzahlkonzentration adiabatisch ist, aber die Berechnung der 

Flüssigwasserweges mit einem höhenkonstanten Flüssigwassergehalt durchgeführt wurde, 

verursacht worden sein. 

 

5. Zusammenfassung 
Es wurde mit Hilfe von Satellitendaten und den daraus gewonnen Parametern die 

Empfindlichkeit der Albedo auf Änderungen der Wolkentropfenanzahlkonzentration 

untersucht. Dieser als Sensibilität bezeichneter Parameter wurde von Twomey mit Gleichung 

(2.29) angegeben. Bei der Ableitung der Sensibilität wurde angenommen, dass keine 

Abhängigkeit des Flüssigwassergehaltes LWC, k und der Wolkenschichtdicke h von der 

Tropfenanzahlkonzentration existiert, bzw. dass diese Abhängigkeit nicht signifikant ist. Bei 

der Untersuchung der Wolkenalbedo wurde festgestellt, dass diese für Flüssigwasserwolken 

mit gleichem Flüssigwasserweg aber unterschiedlicher Tropfenanzahlkonzentration, für 

diejenigen Wolken, die eine höhere Tropfenanzahlkonzentration aufweisen, im Durchschnitt 

größer ausfällt. Für große Flüssigwasserwege, ab ungefähr 140 g m-2, besitzen viele Wolken, 

mit einer Tropfenanzahlkonzentration zwischen 120 cm-3 und 250 cm-3, einen niedrigeren 

Albedowert als Wolken, die bei gleichem Flüssigwassergehalt eine niedrigere 

Tropfenanzahlkonzentration aufweisen. Bei diesen kann es sich um Wolken mit Niederschlag 

handeln. Der generelle Anstieg der Albedowerte mit zunehmender 

Tropfenanzahlkonzentration, bei gleichbleibendem Flüssigwasserweg, kann durch die sich 

vergrößernde Gesamtoberfläche der Tropfen erklärt werden. Betrachtet man zwei 

gleichgroße Wolken mit gleichem Flüssigwasserweg aber unterschiedlicher 

Wolkentropfenanzahlkonzentration, ist die Gesamtanzahl der Tropfen in der Wolke, mit der 

höheren Tropfenanzahlkonzentration, größer. Das gesamte flüssige Wasser muss sich mit 

dem Volumen, das es einnimmt, auf die gesamten Tropfen verteilen. Dies führt bei der 

Wolke mit höherer Tropfenanzahlkonzentration dazu, dass die Tropfen und damit die 

Tropfenradien kleiner sind als bei der anderen Wolke. Die kleineren Tropfenradien und die 

größere gesamt Anzahl der Tropfen führen zu einer größeren Gesamtoberfläche an der 

einfallende solare Strahlung reflektiert werden kann. Allerdings bestimmen die 
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Wolkenschichtdicke, (die Dichte von flüssigem Wasser), die Tropfenanzahl, und die Radien 

der einzelnen Tropfen den Flüssigwasserweg. Die Gesamtoberfläche der Tropfen hingegen 

hängt von der Tropfenanzahl und der einzelnen Tropfenradien ab. Es könnten Wolken mit 

hoher Wolkentropfenanzahlkonzentration aber geringer Schichtdicke einen kleineren 

Albedowert aufweisen als Wolken  mit niedriger Wolkentropfenanzahlkonzentration aber 

größerer Schichtdicke. Es wurde außerdem festgestellt, dass für Wolken mit gleicher 

Tropfenanzahlkonzentration, die Wolke mit größerem Flüssigwasserweg eine größere 

Albedo besitzt. Dies kann wieder auf das Konzept mit der größeren Gesamtoberfläche 

zurückgeführt werden. 

Die Beobachtungsdaten wurden transformiert, Gleichung (4.5). Dadurch konnten für jeden 

Flüssigwasserwegbereich zwei lineare Regressionen berechnet werden, wobei der Verlauf 

der einen Regressionen durch den Ursprung gezwungen wurde, da sich für 

Wolkentropfenanzahlkonzentrationen von kleiner 20 cm-3 Konflikte ergeben. Um die 

Wolkenalbedo in Abhängigkeit von der Tropfenanzahlkonzentration darzustellen, müssen 

die Regressionen dementsprechend zurücktransformiert werden, Gleichung 

(Durchführung.6). Die Albedo ist somit nicht nur abhängig von der 

Tropfenanzahlkonzentration sondern auch von den Regressionskoeffizienten. Diese sind für 

die unterschiedlichen Flüssigwasserwege verschieden. Somit ergibt sich auch eine 

Abhängigkeit der Albedo von dem Flüssigwasserweg. Berechnet man aus dieser Albedo die 

Sensibilität, ist diese abhängig vom Regressionskoeffizienten. Dadurch ist die Sensibilität 

nicht nur von der Wolkentropfenanzahlkonzentration sondern auch vom Flüssigwasserweg 

abhängig. Bei der Berechnung der Sensibilität, Gleichung (4.8), wurde angenommen, dass die 

Regressionskoeffizienten unabhängig von der Tropfenanzahlkonzentration sind. Dies 

impliziert, dass bei einer Änderung der Tropfenanzahlkonzentration der Flüssigwasserweg 

konstant bleibt. Es wurde festgestellt, dass je größer der Flüssigwasserweg ist, desto größer 

ist die Sensibilität bei gleicher Tropfenanzahlkonzentration. Dies ist zumindest bei den 

Sensibilitäten, die die Koeffizienten der durch den Ursprung gezwungen Regression 

benutzen, immer der Fall. 

Es wird darauf hingewiesen, dass nicht explizit untersucht wurde, wie sich die Wolkenalbedo 

einer bestimmten Wolke ändert, wenn sich die Tropfenanzahlkonzentration innerhalb dieser 

Wolke ändert. Es wurde lediglich nur geschaut, welchem Trend die Wolkenalbedo für 

beobachtete Wolkenszenen mit gleichem Flüssigwasserweg, folgt, wenn den 

Tropfenanzahlkonzentrationen die zugehörigen beobachteten Albedowerte zugewiesen 

werden. 
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