Retrieval of surface albedo from space

	[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/global_albedo.jpeg]
Global albedo, December 2001 through February 2002, from the Multi-angle Imaging SpectroRadiometer (MISR); image by NASA/GSFC/LaRC/JPL.
	John Maurer
University of Hawaiʻi at Mānoa
1680 East-West Rd., POST-815C
Honolulu, HI 96822, USA
Email: jmaurer@hawaii.edu
This paper was written as part of a graduate course ("Remote Sensing Field Methods") co-taught by Profs. Alexander F. H. Goetz, Konrad Steffen, and Carol Wessman at the University of Colorado at Boulder.
December, 2002



Introduction • Remote Sensing Methods • Field Methods • Future Directions • Conclusions • References

[bookmark: intro]1. INTRODUCTION
Location, topography, and the exchange of radiant energy between the sun and Earth ultimately determine weather. Absorbed, reflected, and emitted radiation are the driving forces causing temperature fluxes, ocean currents, wind, and evaporation which in turn becomes precipitation. And since climate is the study of weather at timescales ranging from a few weeks to decades and beyond, an understanding of the Earth's radiation budget is critical to climate research. The transfer of energy between the sun, Earth, and space remain in constant equilibrium as dictated by thermodynamics (i.e. energy cannot be created or destroyed). Energy coming into this system is supplied by the sun, 98% of which is in the wavelength region of ~0.3-3.0 µm. Solar irradiation, furthermore, is only partially absorbed by the Earth while the rest is immediately reflected back into the sky. The fraction of solar irradiation reflected back into space is termed the "albedo" and is highly variable depending on the surface type and intervening atmosphere (e.g. clouds). Earth maintains equilibrium with the absorbed irradiation by emitting longwave radiation back into space. The Earth's "radiation budget" is thus calculated as the absorbed shortwave radiation minus the outgoing longwave radiation. Obviously, for this calculation to be made, one critical parameter is the surface albedo.
Albedo is defined as the fraction of incident radiation that is reflected by a surface. While reflectance is defined as this same fraction for a single incidence angle, albedo is the directional integration of reflectance over all sun-view geometries. Albedo is therefore dependent on the bidirectional reflectance distribution function (BRDF). If the BRDF is not taken into consideration, however, and the surface is assumed to reflect isotropically (i.e. equally at all angles) this is referred to as the "diffuse albedo" or sometimes the "hemispherical albedo". This assumption can of course lead to large errors, however, for surfaces with high amounts of BRDF anisotropy. Below are BRDF plots at 600 nm for both Spectralon (left) and grass (right) (Sandmeier et al., 1998 (64)). A perfectly lambertian surface would have a BRDF plot that was cylindrical in shape with a flat top. As can be discerned below, the albedo for Spectralon could be well approximated by a diffuse albedo calculation. Large anisotropy in the grass BRDF, however, shows that a lambertian assumption would produce a poor approximation depending on the viewing geometry:
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In this paper, I will investigate the methods used to retrieve surface albedo measurements from satellite remote sensing data. Along the way, several remote sensing field methods will be discussed which have been used both to create and validate the satellite retrieval methods. While the influence of clouds on the Earth's radiation budget is extremely significant, too, it is not within the scope of this paper to investigate this topic. Clouds have a high albedo, causing much of the solar irradiation to be reflected back to space before it can ever reach the Earth's surface. Furthermore, longwave radiation which is radiated from the Earth's surface can also be scattered off of clouds and re-radiated to the Earth, causing the so-called "greenhouse effect." As has been discerned from the Earth Radiation Budget Experiment (ERBE), about 30% of incoming solar radiation is reflected back to space by the Earth, of which 26% is due to Rayleigh scattering and reflection of clouds and only 4% is due to reflection from the surface (Harrison et al., 1993). Nevertheless, small percentages translate to large numbers in terms of energy. Increases or decreases in surface albedo can therefore significantly impact regional and global climate.
I have primarily focused on the surface albedo of snow- and ice-covered regions for the purposes of this paper, though a few sources on soil and vegetation albedo were also consulted for comparison. Owing to the high albedo of snow (~0.8) and the fact that a large amount of the Earth's land surface is covered by snow, these regions provide a large cooling effect on the global climate. Below is a map of permanent (blue), relatively stable (green), and seasonal (yellow) global snow cover (Hall et al., 1985):
[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/snow_cover_area.jpg]
Snow albedo is highly variable, ranging from as high as 0.9 for freshly fallen snow, to about 0.4 for melting snow, and as low as 0.2 for dirty snow. This makes it important to actually measure the albedo of snow-covered areas rather than apply single-value climatological averages over broad regions and time periods. Again, small errors in albedo can translate into large errors in energy estimates. Below is a graph of reflectance spectra for different snow and ice surfaces (Hall et al., 1985):
[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/snow_reflectance.gif]
It is also an important consideration that as the albedo of snow drops as it experiences melt, there is more radiation being absorbed by the snow pack. This creates a positive feedback, causing further melt and thus further decreases in albedo. Given the large influence of snow covered regions on the Earth's climate, therefore, and its positive feedback response to melting, knowledge of the surface albedo over these regions is critical both to calculations of the global radiation balance and to monitoring the stability of large "permanent" snow-covered regions. Should Greenland melt in a warmer climate, for example, it would lead to a sea level rise of approximately 7 meters (Williams et al., 1993), which would be disastrous to many coastal cities. Ice core analysis has suggested that Greenland did melt during the last interglacial (~120,000 years BP). The maximum sea level rise potential for the Antarctic ice sheet, on the other hand, would be 73 meters (Williams et al., 1993)!

[bookmark: remotesensing]2. REMOTE SENSING METHODS
Due to its repetitive global coverage, remote sensing provides the most promise for estimating regional and global albedo, and there are already many algorithms used operationally for the retrieval of surface albedo from remote sensing data. There are many difficulties that must be taken into consideration when measuring surface albedo from space, however, and many challenges yet to be fully addressed. These issues will be discussed in this section.
In order to avoid the difficulties inherent to satellite albedo measurements and the many potential errors that accommodate them, however, a simplified non-remote-sensing approach has often been applied for many Global Circulation Models (GCMs) (Liang et al., 2000). In this approach, a global land cover map is used to distinguish the major surface types on the Earth, and a single average albedo value is assigned to each of these surfaces. For example, a single prescribed albedo value of 0.8 might be assigned to all pixels within snow-covered regions. Given the highly variable albedo of snow, however, this estimate could be off by as much as 75%. Even if the estimate was only off by 10%, that could still translate to a very large error in the estimation of absorbed solar energy. For climate modeling purposes, scientists have identified the need for albedo values with accuracies to within ±0.5 (Henderson-Sellers et al., 1983) to ±0.2 (Sellers, 1993). Despite the difficulties associated with retrieving albedo from space, the most current remote sensing algorithms are beginning to meet these accuracy requirements (Stroeve et al., 2002; Liang et al., 2003). As remote sensing albedo retrievals have improved in the last 5-10 years and algorithms have been developed for application over a broad range of surface types, their use in GCMs have increased.
Remote sensing instruments do not directly measure surface albedo. As a result, albedo must be inferred through a series of manipulations to the raw remote sensing data. First of all, a method for determining which pixels are cloud-free within the data is necessary so that they are not used in the measurements of surface albedo. Secondly, remote sensing data are originally stored as digital numbers which must be calibrated in order to represent geophysical units of radiance, or W·m-2·sr-1. Next, satellite instruments measure radiance at the top of the atmosphere (TOA). Since we are concerned with albedo at the Earth's surface, a correction must be made to account for the effects of the intervening atmosphere. The data can then be divided by the Planck irradiance curve to derive the surface reflectance. The difficulty at this point is that most satellite instruments only take measurements at one or a few viewing angles. Recall, however, that albedo is an integration of reflectance over all view angles. Therefore, a computation must be made to estimate albedo from reflectance, which requires an understanding of the BRDF of the surface being measured. Lastly, satellites normally measure the Earth's radiation in a number of separate narrowband channels, but albedo must represent the total broadband region of solar radiation of approximately 0.3-3.0 µm. A conversion is necessary, therefore, to extrapolate the narrowband albedo values inferred from remote sensing instruments to broadband values.
Below is a diagram of the various steps described above which are necessary to convert a raw remote sensing signal into a measurement of surface albedo:
	Method for retrieving surface albedo from satellite remote sensing data.

	Steps
	Output Values

	   1. apply cloud-mask
	   cloud-free pixels (DN)

	   2. calibration
	   DN radiance (W·m-2·sr-1)

	   3. atmospheric corrections
	   radiance reflectance

	   4. anisotropic correction
	   reflectance narrowband albedo

	   5. narrowband-to-broadband (NTB) conversion
	   narrowband albedo broadband albedo


Cloud masks have been applied with great success except over snow and ice surfaces, where the reflectance and radiant temperatures are hard to distinguish between. Thin cirrus clouds, furthermore, may often go undetected though their influence on the local radiation budget can be significant. For these reasons, cloud masks are an area needing further development in order to enhance performance of satellite-based surface albedo retrievals over snow and ice regions.
Calibration of remote sensing instruments is another area requiring special attention. For older sensors such as the AVHRR and other operational sensors which may not have been originally designed with the stringent accuracy requirements of the scientific research community, calibration can be a significant area of research in and of itself. It is estimated, for example, that the AVHRR drifts between 5-10% each year from the calibration coefficients determined just prior to launch. When doing albedo studies, therefore, it is necessary to study the literature for the most accurate and up-to-date coefficients for the instrument you are acquiring data from.
Because satellites are outside of the Earth's atmosphere, the radiation which they receive are different from the radiance just above the Earth's surface. This difference is due to the intervening atmosphere. In order to relate the radiance measured by the sensor to that at the surface, therefore, it is necessary to model the various scattering and absorption effects caused by air molecules (Rayleigh scattering), aerosols (Mie scattering), atmospheric gases such as water vapor and ozone, and the ionosphere (though the ionosphere has little effect on visible and infrared radiation). Models apply radiative transfer equations to estimate the above effects on radiation given inputs such as atmospheric profiles of pressure, temperature and humidity at the time of measurement. These inputs can be provided to the model by readily available climatological averages for the location being studied, though results can be much improved by actual field measurements of atmospheric profiles using radiosonde data or data from satellite-flown sounding instruments such as TOVS. Field measurements are superior owing to the water vapor content of the atmosphere, which is usually highly variable, both spatially and temporally (Rees, 1999).
Some of the atmospheric models that were used in the literature that I read included LOWTRAN-7, 6S, STREAMER, and MODTRAN. Having modeled the atmosphere allows one to adjust the instrument's radiance response accordingly and then divide by a Planck solar irradiance curve to derive reflectance. As with any modeled scenario, uncertainties will exist. The effect of atmospheric aerosols, for example, are especially problematic for atmospheric models to predict.
The next step in the surface albedo retrieval method is to correct for anisotropic reflectance in the BRDF of the surface being measured. Though we have derived reflectance in the above step using an atmospheric correction, this result only gives us the fraction of reflected incident radiation at a single viewing geometry; or, more precisely, at the very few viewing geometries incorporated by the instrument's instantaneous field of view. As has been shown in a previous figure for grass, the reflectance of a surface over its entire bidirectional reflectance distribution function may vary significantly with differing viewing geometries and wavelengths. In order to correct for this anisotropy, therefore, a correction factor must be applied to the reflectance measured at a particular sun-view geometry in order to infer the spectral albedo. This correction factor, f, can be calculated from the anisotropic reflection function, which normalizes the BRDF, R, relative to the spectral albedo, as (Steffen, 1987):
f(ø°, ø', Ø) = pi · R(ø°, ø', Ø) / as(ø°)
where ø° is solar zenith angle, ø' is reflectance zenith angle, and Ø is the reflectance azimuth angle. f values greater than one indicate a reflectance that exceeds the albedo at the solar-view geometry specified, while f values less than one indicate a reflectance that is less than that of the albedo. The difference in f value from 1.0 can thus be applied as a correction factor to the reflectance measured by a remote sensing instrument to infer the spectral albedo of the surface in question.
In order to derive an anisotropic reflection function for the surface being measured, knowledge of its BRDF is of course a prerequisite. Since the BRDF of the surface cannot be measured directly by most satellites, however, models have been developed to predict it. As with atmospheric correction models, BRDF models are based on radiative transfer theory and require certain inputs in order to make accurate predictions. These inputs include particle size and shape of the surface in question, which can be measured directly through stereological analysis or provided as estimates, and optical depth of the atmosphere (Stroeve et al., 1997). BRDF models that were described in the literature reviewed are (1) the discrete-ordinate radiative transfer model, Disort (Nolin et al., 1997; Stroeve et al., 1997; Klein et al., 2002; Stroeve et al., 2002), and (2) the reciprocal RossThick-LiSparse ("Ross-Li") kernel-based BRDF model (Lucht et al., 2000, IEEE), which is also the basis for (3) the Algorithm for MODIS Bidirectional Reflectance Anisotropy of the Land Surface (AMBRALS) model (Lucht et al., 2000, RSE). Given the ease with which BRDF can now be measured on the surface with the Automated Spectro-Goniometer (ASG), further development and validation of these models will surely arise in the coming years.
Up to this point, we have now derived a spectral, or "narrowband," surface albedo. Since most satellites measure radiation in discrete, narrow, and non-contiguous wavelength regions, or "bands", however, a conversion is necessary to convert spectral albedo to the full, or "broadband," albedo. Broadband albedo represents the fraction of total solar radiation that is reflected by the surface. Solar radiation is received at the Earth in the shortwave wavelength region of 0.3-5.0 µm, 98% of which is in the range of ~0.3-2.5 µm. The methods used to derive this conversion equation have ranged from field methods to modeling approaches. The field methods will be further discussed in the following section of this paper. It is important to note here, however, that in situ methods produce conversion coefficients that are inherently limited to the particular surface type, atmospheric conditions, and solar geometries under consideration. Therefore, it is impractical to attempt to produce globally applicable conversion equations through ground sampling. Modeling approaches have the advantage of easily simulating many different surface, atmosphere, and viewing conditions which can be incorporated into analyses that produce accurate results. Though further ground validation is necessary to confirm their results, Shunlin Liang et al. (2000 and 2003) have produced equations through a modeling approach for a series of eight different satellite sensors that have yielded accuracies of less than 0.02 when compared to ground measurements for many different surface types.
In sum, there are many steps necessary for the retrieval of surface albedo from satellite-borne remote sensing data, each with its own set of considerations and uncertainties. Studies range in the level of detail put into each of these different steps. Some have ignored BRDF altogether, for example, and assumed a Lambertian surface. Many have applied atmospheric models using climatological atmospheric profiles rather than field measurements. Estimates of grain size and particle shape are mostly used as input to BRDF models rather than stereological analysis of field samples. All of these simplifications can lead to larger errors. In general, however, accuracies of ±0.02 to ±0.05 that are necessary for GCMs have been nearly approached within the last couple of years (Lucht et al., 2000; Stroeve, et al., 2001; Klein et al., 2002; Stroeve et al., 2002), and there is hope that these accuracies can be met.

[bookmark: field]3. FIELD METHODS
3.1. Equipment
3.2. Deriving NTB Conversion Coefficients
3.3. Field Validation Methods
In this section I will describe the field methods used for deriving narrowband-to-broadband (NTB) conversion coefficients and for validating remote sensing albedo measurements. Consideration will be given in each case to the potential sources of error. First of all, however, I will briefly describe some of the instruments which were used in the field studies which I reviewed. This will provide the necessary background for describing their applications later on. Unfortunately, it seemed common practice in the literature to simply mention the use of a "pyranometer" or a "field spectrometer" without any mention of the model used or the characteristics of the instruments. Where possible I have cited the papers that have used the instruments below in each case.
[bookmark: equipment]3.1. Equipment
There are different kinds of instruments that can be used in the field to measure radiation for the purposes of studying albedo. Instruments which can be used to measure shortwave radiation are called pyranometers. Two kinds of pyranometers can be used: photodiodes and thermopiles. Photodiodes are point sensors which measure a limited wavelength region but are relatively cheap, while thermopiles are designed to cover a more broad wavelength region.
The photodiode pyranometer employed in a few of the albedo studies which I reviewed (Stroeve et al., 2001; Stroeve et al., 2002) is the LI-COR 200SZ. This sensor employs a highly stable blue enhanced silicon photovoltaic detector to measure hemispherical radiation over the wavelength region of ~300-1100 nm. Though it does not have a flat response over the wavelength region measured (as illustrated here) and though it does not cover the entire region of solar irradiation (~300-3000 nm), radiation measurements made with the LI-COR 200SZ under clear sky conditions compare favorably with first class thermopile type pyranometers. Stroeve et al., though, found a positive bias of between 4-11 % of the LI-COR radiation measurements compared to thermopile pyranometer measurements over various locations in Greenland (Stroeve et al., 2001; Stroeve et al., 2002). The low cost of this sensor compared to thermopile pyranometers makes it desirable in many applications, however, despite this inaccuracy. The sensor weighs only 28 grams and is 2.38 cm in diameter by 2.54 cm in height.
[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/licor.jpg]
LI-COR 200 SZ
One of the thermopile pyranometers often used for albedo studies (Stroeve et al., 1997; Stroeve et al., 2001; Klein et al., 2002) is the Eppley Laboratory, Inc. Precision Spectral Pyranometer (PSP), a World Meteorological Organization First Class Radiometer designed specifically for measurement of broadband hemispherical solar and sky radiation. The sensor is a wire-wound thermopile coated with a special black lacquer for non-wavelength selective absorption which produces an extremely flat spectral response (only ±0.5% non-linearity). Sensitive to radiation between 285-2800 nm, an Infrasil II quartz hemisphere can be employed to surround the thermopile and filter out all radiation above ~2500 nm. A white enamel guard disk (shield) can be fastened to the PSP (pictured below) to prevent radiation from reflecting off of the surrounding surface and entering into the sensor. The instrument's body includes a bubble level for ascertaining that it is situated parallel with the surface. The PSP weighs 3.2 kg (7 lbs.) and is 14.6 cm in diameter by 9.5 cm in height.
[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/eppley.jpg]
Eppley PSP (with shield)
Another model of thermopile pyranometer is also employed in many albedo studies (Greuell et al., 2002; Liang et al., 2003): the Kipp & Zonen CM21. Fully compliant with the ISO-9060 Secondary Standard pyranometer performance category (the highest ISO performance criteria), the CM21 is designed for high precision measurement of broadband hemispherical solar and sky radiation. As with the Eppley PSP, the sensor is a wire-wound thermopile coated with a special black carbon based non-organic lacquer for a flat spectral absorption response (<±0.25% non-linearity) over the entire spectral range of the instrument (305-2800 nm). As with the Eppley PSP, a quartz hemisphere was employed to filter out all radiation above ~2500 nm and a leveling bubble on the body of the instrument can be used to ensure surface parallel orientation. The CM21 weighs 850 grams and is 15.0 cm in diameter by 9.5 cm in height. Kipp & Zonen also manufactures albedometer: the Kipp & Zonen CM14. This instrument is basically a coincident pair of pyranometers whose responses are automatically divided to output albedo directly. This was used in a few of the experiments that I reviewed (Knap et al., 1999; Lucht et al., 2000; Greuell et al, 2002).
[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/kipp&zonen.jpg]
Kipp & Zonen CM21
Spectral albedo measurements are now often measured for albedo studies using the following equipment (Liang et al., 2003): (1) the Analytical Spectral Devices, Inc. FieldSpec® Pro FR ("Full Range") and associated FieldSpec® Pro RS3 software running on a laptop computer, and (2) a small (~10 cm2) Labsphere, Inc. Spectralon® white standard panel. The ASD FR operates in the spectral range of 350-2500 nm via three detectors: one 512 element silicon (Si) photodiode array in the 350-1000 nm range and two separate, thermoelectrically cooled, graded index indium gallium arsenide (InGaAs) photodiodes-one covering the 1000-1800 nm range and the other covering 1800-2500 nm. The ASD FR is thus composed of an array portion (350-1000 nm) and a scanning portion (1000-2500 nm). ASD reports a spectral resolution of 3 nm at 700 nm and 10 nm at both 1400 and 2100 nm for this device. The ASD FR takes input from a fiber optic cable composed of 57 fibers (19 per detector) with a 25° field of view and a scanning time of 100 milliseconds. This fiber bundle can be attached to a pistol grip to allow it to be easily held and pointed by a person taking field measurements. The entire ASD FR and laptop are strapped to the person making measurements such that the ASD FR is placed in a backpack on the person and the laptop is placed on a deck in front of them. The ASD FR weighs 7.2 kg. The Spectralon panel is a highly lambertian thermoplastic providing nearly perfect reflectance (0.949-0.995) over the 350-2500 nm range. This panel thus provides a measurement of the spectral solar irradiance against which the ASD FR can automatically record reflectance spectra (i.e. radiance ÷ irradiance). Other studies employed similar Geophysical Research Corporation (GER) portable field spectrometers (Haefliger et al., 1993; Stroeve et al., 1997) rather than the ASD FR.
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ASD FieldSpec Pro FR
[bookmark: NTB]3.2. Deriving NTB Conversion Coefficients
Many studies have used field methods to derive narrowband-to-broadband (NTB) conversion coefficients. The basic methodology is to take spectral reflectance measurements with a field spectrometer at the same time and location that broadband albedo is measured with a set of pyranometers. Broadband albedo can be derived from reflectance spectra by integrating over the reflectance curve for the wavelength region measured by the pyranometer. This integration also requires convolution with a spectral irradiance curve, which also needs to be collected at the time of measurements. A spectral irradiance curve can be measured by pointing the spectrometer at nadir over a nearly Lambertian surface such as that of Spectralon. Here is the equation for deriving broadband albedo from a reflectance spectrum, where w represents wavelength:
INTEGRAL (reflectance * irradiance) · dw
_____________________________________
INTEGRAL (irradiance) · dw
The goal, however, is not to calculate broadband albedo from the reflectance spectra. The goal is to calculate narrowband, or "spectral", albedo at wavelength intervals that correspond to bands measured by the satellite instrument being considered. For example, AVHRR has two bands in the shortwave radiation region which can be used for retrieving surface albedos: band 1 (0.58-0.68 µm) and band 2 (0.73-1.10 µm). Narrowband albedos can thus be calculated from the spectrometer reflectance spectra for these two wavelength regions using the equation above. These values are then compared to the broadband albedo measured by the set of pyranometers for the same time and location. Linear regressions incorporating results from both bands are then used to derive coefficients to convert from narrowband to broadband albedo. These coefficients can then be used to convert satellite-derived narrowband albedo values to broadband albedo measurements as described previously in this paper.
There are a few important considerations concerning the above described method. First of all, pyranometers measure actual albedo in the sense that they have a near-180° field of view and sense radiation over the entire bidirectional reflectance distribution function of the surface. Most field studies employ the spectrometer measurements, however, at a single view angle (nadir). Therefore, it is not entirely accurate to compute broadband albedo from a single reflectance spectrum since it does not take into account the BRDF (Liang et al., 2003). To be most accurate, a goniometer device such as the ASG should be used for spectral albedo computations. Another consideration is that the wide field of view of the pyranometer is integrating radiance over a wide surface area while the very narrow field of view of spectrometers such as the ASD FR (25°) is only sensing the radiance over a relatively small surface area. Spatial inhomogeneities may therefore cause the two kinds of devices to sense different albedos. One study that I read took this into account by taking multiple spectrometer readings in the vicinity of the pyranometers for an average spectral output (Liang et al., 2003). Lastly, because separate bands measured by a remote sensing instrument are closely related to each other in the radiation that they receive from any given surface, linear regression models which are used to compute NTB coefficients may not be the best approach. Because of the multicollinearity of the system, principle components analysis may be a more accurate approach (Streove et al., 2002).
[bookmark: validation]3.3. Field Validation Methods
Methods used to validate satellite-derived albedo measurements are accomplished with a pair of pyranometers, one measuring the incoming radiation and the other measuring the radiation reflected from the surface. One pyranometer is thus set to face the sky while the other is pointed down at the surface. The ratio of the output of these two instruments thus provides the broadband albedo at a given location. Another form of doing this is to use an albedometer, which is a coincident pair of pyranometers which does the ratioing itself and outputs albedo values directly. Either way, broadband albedo measurements are made at various locations on the ground in order to compute a representative average for the site under study. When comparing this average with satellite-derived albedo measurements, an important consideration is the pixel size of the data. Enough ground measurements should be made to get a representative albedo measurement for the spatial area that this pixel size corresponds to on the ground. Ground measurements need to be made as close to the time of the satellite overpass as possible, too, so that atmospheric conditions and solar geometry are as similar as possible.
There are many possible sources of error when doing field validation experiments. First of all, determining exactly where on the ground the pixels you want to compare against exist can be a tricky task. Georegistration methods of remote sensing data can have large amounts of error, especially in areas of high topographic relief. IKONOS imagery, for example, can be off by as much as 15-90+ meters (Space Imaging, 2002). Many studies composited a cluster of 4-8 pixels as a result of this geolocation uncertainty. Another important consideration is that of spatial inhomogeneity of the surface being studied. Large variations in albedo across the surface area being measured can make it extremely challenging to produce a representative average through ground sampling that can confidently be compared to what the satellite sees: click here for an illustration of this adapted from Lucht et al., 2000, RES. This was cited in all of the literature that I reviewed as a major problem and one of the biggest contributing factors to differences between satellite-derived and measured broadband albedos. During the summer melt period in Greenland, for example, the albedos of small patches of melt water, ice, and snow will cause extreme amounts of variability over the surface. Also, as has been previously mentioned, studies which employ photodiodes rather than thermopiles will get a bias in their measured albedo values due to the limited wavelength region sensed by those kinds of instruments. Lastly, it is important that the pyranometers are maintained at a surface level position throughout the course of measurements, that the sensing part of the pyranometers is not obstructed by frost or other objects, and that measurements are made only during cloud-free conditions. The presence of clouds will cause the level of irradiance to fluctuate and thus contaminate results.

[bookmark: future]4. FUTURE DIRECTIONS
Owing to the problem of spatial inhomogeneity, a few studies have tried to incorporate different techniques for capturing representative averages over large spatial areas. Greuell et al. successfully used a helicopter to derive NTB coefficients over many surface types on Iceland and Greenland with accuracies of ~0.01. Song et al., on the other hand, employed an unpiloted aerial vehicle (UAV) carrying a coincident pair of pyranometers to collect field measurements of broadband albedo which were compared with AVHRR-derived values within a root-mean-square error of 0.02 over grassland. I think it would be interesting to deploy UAVs for a similar comparison over Greenland. Liang et al. have derived globally applicable NTB coefficients which have been validated to < 0.02 accuracy over soil and vegetation but still need validation over snow and ice.
Next, there has been one study investigating the retrieval of surface albedo by taking advantage of MISR's angular information (MISR collects data at nine simultaneous look angles) (Stroeve et al., 2002). This approach utilizes the angular information to directly measure the BRDF of the surface without reliance on a model. Since the BRDF can be directly calculated from the data, furthermore, there is no need to convert the signal from DN to reflectance, cutting out a huge amount of the uncertainties involved with instrument calibration and atmospheric correction. Field validation showed that the angular method for inferring albedo was similarly as inaccurate as the spectral method described in this paper, however (~0.06). Further validation was necessary owing to the large uncertainties introduced by the use of photodiode pyranometers.
Lastly, it is important for input into Global Circulation Models that future albedo retrieval methods report not only the broadband albedo but also the direct and diffuse components of both the visible and near-infrared regions that go into making up the broadband albedo.

[bookmark: conclusions]5. CONCLUSIONS
In conclusion, there are many steps necessary for computing a remote sensing signal from a raw digital number to a surface broadband albedo measurement. Owing to the fact that satellites measure radiance at the top of the atmosphere at only one or a few view angles and in discontinuous narrow wavelength regions, the main difficulties in inferring surface albedo lie in modeling the effects of the atmosphere, modeling the BRDF of the surface, and in deriving globally applicable narrowband-to-broadband conversion coefficients. The uncertainty at each of these levels still remains relatively high and there is much work left to be done. Areas of development still necessary for improvement of albedo retrievals are cloud-masks over snow and ice surfaces, characterizing the effect of aerosols on radiative transfer through the atmosphere, further validation and adjustments to BRDF models based on input from the ASG, and further validation over a greater variety of surface types of the NTB equations developed by Liang et al. Lastly, it is still difficult to validate satellite measurements with ground measurements because of spatial inhomogeneity.
Because of all of these layers of complexities, it is rather amazing that results have been as good as they are thus far. Various studies in the last ten years have had mean accuracies of between ±0.06 to ±0.1 when compared to ground measurements.
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1. INTRODUCERE
Localizarea, topografia și schimbul de energie radiantă între soare și Pământ determină în cele din urmă vremea. Radiațiile absorbite, reflectate și emise sunt forțele motrice care cauzează fluxuri de temperatură, curenți oceanici, vânt și evaporare care la rândul lor devin precipitații. Și din moment ce clima este studiul meteorologiei pe o perioadă de timp cuprinsă între câteva săptămâni și zeci de ani și mai târziu, o înțelegere a bugetului de radiații al Pământului este esențială pentru cercetarea climei. Transferul de energie între soare, Pământ și spațiu rămâne în echilibru constant așa cum este dictat de termodinamică (adică energia nu poate fi creată sau distrusă). Energia care intră în acest sistem este furnizată de soare, 98% din care este în regiunea de lungime de undă de ~ 0,3-3,0 μm. Iradierea solară, în plus, este doar parțial absorbit de Pământ, în timp ce restul este imediat reflectat înapoi în cer. Fracțiunea de iradiere solare reflectată înapoi în spațiu este denumită "albedo „și este foarte variabilă în funcție de tipul de suprafață și de a interveni atmosferă ( de exemplu , nori). Pământul menține echilibrul cu iradierea absorbită de emit radiații longwave înapoi în spațiu. Pământului“ bugetul de radiații "este astfel calculată ca radiația cu unde scurte absorbite minus ieșiri de radiație lungă. Evident, pentru ca acest calcul să fie făcut, un parametru critic este albedo de suprafață.
Albedo este definită ca fracțiunea de radiație incidentă care este reflectată de o suprafață. În timp ce reflexia este definită ca fiind aceeași fracție pentru un unghi de incidență unic, albedo este integrarea direcțională a reflectanței peste toate geometrii de vedere la soare. Prin urmare, Albedo depinde de funcția de distribuire a reflexiei bidirecționale ( BRDF ). Cu toate acestea, dacă BRDF nu este luată în considerare și se presupune că suprafața reflectă izotropic (adică în mod egal sub toate unghiurile), aceasta se numește " albedo difuz " sau uneori " albedo emisferic"Această presupunere poate duce, desigur, la erori mari, pentru suprafețele cu cantități mari de anizotropie BRDF, mai jos sunt parcelele BRDF la 600 nm atât pentru Spectralon (stânga), cât și pentru iarbă (dreapta) (Sandmeier et al., 1998, 64 )) O suprafata perfect lambretian ar avea un complot BRDF care avea o forma cilindrica cu un varf plat.Dupa cum se poate observa mai jos, albedo-ul pentru Spectralon ar putea fi bine aproximat printr-un calcul albedo difuza.Anisotropia mare in iarba BRDF, cu toate acestea , arată că o presupunere lambreană ar produce o aproximare slabă în funcție de geometria de vizualizare:
	[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/spectralon_BRDF.gif]
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În această lucrare, voi investiga metodele utilizate pentru a regăsi măsurătorile suprafeței albedo de la datele de teledetecție prin satelit. Pe parcurs, vor fi discutate mai multe metode de câmp de teledetecție care au fost utilizate atât pentru a crea și a valida metodele de regăsire prin satelit. Deși influența norii asupra bugetului de radiații al Pământului este extrem de semnificativă, nu este în sfera de cuprindere a acestei lucrări să investigheze acest subiect. Nori au un albedo mare, provocând o mare parte din iradierea soarelui să se reflecte înapoi în spațiu înainte de a ajunge vreodată pe suprafața Pământului. În plus, radiația cu lungimi lungi care este radiată de pe suprafața Pământului poate fi, de asemenea, împrăștiată de nori și re-radiată pe Pământ, cauzând așa-numitul "efect de seră".ERBE ), aproximativ 30% din radiațiile solare primite sunt reflectate înapoi de spațiu de către Pământ, dintre care 26% se datorează împrăștierii Rayleigh și reflectarea norilor și doar 4% se datorează reflecției de la suprafață (Harrison et al., 1993 ). Cu toate acestea, procentele mici se traduc la un număr mare în ceea ce privește energia. Creșterea sau scăderea albedului de suprafață poate, prin urmare, să influențeze semnificativ climatul regional și global.
M-am axat în primul rând pe albedo de suprafață a regiunilor acoperite de zăpadă și gheață pentru scopurile acestei lucrări, deși câteva surse despre sol și vegetație albedo au fost, de asemenea, consultate pentru comparație. Datorită albedului înalt al zăpezii (~ 0,8) și faptului că o mare parte a suprafeței solului este acoperită de zăpadă, aceste regiuni oferă un efect de răcire mare asupra climatului global. Mai jos este o hartă a zăpezii de zăpadă globală permanentă (albastră), relativ stabilă (verde) și sezonieră (galbenă) (Hall et al., 1985):
[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/snow_cover_area.jpg]
Albedo de zăpadă este foarte variabilă, variind de la 0,9 pentru zăpada proaspăt căzută, până la 0,4 pentru topirea zăpezii și până la 0,2 pentru zăpada murdară. Acest lucru face ca este important să se măsoare efectiv albeda zonelor acoperite cu zăpadă, mai degrabă decât să se aplice medii climatice medii unice pe regiuni largi și perioade de timp. Din nou, erorile mici în albedo se pot traduce în erori mari în estimările energetice. Mai jos este un grafic al spectrelor de reflexie pentru diferite suprafețe de zăpadă și gheață (Hall și colab., 1985):
[image: http://www2.hawaii.edu/~jmaurer/albedo/snow_reflectance.gif]
Este, de asemenea, o considerație importantă faptul că, deoarece albedul de zăpadă scade, deoarece experiențele se topesc, există mai multă radiație absorbită de pachetul de zăpadă. Acest lucru creează un feedback pozitiv, determinând o topire suplimentară și, prin urmare, o reducere suplimentară a albedo-ului. Având în vedere influența mare a zonelor acoperite de zăpadă asupra climei Pământului și răspunsul său pozitiv la topire, cunoașterea suprafeței albedo asupra acestor regiuni este critică atât pentru calcularea echilibrului global al radiațiilor, cât și pentru monitorizarea stabilității unor "permanente" mari "regiuni acoperite de zăpadă. În cazul în care Groenlanda se va topi într-un climat mai cald, de exemplu, ar duce la o creștere a nivelului mării de aproximativ 7 metri (Williams et al., 1993), ceea ce ar fi dezastruos pentru multe orașe de coastă. Analiza nucleului de gheață a sugerat că Groenlanda s-a topit în timpul ultimei perioade interglaciale (~ 120.000 ani BP). Potențialul maxim de creștere a nivelului mării pentru foaia de gheață din Antarctica, pe de altă parte, ar fi de 73 de metri (Williams et al., 1993)!

2. METODE DE SENSIBILARE A REMOTEI
Datorită acoperire globală repetitivă, teledetecția oferă cea mai mare promisiune pentru estimarea albedo-ului regional și global și există deja mulți algoritmi utilizați operațional pentru recuperarea albedului de suprafață de la datele de la distanță. Există însă numeroase dificultăți care trebuie luate în considerare atunci când se măsoară albedo de suprafață din spațiu, cu toate acestea, și numeroase provocări care urmează să fie abordate pe deplin. Aceste probleme vor fi discutate în această secțiune.
Pentru a evita dificultățile inerente măsurătorilor satelitului albedo și a numeroaselor erori potențiale care le acomodează, totuși, o abordare simplificată, fără sens de la distanță, a fost adesea aplicată pentru multe modele de circulație globală (GCM) (Liang et al., 2000) . În această abordare, o hartă globală a acoperirii terenului este utilizată pentru a distinge tipurile majore de suprafață de pe Pământ, iar o singură valoare medie a albedului este atribuită fiecăreia dintre aceste suprafețe. De exemplu, o singură valoare albedo prescrisă de 0,8 ar putea fi atribuită tuturor pixelilor din regiunile acoperite de zăpadă. Având în vedere albedo foarte variabil de zăpadă, cu toate acestea, această estimare ar putea fi oprit cu până la 75%. Chiar dacă estimarea a fost doar cu 10% mai scăzută, aceasta ar putea totuși să se traducă la o eroare foarte mare în estimarea energiei solare absorbite. Pentru scopuri de modelare climatică, oamenii de știință au identificat nevoia de valori albedo cu o acuratețe de ± 0,5 (Henderson-Sellers et al., 1983) la ± 0,2 (Sellers, 1993). În ciuda dificultăților asociate cu extragerea albedo-ului din spațiu, algoritmii cei mai actuali de teledetecție încep să satisfacă aceste cerințe de acuratețe (Stroeve et al., 2002; Liang et al., 2003). Pe măsură ce recuperările de la distanță au fost îmbunătățite în ultimii 5-10 ani și algoritmii au fost dezvoltați pentru a fi aplicați pe o gamă largă de tipuri de suprafețe, utilizarea lor în GCM a crescut. algoritmii cei mai actuali de teledetecție încep să satisfacă aceste cerințe de acuratețe (Stroeve et al., 2002; Liang et al., 2003). Pe măsură ce recuperările de la distanță au fost îmbunătățite în ultimii 5-10 ani și algoritmii au fost dezvoltați pentru a fi aplicați pe o gamă largă de tipuri de suprafețe, utilizarea lor în GCM a crescut. algoritmii cei mai actuali de teledetecție încep să satisfacă aceste cerințe de acuratețe (Stroeve et al., 2002; Liang et al., 2003). Pe măsură ce recuperările de la distanță au fost îmbunătățite în ultimii 5-10 ani și algoritmii au fost dezvoltați pentru a fi aplicați pe o gamă largă de tipuri de suprafețe, utilizarea lor în GCM a crescut.
Instrumentele de teledetecție nu măsoară direct suprafața albedo. Ca rezultat, albedo trebuie dedus printr-o serie de manipulări la datele brute de teledetecție. Mai întâi, este necesară o metodă pentru a determina ce pixeli sunt cloud-free în cadrul datelor, astfel încât acestea să nu fie utilizate la măsurătorile albedului de suprafață. În al doilea rând, datele de teledetecție sunt inițial stocate ca numere digitale care trebuie calibrate pentru a reprezenta unitățile geofizice de strălucire sau W · m -2 · sr -1. Apoi, instrumentele prin satelit măsoară strălucirea în vârful atmosferei (TOA). Deoarece suntem preocupați de albedo la suprafața Pământului, trebuie făcută o corecție pentru a ține cont de efectele atmosferei intervenite. Datele pot fi împărțite apoi prin curba de iradiere Planck pentru a deriva reflexia de suprafață. Dificultatea în acest moment este că majoritatea instrumentelor de satelit iau măsurători doar la un unghi de vizualizare sau la câteva unghiuri de vizualizare. Reamintim, totuși, că albedo este o integrare a reflectanței peste toate unghiurile de vedere. Prin urmare, trebuie efectuat un calcul pentru a estima albedo din reflexie, care necesită o înțelegere a BRDF a suprafeței măsurate. În cele din urmă, sateliții măsoară în mod normal radiația Pământului într-un număr de canale separate de bandă îngustă, dar albedo trebuie să reprezinte regiunea totală de bandă largă a radiației solare de aproximativ 0,3-3,0 μm. Prin urmare, este necesară o conversie pentru extrapolarea valorilor albedo în bandă îngustă de la instrumentele de teledetecție la valorile în bandă largă.
Mai jos este o diagramă a diverselor etape descrise mai sus, care sunt necesare pentru a converti un semnal de la distanță de la distanță la o măsurare a suprafeței albedo:
	Metodă de recuperare a albedului de suprafață de la datele de la distanță prin satelit.
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	   pixeli fără cloud (DN)
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	   3. corecții atmosferice
	   strălucirea razelor

	   4. corecție anizotropă
	   reflexie bandă îngustă albedo

	   5. conversie în bandă îngustă-bandă largă (NTB)
	   albedo în bandă largă albedo


Măștile de nori au fost aplicate cu un mare succes, cu excepția suprafețelor de zăpadă și gheață, unde temperaturile de reflexie și radiații sunt greu de diferențiat. În plus, norii subțiri de cirrus pot merge adesea nedetectați, deși influența acestora asupra bugetului local al radiațiilor poate fi semnificativă. Din aceste motive, măștile de nori reprezintă o zonă care necesită o dezvoltare ulterioară pentru a spori performanțele recuperărilor albedo de suprafață prin satelit pe zonele de zăpadă și gheață.
Calibrarea instrumentelor de teledetecție este o altă zonă care necesită o atenție deosebită. Pentru senzorii mai vechi, cum ar fi AVHRR și alți senzori operaționali care ar putea să nu fi fost inițial proiectați cu cerințele stricte de precizie ale comunității de cercetare științifică, calibrarea poate fi o zonă semnificativă de cercetare în sine. Se estimează, de exemplu, că AVHRR variază între 5-10% în fiecare an din coeficienții de calibrare determinați chiar înainte de lansare. Atunci când faceți studii albedo, este necesar să studiați literatura de specialitate pentru cei mai exacți și actualizați coeficienți pentru instrumentul pe care îl achiziționați.
Deoarece sateliții se află în afara atmosferei Pământului, radiația pe care o primesc este diferită de radiația chiar deasupra suprafeței Pământului. Această diferență se datorează atmosferei care intervine. Pentru a raporta radiația măsurată de senzor cu cea de la suprafață, este necesar să se modeleze diferitele efecte de împrăștiere și absorbție cauzate de moleculele de aer (dispersie Rayleigh), aerosoli (dispersie Mie), gaze atmosferice cum ar fi vaporii de apă și ozonul și ionosfera (deși ionosfera are un efect redus asupra radiațiilor vizibile și infraroșii). Modelele aplică ecuații de transfer radiativ pentru a estima efectele de mai sus asupra radiațiilor, date fiind intrările cum ar fi profilul atmosferic al presiunii, temperaturii și umidității la momentul măsurării. Aceste intrări pot fi furnizate modelului prin intermediul unor medii climatologice disponibile pentru locația studiată, deși rezultatele pot fi mult îmbunătățite prin măsurători reale ale profilurilor atmosferice utilizând date de radiodifuziune sau date provenite de la instrumente de sonorizare cu satelit, cum ar fi TOVS. Măsurătorile de teren sunt superioare datorită conținutului de vapori de apă din atmosferă, care este de obicei foarte variabil, atât spațial cât și temporal (Rees, 1999).
Unele dintre modelele atmosferice folosite în literatura pe care le-am citit au inclus LOWTRAN-7, 6S, STREAMER și MODTRAN. Modelarea atmosferei permite ajustarea răspunsului radiant al instrumentului în consecință și apoi împărțirea cu o curbă de radiație solare Planck pentru a deriva reflexia. Ca și în cazul oricărui scenariu modelat, vor exista incertitudini. Efectele aerosolilor atmosferici, de exemplu, sunt deosebit de problematice pentru prezicerea modelelor atmosferice.
Următorul pas al metodei de recuperare a suprafeței albedo este de a corecta reflectanța anizotropă în BRDF a suprafeței măsurate. Deși am avut reflexia derivată în etapa de mai sus folosind o corecție atmosferică, acest rezultat ne dă numai fracția de radiație incidentă reflectată la un singur vizualizarea geometriei; sau, mai exact, la foarte puținele geometrii de vizualizare încorporate de câmpul vizual instantaneu al instrumentului. Așa cum sa arătat într-o figură anterioară pentru iarbă, reflexia unei suprafețe asupra întregii sale funcții de distribuție a reflectanței bidirecționale poate varia semnificativ în funcție de diferitele geometrii de vizualizare și lungimi de undă. Pentru a corecta această anizotropie, prin urmare, trebuie aplicat un factor de corecție la reflectanța măsurată la o anumită geometrie a vederii soarelui pentru a deduce albedo-ul spectral. Acest factor de corecție, f , poate fi calculat din funcția de reflexie anizotropă, care normalizează BRDF, R , față de albedo spectral, a s (Steffen, 1987):
f (ø °, ø ', Ø) = pi · R (ø °, ø', Ø) / a s (ø °)
unde ø ° este un unghi zenit solar, ø 'este unghiul zenit al reflexiei, iar Ø este unghiul azimutului de reflexie. Valorile f mai mari decât unul indică o reflectanță care depășește albedo-ul la geometria soarelui specificată, în timp ce valorile f mai mici decât unul indică o reflectanță mai mică decât cea a albedo-ului. Diferența în valoarea f de la 1.0 poate fi astfel aplicată ca factor de corecție la reflexia măsurată de un instrument de teledetecție pentru a deduce albedul spectral al suprafeței în cauză.
Pentru a obține o funcție de reflecție anizotropă pentru măsurarea suprafeței, cunoașterea BRDF este, bineînțeles, o condiție prealabilă. Din moment ce BRDF a suprafeței nu poate fi măsurată direct de majoritatea sateliților, totuși, modelele au fost dezvoltate pentru a se prezice. Ca și în cazul modelelor de corecție atmosferică, modelele BRDF se bazează pe teoria transferului radiativ și necesită anumite intrări pentru a face previziuni exacte. Aceste intrări includ dimensiunea particulelor și forma suprafeței respective, care poate fi măsurată direct prin analize stereologice sau furnizate ca estimări și adâncimea optică a atmosferei (Stroeve et al., 1997). Modelele BRDF care au fost descrise în literatura de specialitate analizate sunt (1) modelul transferului radiativ discret, Disort (Nolin și colab., 1997; Stroeve și colab., 1997; Klein și colab., 2002; Stroeve și colab., 2002) și (2) modelul BRDF bazat pe kernel reciproc RossThick-LiSparse (Lucht și colab., 2000,IEEE ), care este, de asemenea, baza pentru (3) Algoritmul pentru MODIS Anisotropia Reflexiei Bidirecționale a Modelului Suprafață Terestră (AMBRALS) (Lucht et al., 2000, RSE ). Având în vedere ușurința cu care poate fi acum măsurată BRDF la suprafață cu Spectro-Goniometrul Automat (ASG), dezvoltarea ulterioară și validarea acestor modele vor apărea în mod sigur în următorii ani.
Până în acest moment, am obținut acum o albedo de suprafață spectrală sau "bandă îngustă". Deoarece majoritatea sateliților măsoară radiația în regiuni discrete, înguste și non-contigue de lungime de undă sau "benzi", este necesară o conversie pentru a converti albedo spectral la albedo complet sau "bandă largă". Bandă largă albedo reprezintă fracțiunea din radiația solară totală care este reflectată de suprafață. Radiația solară este recepționată la Pământ în regiunea de lungime de undă cu unde scurte de 0,3 - 5,0 μm, 98% din care este în intervalul de ~ 0,3 - 2,5 μm. Metodele utilizate pentru a deriva această ecuație de conversie au variat de la metode de câmp la abordări de modelare. Metodele câmpului vor fi discutate în continuare în următoarea secțiune a lucrării. Este important să notăm aici, totuși, că metodele in situ produc coeficienți de conversie care se limitează în mod inerent la tipul particular de suprafață, condițiile atmosferice și geometrii solare luate în considerare. Prin urmare, este impractic să încercăm să producem ecuații de conversie aplicabile la nivel global prin eșantionarea la sol. Abordările de modelare au avantajul simulării cu ușurință a multor condiții de suprafață, atmosferă și vizionare diferite, care pot fi încorporate în analize care generează rezultate precise. Deși validarea terenului este necesară pentru confirmarea rezultatelor, Shunlin Liang și colab. (2000 și 2003) au produs ecuații printr-o abordare de modelare pentru o serie de opt senzori de satelit diferiți care au dat precizie mai mică de 0.
În concluzie, sunt necesari mai mulți pași pentru recuperarea albedului de suprafață de la datele de teledetecție prin satelit, fiecare cu un set propriu de considerații și incertitudini. Studiile variază în ceea ce privește nivelul detaliilor introduse în fiecare dintre acești pași diferiți. Unii au ignorat cu totul BRDF, de exemplu, și au asumat o suprafață Lambertian. Mulți au aplicat modele atmosferice folosind profiluri atmosferice climatice, mai degrabă decât măsurători în câmp. Estimările dimensiunii granulelor și ale formei particulelor sunt utilizate în majoritatea cazurilor ca o contribuție la modelele BRDF, mai degrabă decât analiza stereologică a probelor de câmp. Toate aceste simplificări pot duce la erori mai mari. În general, totuși, în ultimii doi ani, acuratețe de ± 0,02 până la ± 0,05 care este necesară pentru GCM au fost aproape abordate (Lucht et al., 2000; Stroeve, și colab., 2001; Klein și colab., 2002; Stroeve et al., 2002), și există speranța că aceste precizări pot fi îndeplinite.

3. METODE DE DOMENIU
3.1. Echipament
3.2. Derivarea coeficienților de conversie NTB
3.3. Metode de validare a câmpului
În această secțiune voi descrie metodele de câmp folosite pentru derivarea coeficienților de conversie în bandă îngustă și bandă largă (NTB) și pentru validarea măsurătorilor de la distanță de măsurare albe. În fiecare caz vor fi luate în considerare eventualele surse de eroare. În primul rând, totuși, voi descrie pe scurt câteva dintre instrumentele utilizate în studiile de teren pe care le-am revăzut. Aceasta va oferi fundalul necesar pentru descrierea ulterioară a aplicațiilor. Din păcate, se părea o practică obișnuită în literatură doar menționarea utilizării unui "piramometru" sau a unui "spectrometru de câmp" fără a menționa modelul folosit sau caracteristicile instrumentelor. Dacă este posibil, am citat articolele care au folosit instrumentele de mai jos în fiecare caz.
3.1. echipament
Există diferite tipuri de instrumente care pot fi utilizate în câmp pentru măsurarea radiațiilor în scopul studierii albedo-ului. Instrumentele care pot fi utilizate pentru măsurarea radiației scurte se numesc piramometre . Pot fi folosite două tipuri de piranometre: fotodiode și termopile . Fotodiodele sunt senzori de punct care măsoară o regiune limitată a lungimii de undă, dar sunt relativ ieftine, în timp ce termopilele sunt proiectate să acopere o regiune mai lungă de undă de undă.
Pirenometrul fotodiod folosit în câteva din studiile albedo pe care le-am examinat (Stroeve și colab., 2001; Stroeve și colab., 2002) este LI-COR 200SZ . Acest senzor utilizează un detector fotovoltaic puternic silicon intensificat pentru a măsura radiația emisferică pe regiunea lungimii de undă de ~ 300-1100 nm. Deși nu are un răspuns plat pe regiunea lungimii de undă măsurată (așa cum este ilustrat aici) și, deși nu acoperă întreaga regiune a iradierii solare (~ 300-3000 nm), măsurătorile de radiație realizate cu LI-COR 200SZ în condiții de cer senin se compară favorabil cu piranometrele de primă clasă de tip termopilat. Stroeve și colab., Au descoperit o deviație pozitivă între 4-11% din măsurătorile de radiație LI-COR comparativ cu măsurătorile de piramometru termopile pe diferite locații din Groenlanda (Stroeve și colab., 2001, Stroeve și colab., 2002). Costul redus al acestui senzor, comparativ cu piramometrele termopile, face totuși de dorit în multe aplicații, cu toate acestea, în ciuda acestei inexactități. Senzorul cântărește doar 28 de grame și este de 2,38 cm în diametru cu 2,54 cm înălțime.
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LI-COR 200 SZ
Unul dintre piranometrele termopile utilizate adesea pentru studiile albedo (Stroeve et al., 1997; Stroeve și colab., 2001; Klein și colab., 2002) este Pyranometer Spectral Spectral Spectral (PSP), un Radiometru de clasă mondială mondială mondială, proiectat special pentru măsurarea radiației solare și a cerului emisferic în bandă largă. Senzorul este un termopilat înfășurat în sârmă, acoperit cu un lac negru special pentru absorbția selectivă a lungimii non-lungime care produce un răspuns spectral extrem de plat (doar ± 0,5% non-linearitate). Sensibil la radiații între 285-2800 nm, poate fi folosită o emisferă de cuarț Infrasil II pentru a înconjura termopielele și pentru a filtra toate radiațiile peste ~ 2500 nm. Un disc de protecție albă (scut) poate fi fixat pe PSP (imaginea de mai jos) pentru a împiedica radiația să reflecte suprafața înconjurătoare și să intre în senzor. Corpul instrumentului include un nivel de bule pentru a se asigura că acesta este situat paralel cu suprafața.
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Eppley PSP (cu scut)
Un alt model de piramometru termopilat este de asemenea utilizat în multe studii albedo (Greuell et al., 2002; Liang și colab., 2003): Kipp & Zonen CM21. Complet compatibil cu categoria de performanță standard Pyranometer Standard (criterii de performanță ISO cele mai ridicate), CM21 este proiectat pentru măsurarea înaltă a preciziei radiației solare și a radiației cerului în bandă largă. Ca și în cazul Eppley PSP, senzorul este un termopilat înfășurat în sârmă, acoperit cu un lac neecologic bazat pe carbon negru, pentru un răspuns de absorbție spectrală (<0,25% neliniaritate) pe întreaga gamă spectrală a instrumentului (305 -2800 nm). Ca și în cazul Eppley PSP, a fost utilizată o emisferă de cuarț pentru a filtra toate radiațiile peste ~ 2500 nm și un balon de nivelare pe corpul instrumentului poate fi utilizat pentru a asigura orientarea paralelă a suprafeței. CM21 cântărește 850 de grame și are diametrul de 15,0 cm în înălțime de 9,5 cm. Kipp &Kipp & Zonen CM14 . Acest instrument este în esență o pereche coincidentă de piranometre ale căror răspunsuri sunt împărțite automat la ieșirea albedo direct. Acest lucru a fost folosit în câteva din experimentele pe care le-am examinat (Knap et al., 1999; Lucht și colab., 2000; Greuell și colab., 2002).
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Kipp & Zonen CM21
Spectral albedo măsurători sunt acum adesea măsurate pentru studiile albedo folosind următoarele echipamente (Liang et al., 2003): (1) Analytical Spectral Devices, Inc. FieldSpec ® Pro FR ("Full Range") și asociate FieldSpec ® Pro RS3 software care rulează pe un laptop, și (2) o mică (~ 10 cm2) Labsphere, Inc. Spectralon® panou standard alb. ASD FR funcționează în domeniul spectral de 350-2500 nm prin intermediul a trei detectori: o serie de 512 elemente de siliciu (Si) fotodiodă în gama 350-1000 nm și două fotodetectori separați, răciți termoelectric, indici gradat indium gallium arsenide (InGaAs) unul care acoperă intervalul 1000-1800 nm, iar celălalt acoperă 1800-2500 nm. ASD FR este astfel compus dintr-o porțiune de matrice (350-1000 nm) și o porțiune de scanare (1000-2500 nm). ASD raportează o rezoluție spectrală de 3 nm la 700 nm și 10 nm la ambele 1400 și 2100 nm pentru acest dispozitiv. ASD FR primește intrări de la un cablu de fibră optică compus din 57 fibre (19 per detector) cu un câmp de vedere de 25 ° și un timp de scanare de 100 milisecunde. Acest pachet de fibre poate fi atașat la o prindere a pistolului pentru a permite ca acesta să fie ușor ținut și îndreptat de către o persoană care efectuează măsurători în câmp. Întreaga ASD FR și laptop sunt legate de persoana care face măsurători astfel încât ASD FR este plasat într-un rucsac pe persoană și laptop-ul este plasat pe o punte în fața lor. ASD FR cântărește 7,2 kg. Panoul Spectralon este un termoplastic extrem de lambered care oferă o reflectanță aproape perfectă (0.949-0.995) în gama de 350-2500 nm. Acest panou asigură astfel o măsurare a iradierii solare spectrale, față de care ASD FR poate înregistra automat spectre de reflexie (de exemplu, radiație radiantă). Alte studii angajate similare Întreaga ASD FR și laptop sunt legate de persoana care face măsurători astfel încât ASD FR este plasat într-un rucsac pe persoană și laptop-ul este plasat pe o punte în fața lor. ASD FR cântărește 7,2 kg. Panoul Spectralon este un termoplastic extrem de lambered care oferă o reflectanță aproape perfectă (0.949-0.995) în gama de 350-2500 nm. Acest panou asigură astfel o măsurare a iradierii solare spectrale, față de care ASD FR poate înregistra automat spectre de reflexie (de exemplu, radiație radiantă). Alte studii angajate similare Întreaga ASD FR și laptop sunt legate de persoana care face măsurători astfel încât ASD FR este plasat într-un rucsac pe persoană și laptop-ul este plasat pe o punte în fața lor. ASD FR cântărește 7,2 kg. Panoul Spectralon este un termoplastic extrem de lambered care oferă o reflectanță aproape perfectă (0.949-0.995) în gama de 350-2500 nm. Acest panou asigură astfel o măsurare a iradierii solare spectrale, față de care ASD FR poate înregistra automat spectre de reflexie (de exemplu, radiație radiantă). Alte studii angajate similare 995) pe gama de 350-2500 nm. Acest panou asigură astfel o măsurare a iradierii solare spectrale, față de care ASD FR poate înregistra automat spectre de reflexie (de exemplu, radiație radiantă). Alte studii angajate similare 995) pe gama de 350-2500 nm. Acest panou asigură astfel o măsurare a iradierii solare spectrale, față de care ASD FR poate înregistra automat spectre de reflexie (de exemplu, radiație radiantă). Alte studii angajate similareGeometrie spectrometrică pentru câmpuri de cercetare geofizică (GER) (Haefliger et al., 1993; Stroeve și colab., 1997) mai degrabă decât ASD FR.
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ASD FieldSpec Pro FR
3.2. Derivarea coeficienților de conversie NTB
Multe studii au utilizat metode de câmp pentru a obține coeficienți de conversie cu bandă îngustă la bandă largă (NTB). Metodologia de bază este de a lua măsurători de reflectanță spectrală cu un spectrometru de câmp în același timp și locație pe care albedul de bandă largă este măsurat cu un set de piranometre. Bandă largă de albedo poate fi derivată din spectrele de reflexie prin integrarea peste curba de reflexie pentru regiunea lungimii de undă măsurată de către piramometru. Această integrare necesită, de asemenea, convoluție cu o curbă spectrală de iradiere, care trebuie, de asemenea, să fie colectată în momentul măsurătorilor. O curbă de iradiere spectrală poate fi măsurată prin îndreptarea spectrometrului la supra-suprafață pe o suprafață aproape Lambertian, cum ar fi cea a Spectralon. Iată ecuația pentru derivarea albedului în bandă largă dintr-un spectru de reflectanță, undew reprezintă lungimea de undă:
INTEGRAL (reflectanță * iradiere) · dw 
_____________________________________
INTEGRAL (iradiere) · dw
Scopul, totuși, nu este de a calcula albedo în bandă largă din spectrele de reflexie. Scopul este de a calcula benzile înguste sau "spectrale", albedo la intervale de lungimi de undă care corespund benzilor măsurate prin instrumentul satelit luat în considerare. De exemplu, AVHRR are două benzi în regiunea de radiații scurte care poate fi utilizată pentru regăsirea albedelor de suprafață: banda 1 (0,58-0,68 μm) și banda 2 (0,73-1,10 μm). Alopetele cu bandă îngustă pot fi astfel calculate din spectrele de reflectanță spectrometru pentru aceste două regiuni de lungime de undă utilizând ecuația de mai sus. Aceste valori sunt apoi comparate cu albedo-ul de bandă largă, măsurat prin setul de piranometre pentru același timp și locație. Regresiunile liniare care încorporează rezultate din ambele benzi sunt apoi folosite pentru a deriva coeficienți pentru a converti de la bandă îngustă la albedo în bandă largă. Acești coeficienți pot fi apoi utilizați pentru a transforma valorile albedo în bandă îngustă prin satelit prin măsurători în benzile de bandă largă, așa cum este descris anterior în această lucrare.
Există câteva considerente importante privind metoda descrisă mai sus. Mai întâi de toate, piranometrele măsoară albedo-ul real în sensul că acestea au un câmp de vizibilitate aproape de 180 ° și radiația sensibilă asupra întregii funcții de distribuție a reflectanței bidirecționale a suprafeței. Majoritatea studiilor de teren folosesc măsurătorile spectrometrului, totuși, la un unghi de vedere unic (nadir). Prin urmare, nu este absolut corect să se calculeze albedo în bandă largă dintr-un singur spectru de reflectanță, deoarece nu ia în considerare BRDF (Liang et al., 2003). Pentru a fi mai exact, un dispozitiv goniometru, cum ar fi ASG, ar trebui să fie utilizat pentru calculul albedului spectral. O altă considerație este că câmpul larg de vedere al pirranometrului integrează strălucirea pe o suprafață largă, în timp ce câmpul de vedere foarte limitat al spectrometrelor, cum ar fi ASD FR (25 °), doar sesizează strălucirea pe o suprafață relativ mică. Spațiul neomogenității poate provoca, așadar, cele două tipuri de dispozitive să perceapă diferite albede. Un studiu pe care l-am citit a ținut cont de acest lucru prin luarea mai multor citiri spectrometrice în apropierea piranometrelor pentru o ieșire spectrală medie (Liang et al., 2003). În cele din urmă, deoarece benzile separate măsurate cu ajutorul unui instrument de teledetecție sunt strâns legate între ele în radiația pe care o primesc de la o suprafață dată, modelele de regresie liniară care sunt folosite pentru a calcula coeficienții NTB poate să nu fie cea mai bună abordare.
3.3. Metode de validare a câmpului
Metodele folosite pentru a valida măsurătorile albedo derivate prin satelit sunt realizate cu o pereche de piranometre, una care măsoară radiația de intrare și cealaltă măsoară radiația reflectată de pe suprafață. Un piranometru este așadar setat să se confrunte cu cerul, în timp ce celălalt este îndreptat spre suprafață. Raportul dintre ieșirea acestor două instrumente asigură astfel albedo-ul de bandă largă într-o anumită locație. O altă formă de a face acest lucru este de a folosi un albedometru, care este o pereche coincidentă de piranometre care face raționalizarea însăși și transmite direct valori albedo. Oricum, măsurătorile în bandă largă de albedo se fac în diferite locații pe teren pentru a calcula o medie reprezentativă pentru situl studiat. Atunci când se compară această medie cu măsurătorile albedo derivate prin satelit, un aspect important este dimensiunea pixelilor datelor. Ar trebui efectuate măsurători la sol suficient pentru a obține o măsurare reprezentativă a albedo pentru zona spațială pe care această dimensiune a pixelilor o corespunde pe teren. Măsurătorile la sol trebuie făcute cât mai aproape de timpul trecerii prin satelit, astfel încât condițiile atmosferice și geometria soarelui să fie cât mai apropiate posibil.
Există multe surse posibile de eroare atunci când efectuați experimente de validare în câmp. Mai întâi de toate, determinând exact unde există pe teren pixelii pe care doriți să îi comparați există poate fi o sarcină dificilă. Metodele de georeglare ale datelor de teledetecție pot avea o cantitate mare de erori, în special în zone cu relief relief topografic ridicat. Imaginile IKONOS, de exemplu, pot fi dezactivate cu până la 15-90 de metri (Space Imaging, 2002). Multe studii compun un grup de 4-8 pixeli ca urmare a acestei incertitudini de geolocație. Un alt aspect important este cel al neomogenității spațiale a suprafeței studiate. aici pentru o ilustrare a acestei adaptate de la Lucht et al., 2000, RES. Acest lucru a fost citat în toată literatura pe care am revizuit-o drept o problemă majoră și unul dintre cei mai importanți factori care contribuie la diferențele dintre albede de bandă largă derivate din satelit și măsurate. În timpul perioadei de topire de vară din Groenlanda, de exemplu, albedo-urile de mici picături de apă topită, gheață și zăpadă vor cauza cantități extreme de variabilitate pe suprafață. De asemenea, așa cum s-a menționat anterior, studiile care utilizează fotodiode mai degrabă decât termopile vor avea o tendință la valorile lor măsurate albedo datorită regiunii cu lungime de undă limitată percepută de aceste tipuri de instrumente. În cele din urmă, este important ca piranometrele să fie menținute la o poziție de nivel de suprafață pe parcursul măsurătorilor, încât partea de detectare a piramometrelor să nu fie obstrucționată de îngheț sau de alte obiecte, și că măsurătorile se fac numai în condiții fără nor. Prezența noriilor va cauza o fluctuație a nivelului de iradiere și, astfel, vor contamina rezultatele.

4. DIRECȚII DE VIITOR
Datorită problemei neomogenității spațiale, câteva studii au încercat să includă diferite tehnici de captare a mediilor reprezentative pentru zonele spațiale mari. Greuell și colab. au folosit cu succes un elicopter pentru a deriva coeficienții NTB pe mai multe tipuri de suprafețe din Islanda și Groenlanda cu o acuratețe de ~ 0,01. Song și alții, pe de altă parte, au folosit un vehicul aerian nepilotat (UAV) care transporta o pereche coincidentă de piranometre pentru a colecta măsurători de câmp de albedo în bandă largă care au fost comparate cu valorile derivate de la AVHRR într-o eroare medie-pătrată rădăcină de 0,02 pășuni. Cred că ar fi interesant să desfășoare UAV-uri pentru o comparație similară cu Groenlanda. Liang și colab. au derivat coeficienți NTB aplicabili la nivel global, care au fost validați la acuratețe <0,02 față de sol și vegetație, dar au nevoie de validare pe zăpadă și gheață.
Apoi, a existat un studiu care investighează recuperarea albedului de suprafață prin utilizarea informațiilor unghiulare ale MISR (MISR colectează date la nouă unghiuri de vizualizare simultană) (Stroeve et al., 2002). Această abordare utilizează informația unghiulară pentru a măsura direct suprafața BRDF a suprafeței fără a se baza pe un model. Deoarece BRDF poate fi calculat direct din date, în plus, nu este necesar să se transforme semnalul de la DN la reflectanță, tăindu-se o cantitate imensă de incertitudini implicate în calibrarea instrumentului și corecția atmosferică. Validarea câmpului a arătat că metoda unghiulară pentru a deduce albedo a fost similară cu cea inexactă ca metoda spectrală descrisă în această lucrare, totuși (~ 0,06).
În cele din urmă, este important pentru introducerea în modelele de circulație globală că viitoarele metode de recuperare a albedo-urilor raportează nu numai albedo-ul de bandă largă, ci și componentele directe și difuze ale regiunilor vizibile și infraroșii care intră în albedo.

5. CONCLUZII
În concluzie, sunt necesari mai mulți pași pentru calcularea unui semnal de la distanță de la un număr digital brut la o măsurare albedo în bandă largă de suprafață. Datorită faptului că sateliții măsoară radiația în partea superioară a atmosferei doar la un unghi de vizualizare sau la câteva unghiuri de vedere și în zone discontinue de lungime de undă îngustă, principalele dificultăți de a deduce albedo de suprafață constau în modelarea efectelor atmosferei, modelarea BRDF a suprafață și în derivarea coeficienților de conversie în bandă îngustă în bandă îngustă la nivel global. Incertitudinea la fiecare dintre aceste niveluri rămâne în continuare relativ ridicată și mai sunt multe de făcut. Zonele de dezvoltare încă necesare pentru îmbunătățirea recuperărilor de albedo sunt măștile de nori peste suprafețele de zăpadă și gheață, care caracterizează efectul aerosolilor asupra transferului radiativ prin atmosferă, validarea ulterioară și ajustările la modelele BRDF bazate pe datele introduse de ASG și validarea ulterioară asupra unei mai mari varietăți de tipuri de suprafețe ale ecuațiilor NTB dezvoltate de Liang și colab. În cele din urmă, este încă dificilă validarea măsurătorilor prin satelit cu măsurători la sol datorită neomogenității spațiale.
Datorită tuturor acestor straturi de complexități, este destul de uimitor faptul că rezultatele au fost la fel de bune ca și până acum. Diferite studii efectuate în ultimii zece ani au avut o medie de acuratețe între ± 0,06 și ± 0,1 în comparație cu măsurătorile la sol.
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