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Kurzfassung

Durch Massenverlagerungen und -bewegungen im System Erde werden Variationen der Erdrotation beziiglich
eines erdgebundenen rotierenden Bezugssystems (Polbewegung und Tageslédngenvariationen) hervorgerufen. Bis-
her wurden die einzelnen geophysikalischen Anregungsmechanismen der Erdrotation hauptséchlich mit Hilfe
von geophysikalischen Modellen bestimmt. Die Modellierung von Massenverlagerungen und -bewegungen in den
einzelnen Subsystemen der Erde ist schwierig, da die zahlreichen Zustandsgrofien der Atmosphére, Ozeane, kon-
tinentalen Hydrosphére, usw. nicht mit ausreichender Genauigkeit sowie rdumlicher und zeitlicher Auflésung
global beobachtet werden koénnen. In dieser Arbeit werden verschiedene geophysikalische Anregungsmechanis-
men der Polbewegung mit Hilfe von prézisen geodatischen Raumbeobachtungen berechnet. Die Polbewegung
und der zugrundeliegende integrale Anregungsmechanismus kann seit Anfang der 90er Jahre mit Hilfe von
geometrischen Raumverfahren (Laserentfernungsmessung zu Satelliten, Radiointerferometrie auf langen Basis-
linien, globales Navigationssatellitensystem und Dopplermessungen zu Satelliten) sehr genau bestimmt werden.
Die Trennung des integralen Anregungsmechanismus der Erdrotation in die einzelnen Beitrége der Subsysteme
der Erde ist erst seit der Bestimmung des zeitvariablen Gravitationsfeldes der Erde mit Hilfe der Satellitenmis-
sion GRACE (engl.: Gravity Recovery and Climate Ezperiment) moglich. Durch Verwendung von geeigneten
Filtertechniken und Land-Ozean-Masken kénnen Massenverlagerungen sowohl in den Ozeanen als auch in der
kontinentalen Hydrosphére identifiziert werden. Alternativ hierzu kénnen Massenvariationen in den Ozeanen
auch von altimetrisch bestimmten Meereshohenédnderungen abgeleitet werden. Da die Meereshhenanderungen
nicht nur von Massenverlagerungen sondern auch von Volumenénderungen (sterischer Effekt) des Meerwassers
hervorgerufen werden, miissen die sterischen Meereshthendnderungen reduziert werden. Dank des internatio-
nalen ozeanographischen Beobachtungssystems Argo kann der sterische Effekt mit steigender rdumlicher und
zeitlicher Auflésung und Genauigkeit bestimmt werden. Die Entwicklung eines Kombinationsmodells zur Be-
rechnung der atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte sowie des integralen Bewegungsef-
fektes umfasst neben der Bestimmung der verschiedenen geophysikalischen Anregungsmechanismen (integraler
Gesamteffekt, integraler Masseneffekt, ozeanischer Masseneffekt, hydrologischer Masseneffekt) mit Hilfe von
geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen auch die Berechnung der Varianzen,
Kovarianzen und Autokovarianzen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen. Je besser die Kofaktorma-
trix der Beobachtungen bekannt ist, desto genauer konnen die unbekannten Parameter von den Beobachtungen
abgeleitet werden, und desto realistischer kann die Genauigkeit und Zuverléssigkeit der Ausgleichungsergebnis-
se geschatzt werden. Es wird gezeigt, dass durch die Kombination der geodétischen Raumbeobachtungen die
Schwéchen in der Prozessierung ausgeglichen und die verfahrensspezifischen Stirken optimal genutzt werden
konnen. Vergleiche mit geophysikalischen Modelllosungen weisen darauf hin, dass die verschiedenen geophysi-
kalischen Anregungsmechanismen der Polbewegung mit Hilfe von geodatischen Raumbeobachtungen wesentlich
genauer bestimmt werden konnen als mit Hilfe von geophysikalischen Modellen. Die neuen verbesserten Er-
kenntnisse iiber die einzelnen Beitrédge der Subsysteme der Erde zu Erdrotationsschwankungen konnen genutzt
werden, um ein besseres Verstindnis von geophysikalischen Prozessen und Zusammenhangen zu erreichen.



Abstract

Redistribution and motion of masses in the Earth System cause Earth rotation variations with respect to an
Earth-fixed rotating reference frame (polar motion and length-of-day variations). Up to now, individual geophy-
sical excitation mechanisms of the Earth rotation are mainly determined from geophysical models. The modeling
of mass variations and motions within and between the individual subsystems of the Earth is afflicted with large
uncertainties, due to the fact that numerous state variables of the atmosphere, oceans, continental hydrosphere,
etc. cannot be observed with adequate accuracy and adequate temporal and spatial resolution. In this thesis,
several polar motion excitation mechanisms are determined from precise geodetic space observations. Since the
beginning of the nineties, geometric space techniques (Satellite Laser Ranging, Very Long Baseline Interfero-
metry, Global Navigation Satellite Systems, Doppler Orbit determination and Radiopositioning Integrated on
Satellite) allow to observe polar motion and the underlying integral excitation mechanism with high accuracy.
The separation of the integral excitation mechanism of the Earth rotation into the individual contributions from
the subsystems of the Earth becomes possible due to the determination of the time variable gravity field of the
Earth with the satellite mission GRACE (Gravity Recovery and Climate Experiment). By applying suitable
filter techniques and land-ocean-masks mass changes in the oceans and the continental hydrosphere can be
identified. Furthermore, mass variations in the oceans can be determined from sea level anomalies observed by
altimeter satellite missions. Due to the fact that sea level anomalies are not only caused by mass variations
but also by volume changes (steric effect), the steric sea level anomalies have to be reduced. The international
oceanographic observation system Argo allows to determine the steric effect with rising spatial and temporal
resolution and rising accuracy. The development of a combination model to estimate atmospheric, oceanic and
hydrological mass effects as well as the integral motion effect includes beside the determination of several geophy-
sical polar motion excitation mechanisms (integral effect, integral mass effect, oceanic mass effect, hydrological
mass effect) from geometric, gravimetric and altimetric space observations, the determination of the variances,
covariances and autocovariances of the geodetic estimated angular momentum functions. The more precise the
cofactor matrix of the observations, the more precise the unknown parameters can be estimated from the ob-
servations and the more realistic is the accuracy and reliability of the adjusted results. It will be shown, that
due to combination of geodetic space observations the weaknesses of the individual processing strategies can
be compensated and the technique specific strengths can be optimal accounted. Comparisons with geophysical
model solutions signify, that several geophysical polar motion excitation mechanisms can be determined more
precise with geodetic space observations than with geophysical models. The new improved findings about the
individual contributions of the subsystems of the Earth to Earth rotation variations can be used to improve the
understanding of geophysical processes and interactions.
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1. Einleitung

1.1. Geschichtlicher Hintergrund

Die Geschichte der Erforschung der Erdrotation reicht bis in die Zeit vor Christus zuriick; schon damals er-
kannte Eratosthenes von Kyrene, dass die Erde sich um ihre Polachse dreht. Erst sehr viel spater, 1619, bewies
Vincentino Viviani die Existenz der Erdrotation mit Hilfe eines Pendelversuches. Die Veroffentlichung dieses
Beweises erfolgte allerdings erst spéater durch Jean Bernard Léon Foucault im Jahr 1851. Dank Leonhard Paul
Euler gelang es im Jahr 1758 Bewegungen von starren, rotierenden Korpern mit Hilfe der Eulerschen Kreisel-
gleichungen zu beschreiben. Er nahm an, dass die Rotationsachse der Erde eine Kreiselbewegung mit der 10
monatigen Eulerperiode um die Symmetrieachse der festen, rotationssymmetrischen, ellipsoidischen Erde macht.
Erst 1885 konnte die Polbewegung von Karl Friedrich Kiistner mit Hilfe von astronomischen Breitenvariatio-
nen am Observatorium Konigsberg nachgewiesen werden. Simon Newcomb fand 1892 heraus, dass die Erde
elastisch ist und deshalb die Rotationsachse der Erde eine Kreiselbewegung um ihre Symmetrieachse mit der
14 monatigen Chandlerperiode beschreibt. Im Jahr 1895 wurde die Polbewegung von astronomischen Breiten
abgeleitet, die mit optischen Zenitteleskopen beobachtet wurden. Die Beobachtung der Anderung der Rotati-
onsgeschwindigkeit gelang erst 1955 mit Danjon’s Astrolab. Im Jahr 1960 veroffentlichten Walter Munk und
Gorden MacDonald ihr Werk The Rotation of the Earth; a geophysical discussion, in dem die dynamischen
Grundlagen der Erdrotation, ihre mathematische Formulierungen und Erklarungen einzelner zugrundeliegender
geodynamischer Prozesse enthalten sind. Ende der 60er Jahre konnte die Polbewegung mit einer Genauigkeit
von 0.02 as bestimmt werden und die Tageslangenschwankung mit einer Genauigkeit von 0.001 s. Im Jahr
1975 wurden die Polbewegung und UT1 erstmals mit Hilfe des geometrischen Raumbeobachtungsverfahren
SLR (Laserentfernungsmessung zu Satelliten, engl.: Satellite Laser Ranging) beobachtet. Von nun an konnte
die Erdrotation immer genauer bestimmt werden. Im Jahr 1980 publizierte Kurt Lambeck in seinem Buch The
Earth’s Variable Rotation; geophysical causes and consequences neue Erkenntnisse zum Rotationsverhalten der
Erde. Der IPMS (engl.: International Polar Motion Service) begann 1983 tégliche Erdrotationsparameter mit
einer Genauigkeit von 0.002 as und 0.0002 s zu verdffentlichen. Seit 1984 kann die Erdrotation zusétzlich mit
Hilfe der Radiointerferometrie auf langen Basislinien (engl.: Very Long Baseline Interferometry, VLBI) beob-
achtet werden. Im Jahr 1987 wurde der IERS (engl.: International Earth Rotation Service) gegriindet. Seit
1990 werden Beobachtungen des globalen Positionierungssystems (engl.: Global Positioning System, GPS) zur
Bestimmung der Erdrotationsparameter eingesetzt und seit 1994 konnen auch Messungen des Dopplersystems
DORIS (engl.: Doppler Orbit determination and Radiopositioning Integrated on Satellite) verwendet werden.
Seit 1998 stellt das GGFC (engl.: Global Geophysical Fluids Centrum) absolute und relative Drehimpulszeitrei-
hen zur Verfiigung, die von modellierten Massenverlagerungen und -bewegungen abgeleitet werden. Mit Hilfe
dieser Drehimpulszeitreihen werden bis heute die Beitrdge der Atmosphére, der Ozeane und der kontinentalen
Hydrosphére zu Erdrotationsschwankungen untersucht. Seit 2002 kann mit der Schwerefeldmission GRACE
(engl.: Gravity Recovery And Climate Experiment) das zeitvariable Gravitationsfeld der Erde bestimmt werden.
Die Gravitationsfeldlosungen von GRACE wurden zunéchst zur Bestimmung des integralen Masseneffektes auf
die Erdrotation genutzt. Im Jahr 2008 konnte der ozeanische Masseneffekt der Polbewegung von altimetrisch
bestimmten Meereshohendnderungen adaquat abgeleitet werden. Seit 2010 wurden auch die gravimetrischen
Raumbeobachtungen zur Berechnung der ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte eingesetzt. Wahrend
der integrale Anregungsmechanismus der Erdrotation mit Hilfe der geometrischen Raumbeobachtungsverfahren
heute prizise bestimmt werden kann, ist die Identifizierung der einzelnen Beitrdge der Subsysteme der Erde
noch mit groflen Unsicherheiten behaftet.

Fiir interessierte Leser ist im Anhang A die Entdeckung der Erdrotation und die geschichtliche Entwicklung der
Beobachtungsverfahren ausfiihrlicher beschrieben. Dieser fragmatische Uberblick dient zum besseren Versténd-
nis der Theorie der Erdrotation und der Motivation, die diese Arbeit hervorgebracht hat.

1.2. Motivation, Zielsetzung und Gliederung dieser Arbeit

Die Variationen der Erdrotation beziiglich eines erdgebundenen Bezugssystems (Polbewegung und Tageslangen-
variationen) sind das Ergebnis der integralen Wirkung aller Massenverlagerungen und -bewegungen im System



8 1. Einleitung

Erde. Das System Erde umfasst die feste Erde (Kruste, Mantel, Kern), Atmosphére, Ozeane, kontinentale
Hydrosphére, Kryosphére und Biosphare und deren Wechselwirkungen. Die Erdrotation wird primér von geo-
physikalischen Prozessen in der festen Erde, der Atmosphére und den Ozeanen beeinflusst, die anderen genann-
ten Subsysteme der Erde sind von sekundérer Bedeutung. Neben den direkten Einfliissen auf die Erdrotation
durch unmittelbare Drehimpulsdnderungen, gibt es auch indirekte Einfliisse durch Gezeiten-, Rotations- und
Auflastdeformationen des Erdkorpers. Bisher wurden die einzelnen geophysikalischen Anregungsmechanismen
der Erdrotation hauptsachlich mit Hilfe von geophysikalischen Modellen bestimmt. Die Modellierung von Mas-
senverlagerungen und -bewegungen in den einzelnen Subsystemen der Erde ist schwierig, da die zahlreichen
Zustandsgrofien nicht mit ausreichender Genauigkeit sowie rdumlicher und zeitlicher Auflésung global beobach-
tet werden konnen. Ziel der vorliegenden Arbeit ist es, durch Kombination von geometrischen, gravimetrischen
und altimetrischen Raumbeobachtungen geophysikalische Anregungsmechanismen der Polbewegung genauer
zu bestimmen als dies mit Hilfe von geophysikalischen Modellen moglich ist. Die Kombination der geodati-
schen Raumbeobachtungsverfahren erméglicht es, die Schwéchen in der Prozessierung auszugleichen und die
verfahrensspezifischen Stéarken optimal zu nutzen. Auf diese Weise kann die Genauigkeit und Zuverlassigkeit
der geschéatzten Parameter gesteigert werden. Die neuen verbesserten Erkenntnisse iiber verschiedene geophy-
sikalische Anregungsmechanismen der Erdrotation kénnen genutzt werden, um ein besseres Verstandnis von
geophysikalischen Prozessen und Zusammenhéngen zu erreichen. Diese Arbeit tragt zur Erdsystemforschung
bei und korrespondiert mit Zielen des globalen geodétischen Beobachtungssystems GGOS (engl.: Global Geo-
detic Observing System) der Internationalen Assoziation fiir Geodésie (IAG) (RUMMEL et al. 2005; PLAG und
PEARLMAN 2009). Abbildung 1.1 dient zur Veranschaulichung des Beweggriinde die diese Arbeit hervorgebracht
haben.

| Verbesserung der Modellierung >

Raumverfahren Geophy. Modelle
VLBI Atmosphare
SLR/LLR
GNSS Ozeane
DORIS
@ Kruste, Mantel,
Kern
GRACE Hydrosphare
Altimetrie Kryosphare
Biosphare

< Verbesserung der Prozessierung |

Abbildung 1.1: Beobachtung und Modellierung von geophysikalischen Anregungsmechanismen der Erdrotation.

Polbewegungen und Tageslangenédnderungen sind auf Massenverlagerungen und -bewegungen im System Erde
zuriick zu fithren. Mit Hilfe von geometrischen Raumverfahren kénnen die Erdrotationsschwankungen sowie der
zugrundeliegende integrale Anregungsmechanismus der Erdrotation heutzutage sehr genau bestimmt werden.
Die Satellitenmission GRACE erméglicht erstmals die Bestimmung des zeitvariablen Gravitationsfeldes der Er-
de. Mit Hilfe dieser gravimetrischen Raumbeobachtungen kénnen nicht nur die integralen Massenverlagerungen
im System Erde identifiziert werden, sondern auch die Massenverlagerungen in den einzelnen Systemkompo-
nenten (z.B. Ozeane und kontinentale Hydrosphére). Die Gravitationsfelddnderungen der Erde erlauben somit
einen Riickschluss auf den integralen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekt der Erdrotation. Durch
die stetige Verbesserung der zeitvariablen Gravitationsfeldbestimmung kénnen die Anregungsmechanismen der
Polbewegung mit steigender Genauigkeit bestimmt werden. Trotz allem weisen die gravimetrisch bestimm-
ten dquatorialen Drehimpulsfunktionen, die auf verschiedenen Gravitationsfeldlosungen beruhen, derzeit noch
grofie Unterschiede auf (Kapitel 3.2.4). Mit Hilfe der Satellitenaltimetrie konnen die Meereshthenédnderungen der
Ozeane immer genauer bestimmt werden. Sie sind auf Massen- und Volumenschwankungen (sterischer Effekt)
in den Ozeanen zuriickzufiihren. Durch Reduktion des sterischen Effektes kann der ozeanische Masseneffekt der
Erdrotation berechnet werden. Die sterischen Meereshohenénderungen kénnen dank des internationalen ozeano-
graphischen Beobachtungssystems Argo (siehe Webseite http://www.argo.ucsd.edu) mit steigender raumlicher
und zeitlicher Auflésung und Genauigkeit bestimmt werden.
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Ein Schwerpunkt dieser Arbeit ist die Kombination von geodétischen Raumbeobachtungen. In Kapitel 3 werden
die geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungsverfahren vorgestellt, mit deren Hilfe
verschiedene geophysikalische Anregungsmechanismen der Polbewegung bestimmt werden konnen. Es wird ge-
nau erlautert welche Datensétze fiir die Erdorientierungsparameter, das zeitvariable Gravitationsfeld der Erde
und die Meereshohenédnderungen der Ozeane verwendet werden und wie diese Datensétze berechnet werden.
Im Zuge dessen wird tiiberpriift, ob bei der Berechnung der geodétischen Produkte einheitliche Standards und
Konventionen eingesetzt wurden. Kapitel 4 beschaftigt sich mit der Erarbeitung eines geeigneten linearen Gauf3-
Markoff-Ausgleichungsmodells zur Bestimmung von verschiedenen geophysikalischen Anregungsmechanismen
der Polbewegung. Ein zentraler Punkt ist die Aufstellung der Kofaktormatrix der Beobachtungen, mit deren
Hilfe die Gewichtung der Beobachtungen fiir die Ausgleichung festgelegt wird. Je besser die Kofaktormatrix
der Beobachtungen bekannt ist, desto genauer konnen die unbekannten Parameter aus den Beobachtungen ab-
geleitet werden, und desto realistischer kann die Genauigkeit und Zuverldssigkeit der Ausgleichungsergebnisse
geschitzt werden. Deshalb wird in dieser Arbeit untersucht, mit Hilfe welcher empirischen Methoden die Va-
rianzen, Kovarianzen und Autokovarianzen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen am genauesten
bestimmt werden konnen.

Ein weiterer Schwerpunkt ist die Trennung der integralen geodatischen Messgroflen in die Beitrdge der einzelnen
Geofluide. International wird derzeit intensiv an der Separation von Massenverlagerungen im System Erde, die
mit Hilfe der Satellitenmission GRACE beobachtet werden kénnen, gearbeitet. In Kapitel 3 werden Massenva-
riationen in den Ozeanen und der kontinentalen Hydrosphére von zeitvariablen Gravitationsfelddnderungen der
Erde abgeleitet. Dabei wird untersucht, welche Filtertechnik sich am besten zur Reduktion der Storfaktoren der
Gravitationsfeldbestimmung eignet und mit Hilfe welcher Land-Ozean-Masken die Gebiete am realistischsten
getrennt werden koénnen. Im Rahmen dieser Arbeit wird zum ersten Mal untersucht, ob durch Kombination von
geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen der integrale Anregungsmechanismus
der Polbewegung in die einzelnen Beitrage verschiedener Subsysteme der Erde aufgespalten werden kann. In Ka-
pitel 4.4 wird ein Kombinationsmodell zur Bestimmung der atmospharischen, ozeanischen und hydrologischen
Masseneffekte sowie des integralen Bewegungseffektes vorgestellt. Es beruht auf der Verkniipfung von vier Kom-
binationsmodellen, die zur Bestimmung des integralen Effektes, des integralen Masseneffektes, des ozeanischen
Masseneffektes und des hydrologischen Masseneffektes entwickelt wurden (Kapitel 4.3).

Vergleiche mit geophysikalischen Modelllosungen weisen darauf hin, dass die verschiedenen geophysikalischen
Anregungsmechanismen der Polbewegung durch Kombination von geoditischen Raumbeobachtungen wesent-
lich genauer bestimmt werden konnen als mit Hilfe von geophysikalischen Modellen (Kapitel 5). Die neuen
verbesserten Erkenntnisse iiber die einzelnen Beitrage der Subsysteme der Erde zu Erdrotationsschwankungen
konnen genutzt werden, um ein besseres Verstédndnis von geophysikalischen Prozessen und Zusammenhéngen
zu erreichen.
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2. Grundlagen

In der Geodasie versteht man unter Erdrotation die Lagednderung der Erdrotationsachse im Raum und in Bezug
auf den Erdkorper sowie die Anderung der Rotationsperiode. Mit anderen Worten die Erdrotation ist die zeitliche
Anderung der Erdorientierung. In dieser Arbeit werden Erdrotationsschwankungen beziiglich eines erdgebunde-
nen Referenzsystems untersucht, die von geodynamisch und klimatologisch angetriebenen Massenverlagerungen
und -bewegungen im System Erde verursacht werden. Das Studieren geophysikalischer Anregungsmechanismen
der Erdrotation setzt physikalische, geometrische und mathematische Grundkenntnisse voraus, die in diesem
Kapitel vermittelt werden. Die Kreiseltheorie beschreibt den physikalischen Hintergrund der Erdrotation und
ihrer Eigenarten. Die Geodésie erlaubt durch die Definition und Realisierung von raumfesten und erdgebun-
denen Referenzsystemen eine eindeutige konventionelle geometrische Interpretation der Erdrotation und liefert
die Grundlagen fiir die mathematische Formulierung aller Beobachtungen der geodatischen Raumverfahren. Auf
diesen Erkenntnissen aufbauend ldsst sich die mathematische Beschreibung der geophysikalischen Anregungs-
mechanismen der Erdrotation unter Beriicksichtigung der Elastizitdt der Erde ableiten.

2.1. Kreiseltheorie

Die Kreiseltheorie beschreibt das Drehverhalten von rotierenden Korpern und liefert somit die physikalischen
Grundlagen zur Beschreibung der Rotation der Erde. Die Kreiseltheorie ist ein Spezialgebiet der Mechanik, die
sowohl die Kinematik als auch die Dynamik starrer und nicht-starrer Kérper umfasst. Wahrend die Kinematik
die Bewegungen von Korpern untersucht, befasst sich die Dynamik auch mit den zugrundeliegenden Ursachen
der Bewegungen, sprich den wirkenden Kréften. Die Bewegung starrer Korper setzt sich aus translatorischen
und rotatorischen Bewegungen zusammen, bei nicht-starren Korper treten zusétzlich auch noch Deformations-
bewegungen auf. Die Translation und Rotation der Erde darf getrennt von einander betrachtet werden, da
erstens die Entfernungen der Kréfte erzeugenden Himmelskorper im Verhéltnis zu ihren Durchmessern sehr
grof} sind (HEITZ 1980) und zweitens die Bewegungen in der Geodésie in geozentrischen Koordinatensystemen
beschrieben werden (MORITZ und MULLER 1987). Die Bewegung der Erde um die Sonne ist eine translatorische
Bewegung, die laut dem Schwerpunktsatz mit Hilfe der Bewegungsgleichungen des Schwerepunktes beschrie-
ben werden kann. Aufgrund der groflen Masse der Sonne kann die Erdbahn ndherungsweise durch Losung des
Zweikorperproblems (Keplerproblems) bestimmt werden. Die Bewegung der Erde um ihre korpereigene Ro-
tationsachse, die den Schwerpunkt der Erde enthélt, ist eine rotatorische Bewegung (siehe Abbildung 2.1).
Die Rotation der Erde kann mit Hilfe des Drehimpulssatzes dargestellt werden. In diesem Kapitel werden die
physikalischen Grundlagen der Erdrotation vermittelt, ausgehend von der Dynamik der Drehbewegung starrer
Korper. Idealisierte starre Korper stellen meistens eine gute Nidherung der Realitdt dar und ermoglichen eine
vereinfachte Darstellung der dynamischen Bewegung. Darauf aufbauend werden die Besonderheiten, die sich
aufgrund der Deformierbarkeit eines Korpers ergeben, erklart.

Fliehkraft
o & — Schvverkrait&v

/ Ve Y
L / / |
\\\\ P / / !
| % ~Aquate, & pns
—_Ekliptik

Abbildung 2.1: Translation: Das Massenzentrum der Erde bewegt sich ndherungsweise entlang einer Keplerbahn um die
Sonne. Die Fliehkraft (Tragheitskraft) wirkt der Schwerkraft entgegen, da die Erde bestrebt ist ihren Bewegungszustand
beizubehalten. Rotation: Externe und interne Krdfte sind verantwortlich dafir, dass die Erde sich wm ihre Rotationsachse
dreht.



2.1. Kreiseltheorie 11

2.1.1. Drehbewegung starrer Korper

Die Drehbewegung um einen korpereigenen Punkt oder eine Achse bezeichnet man als Rotation. Die Massenteil-
chen entlang der Rotationsachse befinden sich in Bezug auf den Koérper in Ruhe (MaGNUS 1971). In der Regel
verlauft die Rotationsachse durch den Schwerpunkt des Korpers. Die Rotationsgeschwindigkeit eines Korpers
héngt von seiner Massenverteilung ab. Ein Eiskunstldufer mit zur Seite ausgestreckten Armen dreht sich beim
Ausfiihren einer Pirouette langsamer, als ein Eiskunstléaufer mit nach oben ausgestreckten Armen. Dieser Effekt
wird verstérkt, wenn der Eiskunstldufer Gewichte in seinen Hénden hélt. Es gilt je néher sich die Arme (Massen)
des Eiskunstlaufers am Korper (Rotationsachse) befinden, desto schueller ist die Drehung.

Die Massenverteilung eines Korpers kann mit Hilfe des Tragheitstensors

A -F -E
I=|-F B -D (2.1)
-E -D C

mathematisch beschreiben werden. Der Tréagheitstensor ist unabhingig von der Wahl des Bezugsystems, da
er eine physikalische Eigenschaft des Korpers repréasentiert. Die einzelnen Komponenten des Tragheitstensor
sind jedoch abhéngig vom Bezugsystem, wie spéter gezeigt wird (MAGNUS 1971). Entlang der Hauptdiagona-
len befinden sich die drei Trégheitsmomente A, B und C. Sie reprisentieren die Trégheit des Korpers, das
heifit das Beharrungsvermogen des rotierenden starren Korpers seine gleichférmige Drehbewegung beizubehal-
ten (SOMMERFELD 1943). Die Nebendiagonalelemente D, E und F sind Deviationsmomente, sie reflektieren die
Unwuchten des Korpers aufgrund der unsymmetrischen Massenverteilung (MAGNUS 1971). Fiir jeden Korper
kann mit Hilfe der Eigenwertzerlegung ein Koordinatensystem gefunden werden, beziiglich dem keine Unwuchten
auftreten, das heifit D = E = F = 0. Die Achsen solcher Koordinatensysteme nennt man Haupttragheitsach-
sen und die entsprechenden Tragheitsmomente A, B und C nennt man Haupttréagheitsmomente (HEITZ 1980).
Die Berechnung der Tragheitsmomente basiert auf der Integration {iber das Produkt aller Massenelemente dm
(oder Volumenelemente dV multipliziert mit ihrer Dichte p) und dem Quadrat ihrer vertikalen Distanzen zur
jeweiligen Koordinatenachse, wobei die vertikalen Distanzen mit Hilfe von kartesischen Koordinaten 1, x5 und
23 oder sphéarischen Koordinaten r, ¢ und A beschrieben werden (DiLL 2002):

A= / (23 + z3)dm bzw. A= / pr?(1 — cos? pcos® \)dV (2.2)
M 1%

B= / (z3+23)dm  bzw. B= / pr?(1 — cos?® psin? \)dV  und (2.3)
M 1%

C= M(m% +23)dm  bzw. C= /Vpr2 cos? pdV . (2.4)

Die Bestimmung der Deviationsmomente erfolgt analog dazu iiber:

D= [ (x2-xz3)dm bzw. D= / pr(sin ¢ cos ¢sin \)dV | (2.5)
M 1%

E:/ (z1 - x3)dm bzw. E:/ pr(sin ¢ cos pcos \)dV  und (2.6)
M v

F= / (z1 - z2)dm bzw. F = / pr2(%c052 ¢psin2X)dV . (2.7)
M %

Die Drehbewegung eines rotierenden Korpers wird mit Hilfe des Drehimpulses
H(t) = I(t)w(t) (2.8)

beschreiben. w ist die Winkelgeschwindigkeit des rotierenden Korpers. Der Tragheitstensor eines starren Korpers
ist in einem korperfesten Bezugsystem konstant. Im Gegensatz dazu ist der Tragheitstensor in einem raumfesten
Bezugsystem abhéangig von der Zeit. Fiir abgeschlossene Systeme gilt der Drehimpulserhaltungssatz (H = const),
da diese Systeme keine Wechselwirkungen mit ihrer Umgebung aufweisen und somit keine Drehmomente L
auf sie einwirken. Der Gesamtdrehimpuls eines abgeschlossenen Systems &dndert sich weder im Betrag, noch
in seiner Richtung. Das wichtigste Grundgesetz der Kreiseltheorie ist der Drehimpulssatz, der von Leonhard
Euler formuliert wurde. Er stellt eine Verallgemeinerung des zweiten Newtonschen Axioms fiir Drehbewegungen
dar. Demnach bewirken duflere Krifte (z.B. Gravitation) eine zeitliche Anderung des Drehimpulses. In einem
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Inertialsystem wird der Drehimpulssatz iiber
H(t) = L(t) (2.9)

beschrieben. Der Punkt iiber H steht fiir die erste Ableitung des Drehimpulses nach der Zeit. Mit Hilfe dieser
Gleichung kann zum Beispiel die Bewegung der Erdrotationsachse im Raum beschrieben werden. Die Bewegung
der Rotationsachse in Bezug auf den Kérper wird mit der dynamischen Eulerschen Bewegungsgleichung

F(t) + w(t) x H(t) = L(t) (2.10)

mathematisch dargestellt. Hierbei beschreibt das Vektorprodukt w x H die Bewegung des rotierenden Bezug-
systems. Die Beschreibung von Bewegungen ist folglich abhangig vom Standpunkt des Betrachters beziehungs-
weise von dem Bezugsystem in dem die Bewegungsgleichungen formuliert werden. Am Beispiel eines starren
Erdmodells werden die Bewegungen der Figuren-, Drehimpuls- und Rotationsachse gegeniiber einem erdfesten
Bezugsystem geometrisch gedeutet. In dieser Arbeit wird die Achse mit maximalen Haupttragheitsmoment, die
durch den Schwerpunkt des Korpers lauft, als Figurenachse bezeichnet. HEITZ (1980) bezeichnet ein Hauptach-
sensystem mit Ursprung im Massenzentrum des Korpers als Figurenachsensystem.

Polbewegung einer starren Erde

Die Erde entspricht einem symmetrischen Kreisel, da zwei ihrer Haupttragheitsmomente als gleich grofl ange-
sehen werden diirfen. Symmetrische Kreisel besitzen den Vorteil, dass ihre Bewegungsgleichungen analytisch
gelost werden konnen (MAGNUS 1971). Die Bewegungen der Rotations- und Drehimpulsachse beziiglich der
erdfesten Figurenachse sind in Abbildung 2.2 als Projektion in die Zeichenebene dargestellt. Die Bewegungen
der Achsen setzen sich aus drehmomentenfreien und erzwungenen Bewegungen zusammen. Die freie Bewegung
ist auf das Bestreben der Erde zuriickzufiihren ihre Gleichgewichtslage, in der die Rotationsachse mit der Figu-
renachse koinzidiert, wieder zu erlangen. Infolgedessen kreist die Rotationsachse w in 304 Tagen (Eulerperiode)
auf einem Kreis, auch Eulersche Polbahn genannt, mit etwa 6 m Radius auf der Erdoberfliche um die Figu-
renachse F. Die Drehimpulsachse H bewegt sich auf einer Eulerschen Polbahn mit zirka 5.98 m Radius um die
Figurenachse. Aufgrund der gravitativen Drehmomente von Sonne und Mond sind die Eulerschen Polbahnen
iiberlagert von taglich erzwungen Bewegungen der Rotations- bzw. der Drehimpulsachse. Dabei schwanken die
Radien der téglichen Polbahnen zwischen 0 und 60 cm (MoORITZ und MULLER 1987). Die Bewegungen der
Rotations- und Drehimpulsachse um die Figurenachse entsprechen deshalb spiralartigen Bewegungen entlang
der entsprechenden Eulerschen Polbahn (Epizykelbewegungen) mit einem Wiederholungszyklus von etwa 14
Tagen.

Abbildung 2.2: Projektion der Bewegung der Rotations- w (grin) und Drehimpulsachse H (orange) in die Zeichene-
bene. Die momentenfreien Bewegungen um die Figurenachse F' sind gestrichelt dargestellt wohingegen die tberlagerten
erzwungenen Bewegungen mit durchgezogenen Kreisen abgebildet sind.

2.1.2. Drehbewegung nicht starrer Kérper

Das Rotationsverhalten nicht starrer Korper ist komplexer als das Rotationsverhalten starrer Korper. Das liegt
zum Einen daran, dass sich der Tragheitstensor im Laufe der Zeit aufgrund von Deformationen verdndert und



2.1. Kreiseltheorie 13

zum Anderen treten in nicht starren Korpern Massenbewegungen relativ zu einem mitrotierenden Bezugsystem
auf. Sie bewirken Relativdrehimpulse h, die einen Einfluss auf das Rotationsverhalten des Ko&rpers haben.
Es handelt sich dabei um einen sogenannten sekundéren Effekt (DiLL 2002). Der Relativdrehimpuls eines
Korpers beziiglich eines rotierenden Bezugsystems wird bestimmt durch Losen des Integrales aller bewegten
Massenteilchen iiber das Vektorprodukt ihrer Positionen x und Geschwindigkeiten u:

h= /M(x x u)dm . (2.11)

Der Gesamtdrehimpuls flir einen nicht starren Korper ist die Summe aus Drehimpuls und Relativdrehimpuls
(H = Iw + h). Das Rotationsverhalten deformierbarer Kérper wird im mitrotierenden Bezugssystem allgemein
durch die Euler-Liouville-Gleichung

I(Hw(t) + I(t)@(t) + ht) + w(t) x I(t)w(t) + w(t) x h(t) = L(t) (2.12)

beschrieben (ROUTH 1905; MUNK und MACDONALD 1960). Fiir den Fall, dass es sich bei dem korpergebundenen
Bezugssystem um ein Tisserandsystem handelt, treten keine Relativdrehimpulse auf, die in den Bewegungsglei-
chungen beriicksichtigt werden miissen. Tisserandsysteme sind so definiert, dass die Deformationsbewegungen
beziiglich dieses Koordinatensystems minimal sind oder verschwinden. Ein Vorteil von Tisserandsystemen ist,
dass die drei Bewegungsarten nicht starrer Korper: Translation, Rotation und Deformation getrennt von einan-
der betrachtet werden konnen (MORITZ und MULLER 1987). Die geometrische Interpretation der Bewegungen
der Figuren-, Drehimpuls- und Rotationsachse eines nicht starren Korpers gegentiiber einem koérpergebundenem
Bezugsystem wird im Folgenden exemplarisch fiir ein nicht starres Erdmodell veranschaulicht.

Abbildung 2.8: Projektion der Bewegung der Figurenachse F (blau), Rotationsachse w (grin) und Drehimpulsachse H
(orange) in die Zeichenebene. Die momentenfreien Bewegungen um die Figurenachse im ungestorten Zustand der Erde O
sind gestrichelt dargestellt, wohingegen die tberlagerten erzwungenen Bewegungen mit durchgezogenen Kreisen abgebildet
sind.

Polbewegung einer nicht starren Erde

Da sich bei einem nicht starren Erdmodell die Massenverteilung im Laufe der Zeit aufgrund von Deformationen
verandert, andert sich auch die Lage der Figurenachse. Die Bewegungen der Figuren-, Rotations- und Dreh-
impulsachse werden deshalb beziiglich der Figurenachse im ungestérten Zustand der Erde O veranschaulicht
(Abbildung 2.3). Die Bewegungen der Achsen setzen sich wie bei dem starren Erdmodell aus drehmomentenfreien
und erzwungenen Bewegungen zusammen. Fiir den Fall, dass keine &ufleren Drehmomente wirken, bewegt
sich die Figurenachse in 430 Tagen (Chandlerperiode), entlang eines Kreises mit etwa 2 m Radius auf der
Erdoberflache, ein mal um O. Die Verlagerung der Haupttragheitsachse mit maximalem Tragheitsmoment ist
darauf zuriickzufiihren, dass die Rotationsachse nicht mit der Figurenachse zusammenfallt und unsymmetrische
Deformationen hervorruft (MORITZ und MULLER 1987). Die Perioden der freien Bewegungen der Rotations- und
Drehimpulsachse um O betragen ebenfalls 430 Tage. Die Chandlersche Polbahn der Rotationsachse entspricht
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einem Kreis mit zirka 6 m Radius, der Radius der Chandlerschen Polbahn der Drehimpulsachse ist ungefahr
2 cm kleiner. Wie bei der starren Erde sind die freien Polbahnen von taglichen erzwungen Bewegungen der
Figuren-, Rotations- und Drehimpulsachse tiberlagert. Die Radien der téglichen Kreisbahnen der Rotations-
und Drehimpulsachse unterscheiden sich bei der nicht starren Erde in ihrem Maximum um etwa 20 cm. Die
tagliche Polbahn der Figurenachse weist im Vergleich dazu einen sehr viel grofleren Radius von etwa 60 m auf.
Das ist ein Hinweis darauf, dass die Figurenachse sehr instabil gegeniiber externen Stoérungen ist.

2.2. Referenzsysteme

Die Bewegung eines Korpers kann nur beziiglich einer Referenz beschrieben werden. Am besten lassen sich Be-
wegungsvorgénge in dreidimensionalen kartesischen Koordinatensystemen darstellen, die durch ihren Koordina-
tenursprung, drei orthogonale Basisvektoren und ihren Mafistab festgelegt sind. Zur vollstdndigen Beschreibung
der Lagednderungen der Erdrotationsachse im Raum und in Bezug auf den Erdkorper benétigt man sowohl ein
raumfestes als auch ein erdgebundenes Referenzsystem (sieche Abbildung 2.4). Die Definition und Realisierung
von Referenzsystemen ist eine zentrale Aufgabe der Geodasie. In diesem Kapitel wird ein international aner-
kanntes raumfestes und ein erdgebundenes Bezugssysteme vorgestellt sowie die Transformation zwischen den
beiden Systemen. Das Hauptaugenmerk liegt auf der Transformation, da sie durch die zeitliche Anderung der
Erdorientierung festgelegt ist und somit eine eindeutige geometrische Beschreibung der Erdrotationsschwankun-
gen liefert. Ferner sind die Grundlagen, die in diesem Kapitel vermittelt werden, wichtig fiir die mathematische
Formulierung aller Beobachtungen der geodétischen Raumverfahren. Wahrend die Bewegungsgleichungen von
Satelliten in einem raumfesten Referenzsystem formuliert werden, werden die Positionen der Beobachtungssta-
tionen in einem erdgebundenen Referenzsystem beschrieben.
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Abbildung 2.4: Auf der linken Seite ist die Orientierung der Erdrotationsachse im Raum dargestellt. Auf der rechten Seite
ist die Lagednderung der Rotationsachse in Bezug auf den Erdkérper veranschaulicht.

2.2.1. Raumfeste Referenzsysteme

Strenggenommen sind raumfeste Referenzsysteme nicht beschleunigte Koordinatensysteme (Inertialsysteme).
In Inertialsystemen bewegen sich geméfl dem Newtonschen Trégheitsgesetz kraftefreie Korper geradlinig und
gleichférmig. Physikalische GesetzmaBigkeiten besitzen in Inertialsystemen ihre einfachste Form. Sie eignen sich
deshalb zur Beschreibung von Bewegungen von Himmelskérpern, Satelliten und beschleunigten Referenzsys-
temen im Raum (SCHOEDLBAUER 2000). Die Festlegung und Realisierung eines Inertialsystems ist schwierig,
da sich nicht nur die Sonne sondern auch unsere Galaxie bewegt. Demzufolge sind raumfeste Referenzsyste-
me nur naherungsweise Inertialsysteme, sogenannte Quasi-Inertialsysteme. Der IERS stellt das international
anerkannte konventionelle raumfeste Referenzsystem (engl.: International Celestial Reference System, ICRS)
und seine Realisierung (engl.: International Celestial Reference Frame, ICRF) zur Verfiigung. In MCCARTHY
und PETIT (2004) ist die Definition fiir das ICRS enthalten. Der Ursprung dieses Koordinatensystems befindet
sich im Baryzentrum des Sonnensystems und die Richtungen seiner Achsen beziehen sich auf den Aquator. Sie
werden tiber die Positionen ausgewéahlter extragalaktischer Radioquellen (Quasare), die keine identifizierbare
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Eigenbewegung besitzen, festgelegt. Das ICRS ist folglich ein Aquatorsystem mit einer epochenunabhéngigen
Orientierung. Die Achsen des ICRS stimmen bis auf etwa 0.02” mit dem mittleren Himmelsdquator und dem
mittleren Friihlingspunkt der Epoche J2000 (01.01.2000, 12:00 Uhr UT1) des konventionellen dynamischen
Systems tiberein (KAPLAN 2005b). Die Realisierung des ICRS erfolgt mit Hilfe des geodétischen Raumbeob-
achtungsverfahren VLBI, das in Kapitel 3.1.1 beschrieben ist, iiber die Positionsbestimmungen von Quasaren.
Es handelt sich folglich um ein kinematisches Referenzsystem und nicht um ein dynamisches Referenzsystem,
da keine Verbindungen zu den Planeten, dem Mond oder den Satelliten bestehen (SCHUH et al. 2003). In der
Resolution B1.3 des Jahres 2000 der Internationalen Astronomischen Union (IAU) ist neben dem baryzentri-
schen zélestrischen Referenzsystem (engl.: Barycentric Celestial Reference System, BCRS) auch das geozen-
trische zélestrische Referenzsystem (engl.: Geocentric Celestial Reference System, GCRS) definiert sowie die
4-dimensionale Transformation zwischen den beiden Koordinatensystemen. Wie die Namen bereits mitteilen,
befindet sich der Ursprung des GCRS nicht im Baryzentrum des Sonnensystems wie beim BCRS, sondern im
Massenzentrum der Erde einschlieflich der Atmosphére und der Ozeane, auch Geozentrum genannt. In der
Geodasie wird das GCRS eingesetzt zur Darstellung von erdgebundenen Beobachtungen zu Satelliten und ihren
Bewegungsgleichungen sowie zur Beschreibung der Bewegung des zélestrischen Pols im raumfesten Referenzsys-
tem (KAPLAN 2005b). Das ICRF-Ext.1 (engl.: International Celestial Reference Frame Extension 1) stellt die
aktuelle Realisierung des ICRS dar, die auf VLBI-Beobachtungen zu 667 Radioquellen beruht (GONTIER et al.
2006).

2.2.2. Erdgebundene Referenzsysteme

Erdgebundene Referenzsysteme sind beschleunigte Koordinatensysteme, die so fest wie moglich mit der Erde ver-
bunden sind. Sie eignen sich deshalb zur Beschreibung von Positionen und Bewegungen erdgebundener Objekte,
die die Rotation der Erde mitmachen. Voraussetzung fiir eine eindeutige Formulierung der Bewegungsgleichun-
gen ist eine prazise Modellierung der zeitlichen Verénderungen der Positionen aufgrund von Deformationen des
Erdkorpers. Aus diesem Grund sind in den TERS Konventionen (engl.: IERS Conventions) physikalische Model-
le festgelegt, die den Zusammenhang zwischen dem erdgebundenen Koordinatensystem und den Koordinaten
beschreiben. Der IERS bietet das international anerkannte konventionelle erdgebundene Referenzsystem (engl.:
International Terrestrial Reference System, ITRS) und seine Realisierung (engl.: International Terrestrial Re-
ference Frame, ITRF) an. Die Definition des ITRS ist ebenfalls Bestandteil der IERS Konventionen, die derzeit
in MCCARTHY und PETIT (2004) wiedergegeben werden. Der Ursprung dieses Koordinatensystems befindet sich
im Geozentrum. Die Orientierung der Achsen ist konsistent mit der des terrestrischen Referenzsystems des Bu-
reau International de I’Heure (BIH) zur Epoche 1984.0. Die z-Achse verlduft durch den IERS Referenzpol (IRP)
und die x-Achse zeigt in Richtung des konventionellen Meridians von Greenwich. Zur Gewéhrleistung eines quasi
ruhenden geozentrischen Referenzsystems unterliegen die Achsen der Bedingung, dass sie im Mittel beziiglich
der Erdkruste keine Drehungen aufweisen (engl.: No-Net-Rotation, NNR). Auf diese Weise ist auch die zeitliche
Entwicklung der Orientierung definiert. Zur Realisierung des ITRS wird ein Satz von Stationskoordinaten und
-geschwindigkeiten berechnet, durch Ausgleichung zahlreicher Entfernungsbeobachtungen zwischen Bodensta-
tionen und extra-terrestrischen Objekten mit geodatischen Raumverfahren, die in Kapitel 3.1.1 beschrieben
sind. Jede Beobachtungstechnik besitzt ihre Starken und Schwéchen, die durch die Kombination optimal ge-
nutzt bzw. kompensiert werden sollen. VLBI und SLR sind zum Beispiel mafigebend fiir die Langzeitstabilitét,
und GNSS tragt im Wesentlichen zur Verdichtung des globalen Netzes bei (ROTHACHER 2000). Ferner ist SLR
wichtig fiir die Realisierung der geozentrischen Lagerung des terrestrischen Referenzsystems. Im Gegensatz zum
ICRF muss der ITRF regelméflig neu bestimmt werden, da sich die Positionen der Stationen im Laufe der Zeit
aufgrund von tektonischen Prozessen bis zu mehreren Zentimetern pro Jahr verdndern. Der aktuelle ITRF ist
der ITRF2008, er basiert auf einer neuen Kombinationsstrategie, die in Kapitel 3.1.2 beschrieben ist (ALTAMIMI
et al. 2007).

2.2.3. Transformation zwischen raumfestem und erdgebundenem Referenzsystem

Der TERS ist nicht nur zustidndig fiir die Definition, Realisierung und den Unterhalt des vereinbarten raum-
festen und erdgebundenen Referenzsystems und Referenzrahmens, sondern auch fiir die Bereitstellung genauer
Erdorientierungsparameter (EOP), die eine Transformation zwischen den Bezugssystemen erlauben. Die Trans-
formation zwischen dem raumfesten Aquatorsystem ICRS und dem erdfesten Aquatorsystem ITRS ist in den
IERS Konventionen MCCARTHY und PETIT (2004) konsistent zu den IAU 2000 Resolutionen iiber mehrere
rdumliche Drehungen definiert. Die Drehungen sind jeweils durch Rotationsmatrizen mathematisch festgelegt.
Dank der TAU 2000 Resolutionen kann die Nutationsbewegung klar von der Polbewegung getrennt werden,
und die Transformation kann nicht nur basierend auf den Aquinoktien, sondern auch basierend auf dem neu
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definierten intermediéiren raumfesten Ursprung (engl.: Celestrial Intermediate Origin, CIO!) beschrieben wer-
den (KAPLAN 2005b). Im Folgenden werden die beide Transformationsansétze inklusive ihrer Besonderheiten
vorgestellt.
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| |

mittleres raumfestes Aquatorsystem
zur Epoche t
| |

N=R|(—€')1:;(—AV/)R1(8)

zur Epoch; t

| |
R,(GST) R, (0zr4)

|
v 2

‘ Terrestrial Intermediate Reference System (TIRS)

‘ raumf A y ‘

|
W=R,(—=xp) R (=yp)Rs(s")

‘ ITRS

Abbildung 2.5: Transformation des raumfesten Referenzsystems GCRS in das erdgebundene Referenzsystem ITRS. Die
Rotationsmatrizen sowie die Drehwinkel sind mit Hilfe von Graphiken im Anhang B beschrieben.

Transformationsansatz basierend auf den Aquinoktien

Der auf den Aquinoktien basierende Transformationsansatz ist aufgrund seiner Anschaulichkeit immer noch
weit verbreitet. In Abbildung 2.5 sind die einzelnen Schritte der Transformation vom GCRS in das ITRS in
Form von Rotationsmatrizen R;(«) dargestellt, die in diesem Abschnitt erlautert werden. Die Orientierung der
Rotationsachse der Erde im Raum ist iber die astronomische Prézession und Nutation definiert. Verursacht
werden diese beiden Bewegungen von gravitativen Drehmomenten von Sonne, Mond und Planeten.

Die Prazession ist die langwellige Bewegung der Erdrotationsachse entlang eines Kegels mit einem Offnungs—
winkel von 23.5° um den Pol der Ekliptik (Abbildung 2.4). Ein Umlauf dauert etwa 25780 Jahre. Hauptursache
dieses Phanomens ist das lunisolare Bestreben, die Aquatorebene in die Ekliptik zu zwingen. Mit Hilfe der
» Frame-Bias“-Matrix B und der Prazessionsmatrix P kann die Transformation vom GCRS in das mittlere raum-
feste Aquatorsystem zur Beobachtungsepoche t dargestellt werden (KAPLAN 2005b). Im Anhang B werden die
einzelnen Drehungen der Rotationsmatrizen mit Hilfe von Graphiken veranschaulicht. Die ,, Frame- Bias“-Matrix
beschreibt den konstanten Unterschied zwischen dem GCRS und dem mittleren raumfesten Aquatorsystem zur
Epoche J2000, auf das sich das Prazessionsmodell IAU2000 bezieht. Die Prézession wird von der kurzperiodi-
schen Nutationsbewegung iiberlagert (Abbildung 2.4).

Die Nutation ist auf periodische Schwankungen der gravitativen Drehmomente aufgrund der sich verdndern-
den relativen Lage von Sonne und Mond beziiglich der Erde zuriickzufiihren. Die Nutationsmatrix N stellt
den Ubergang vom mittleren raumfesten Aquatorsystem zur Beobachtungsepoche ¢ in das wahre raumfeste
Aquatorsystem zur Beobachtungsepoche ¢ dar. Die z-Achse des wahren raumfesten Aquatorsystems ist geméf
den TAU 2000 Resolutionen durch den Conventional Intermediate Pole (CIP) festgelegt. Der CIP weist per
Definition im raumfesten System keine Bewegungen mit Perioden kleiner als zwei Tage auf. Beziiglich des erd-
gebundenen Systems besitzt der CIP keine retrograden tagesperiodischen Schwankungen. Auf diese Weise kann
die Nutationsbewegung klar von der Polbewegung getrennt werden. Vor den IAU 2000 Resolutionen war die
z-Achse des wahren raumfesten Aquatorsystems durch den zélestrischen Ephemeridenpol (engl.: Celestrial Eph-

IDie Abkiirzung CIO wurde bis 1967 auch fiir den Conventional International Origin verwendet, der zur Festlegung der z-Achse
des ITRS diente. Der Celestrial Intermediate Origin wurde in den IAU 2000 Resolutionen Celestrial Ephemeris Origin (CEO)
genannt in Anlehnung an den Celestrial Ephemeris Pole (CEP). Da der CEP durch den Conventional Intermediate Pole (CIP)
ersetzt wurde, wurde die Nomenklatur angepasst (CEO=CIO).
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emeris Pole, CEP) festgelegt, der per Definition sowohl im raumfesten als auch im erdgebundenen System keine
tagesperiodischen Bewegungen besafl. Das TAU 2000 Prizessions-Nutations-Modell (MATHEWS et al. 2002) be-
schreibt beide Effekte basierend auf den Ephemeriden von Sonne, Mond und Planeten. Die Modellierung der
freie Nutation des Erdkerns (engl.: Free Core Nutation, FCN), die vom Richtungsunterschied der Rotations-
achse des inneren Erdkerns und des Erdmantels hervorgerufen wird, ist noch zu ungenau, als dass sie in dem
Préazessions-Nutations-Modell berticksichtigt werden kann. Der IERS bietet implizit tagliche Korrekturterme
fiir die Nutationsparameter Aty und Ae an, die primér den Effekt der FCN enthalten (KAPLAN 2005b).

Die Transformation vom wahren raumfesten Aquatorsystem in das intermedisre terrestrische Referenzsystem
(engl.: Terrestrial Intermediate Reference System, TIRS) wird beschrieben tiber eine Drehung um die z-Achse um
den Winkel der Sternzeit Greenwich (engl.: Greenwich Sidereal Time, GST) in Bezug auf den Friihlingspunkt.
In McCARTHY und PETIT (2004) sind, in Anlehnung an die TAU 2000 Resolutionen, die Formeln zur Berechnung
von GST gegeben. Bis auf die Weltzeit UT1 kann GST durch das TAU 2000 Prézessions-Nutations-Modell
beschrieben werden. Mit Hilfe von geodétischen Raumverfahren wird der Unterschied zwischen der von der
Erdrotation abhéngigen Weltzeit UT1 und der von préizisen Atomuhren abgeleiteten Zeit UTC (AUT1 =
UT1—UTC) bestimmt. Der IERS bietet tagliche Werte fir AUT'1 an. Zusétzlich werden auch tégliche Werte
fiir die zeitliche Anderung von AUT1, die die Lénge eines Sonnentages (engl.: Length Of Day, LOD) beschreiben,
bereitgestellt. Gem& MORITZ und MULLER (1987) gilt: LOD = —AUT1.

Die Transformation vom TIRS in das ITRS ist iiber die Polbewegung durch die Matrix W festgelegt. Die
Lage der x-Achse des TIRS, die iiber den intermediéren terrestrischen Ursprung (engl.: Terrestrial Intermediate
Origin, TIO?) definiert ist, weicht nur geringfiigig um den kleinen Winkel s’ von dem konventionellen Meridian
von Greenwich, der x-Achse des ITRS, ab. Die z-Achse erhélt ihre endgiiltige Position iiber die Koordinaten
zp und yp des CIP in Bezug auf den IRP. Die Bewegung der momentanen Erdrotationsachse im terrestrischen
Referenzsystem ist allgemein bekannt als Polbewegung (Abbildung 2.4). Im Gegensatz zur astronomischen
Prézession und Nutation kann die Polbewegung aufgrund ihrer Komplexitat nicht mit Modellen beschrieben
werden. Der TERS stellt deshalb tégliche Zeitreihen fiir die Polkoordinaten zp und yp zur Verfligung, die mit
Hilfe von geodétischen Raumverfahren bestimmt werden. Gemafi MCCARTHY und PETIT (2004) beinhalten die-
se Polkoordinaten keine taglichen und subtéglichen Variationen aufgrund der Ozeangezeiten, ebenso wie keine
téglichen Variationen aufgrund der halbtéglichen Nutationsbewegung. Die GroBlen AUT1, zp und yp werden
haufig als Erdrotationsparameter (ERP) bezeichnet (SCHUH et al. 2003). Diese Bezeichung ist irrefiihrend, da
die Erdrotation strenggenommen auch Lagednderungen der Erdrotationsachse im Raum beinhaltet.

Transformationsansatz basierend auf dem CIO

Der auf dem CIO basierende Transformationsansatz besitzt den Vorteil, dass der CIO besser realisiert werden
kann als der Friihlingspunkt, da er unabhéngig von der mittleren Ekliptik ist, die mit geodatischen Beobach-
tungen schlecht bestimmt werden kann. Hinzukommt, dass der CIO wesentlich kleinere Richtungsédnderungen
aufweist als der Frithlingspunkt, da er keine Richtungsénderung entlang des Aquators besitzt, und sich deshalb
besser zur Festlegung der x-Achse des CIRS eignet. Die einzelnen Schritte dieser Transformation vom GCRS in
das ITRS sind ebenfalls in Abbildung 2.5 in Form von Rotationsmatrizen dargestellt und werden im Folgenden
néher erlautert.

Die zeitvariable Orientierung der Erdrotationsachse im Raum aufgrund der astronomischen Prézessions- und
Nutationsbewegung wird iiber die Position des CIP im GCRS mit den kartesischen Koordinaten X und Y
beschrieben. Die von den dufleren Kréften verursachten Erdorientierungsénderungen werden bei diesem Trans-
formationsansatz nicht mehr getrennt von einander betrachtet, sondern gemeinsam mit Hilfe der Matrix Qg. Im
Anhang B werden die einzelnen Drehungen der Rotationsmatrizen mit Hilfe von Graphiken veranschaulicht. Die
Koordinaten X und Y des CIP sind in dem IAU 2000 Prézessions-Nutations-Modell in Abhéngigkeit von der
Zeit beschrieben. Sie beinhalten bereits den Offset zwischen dem GCRS und dem mittleren raumfesten Aqua-
torsystem zur Epoche J2000. Der IERS bietet tégliche Korrekturterme X und §Y an, die hauptséchlich den
Effekt der in dem Modell vernachlissigten FCN enthalten. KAPLAN (2005a) erldutert, wie die Korrekturterme
0X und 0Y in Korrekturterme der Nutationsparameter At und Ae umgewandelt werden kénnen. Aufgrund
der Bewegung des CIP veréindert sich auch die Lage der x-Achse des intermediéren raumfesten Systems (engl.:
Celestrial Intermediate Reference System, CIRS), die durch den CIO definiert ist. Der Winkel s beschreibt in
Abhéngigkeit von Prizession und Nutation die Position des CIO im GCRS.

Die Transformation vom CIRS in das TIRS ist festgelegt iiber den Erdrotationswinkel (engl.: Farth Rotation
Angle, Opra), der die Rotation der Erde um ihre Rotationsachse beschreibt. Der Erdrotationswinkel ist eine

2In den IAU 2000 Resolutionen wurde der TIO noch als Terrestrial Ephemeris Origin (TEO) bezeichnet in Anlehnung an den
Celestrial Ephemeris Pole (CEP). Da der CEP durch den CIP ersetzt wurde, wurde die Nomenklatur angepasst (TEO=TIO)
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Funktion der Weltzeit UT'1 und wird nicht, wie der Winkel GST, von der Nutation beeinflusst. Folglich erlaubt
der auf dem CIO basierende Transformationsansatz eine klare Trennung der von den &ufleren und inneren
Kriaften verursachten Erdrotationsschwankungen. Die Transformation vom TIRS in das ITRS erfolgt analog
zZum Aquinoktien basierenden Transformationsansatz.

2.3. Mathematische Beschreibung geophysikalischer Anregungsmechanismen der
Erdrotation

Ziel dieser Arbeit ist es, mit Hilfe einer Vielzahl von geodatischen Beobachtungen einzelne Beitridge dynamischer
Prozesse im System Erde zu Erdrotationsschwankungen zu identifizieren. In diesem Kapitel wird die allgemeine
mathematische Beschreibung von geophysikalischen Anregungsmechanismen vorgestellt. Mit Hilfe der Euler-
Liouville-Gleichung kann das Rotationsverhalten der nicht starren Erde beziiglich eines erdgebundenen rotie-
renden Bezugssystems dargestellt werden. Sie beruht auf der engen Beziehung zwischen der momentanen Erdro-
tationsachse und den von geophysikalischen Massenverlagerungen und -bewegungen induzierten Drehimpulsen
und Relativdrehimpulsen (vgl. Kapitel 2.1). Die mathematische Formulierung geophysikalischer Anregungsme-
chanismen gewinnt man durch Auflésen der Euler-Liouville-Gleichung nach den einzelnen Komponenten des
Erdrotationsvektors. Es gibt zwei Ansétze zur Losung dieses nichtlinearen Differentalgleichungssystems. Mit
Hilfe bestimmter Annahmen kann die Euler-Liouville-Gleichung linearisiert werden und somit direkt nach dem
Erdrotationsvektor und seiner zeitlichen Ableitung aufgelost werden. Dies ist die klassische Methode, die hdufig
auch als analytischer Losungsansatz bezeichnet wird. In SEITZ (2004) wird ein numerischer Losungsansatz vor-
gestellt der keine Linearisierung voraussetzt. Lediglich der analytische Losungsansatz liefert eine mathematische
Beschreibung der zugundeliegenden geophysikalischen Anregungsmechanismen.

2.3.1. Linearisierung der Euler-Liouville-Gleichung

In Kapitel 2.1 wurde die allgemein giiltige Euler-Liouville-Gleichung 2.12
I(H)w(t) + I(H)w(t) + h(t) + w(t) x I(t)w(t) + w(t) x h(t) = L(t)

bereits fiir einen nicht starren Korper vorgestellt. Im Folgenden wird diese Gleichung zur Beschreibung des
Rotationsverhaltens der Erde verwendet. Massenverlagerungen im System Erde beeinflussen die Erdrotation
und werden mit Hilfe des zeitvariablen Tragheitstensors der Erde

A 0 0 AL (t) AL(t) ALLs(t)
I(t)=To+AI(t)= |0 B 0|+ |ALx(t) Aln(t) Als(t) (2.13)
0 0 C Als(t) Als(t) Alss(t)

berticksichtigt. Vergleicht man die &quatorialen Haupttrédgheitsmomente A und B der Erde, so stellt man
fest, dass diese nur um 0.0025 Prozent voneinander abweichen (A;fB - 100). Auf diese Tatsache stiitzt sich
die folgende Annahme: Die Gestalt der Erde ist axialsymmetrisch, d.h. A und B entsprechen dem Mittelwert
A = # (GRross 2007). Die Erdrotation wird gegeniiber einem mit der Winkelgeschwindigkeit € rotierenden
erdgebundenen Bezugsystem beschrieben. Der momentane Erdrotationsvektor des erdgebundenen Referenzsys-
tems

0 Awl (t) 0 mq (t)
wt)=wo+Aw(t) = |0| + [Awa(t)| = [0] +Q |ma(t) (2.14)
Q A’wg (t) Q ms (t)

ist iiber die konstante Rotation wy und die zeitlichen Abweichungen Aw dargestellt. Die dquatorialen Kompo-
nenten my und mo reprasentieren die Polbewegung, wohingegen die axiale Komponente mg Aufschluss tiber die
Tageslangenschwankungen

ALOD(t) = —mgs(t) - LOD (2.15)

gibt. Die Lage der momentanen Erdrotationsachse kann mit geodéatischen Raumverfahren nur indirekt tiber die
Koordinaten zp und yp des zélestrischen intermediéren Pols CIP in Bezug auf den IRP beschrieben werden, siehe
Kapitel 2.2. Der kinematische Zusammenhang ist in GROSS (1992) ausfiihrlich erklart. Die zeitliche Anderung
der Orientierung des erdgebundenen Referenzsystems gegeniiber dem intermedidren raumfesten Referenzsystem
ist definiert tiber ' .

érrrs = Aecrrs = AA errps. (2.16)



2.3. Mathematische Beschreibung geophysikalischer Anregungsmechanismen der Erdrotation

19

Erdorientierung

3. Annahme: Die relativen Drehimpulse sind klein

—h,
h=0und wxh=Q| h,

I 0

| |
1. Annahme: Die Gestalt der Erde ist axialsymmetrisch
A= A+B
] 2
2. Annahme: Die variablen Anteile des Trigheitstensors und des Rotationsvektors sind klein
AT, A'm, I m,(C—A")—Al,,
Tw=0Q|AL,|, Io=Q|A " m,|und ©XIw=0Q°|—m,(C—A")+AI,,
AT, Cm, I 0

| |
Ohne gravitative Drehmomente.von Sonne, Mond und Planeten
L=0
u
Rotationsdeformationen und -bewegungen

t l t
AI™ AR™
u
Auflastdeformationen

n
(k,"+Ak, VAT
[ |

Xp, Yp ALOD

Erdrotationsschwankungen A Jjungsmechanismen

Abbildung 2.6: Trennung zweier Aspekte der Euler-Liouville-Gleichung: Die mathematische Beschreibung der geophysi-

kalischen Anregungsmechanismen und der induzierten Erdrotationsschwankungen.
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Die Transformationsmatix A
A = Ro(—zp)Ri(~yp)R3(s")R3(0pRa) (2.17)

beschreibt den Ubergang vom CIRS in das ITRS (siehe Anhang B.1). Die Elemente der antisymmetrischen
Matrix AAT entsprechen zu jedem Zeitpunkt den Koordinaten des momentanen Rotationsvektors im erdge-
bundenen Referenzsystem. Das bedeutet, der Erdrotationsvektor ist ein Eigenvektor dieser Transformation. Es
gilt:

. 0 w3 —W
AAT = |—w3s 0  w |. (2.18)
wo —Ww1 0

Den Zusammenhang zwischen der geodéatisch beobachteten und tatséchlichen Polbewegung erhalt man durch
Auflésung dieser Gleichung nach den Komponenten des Rotationsvektors w. Wandelt man die trigonometrischen
Funktionen in Potenzreihen um und vernachléssigt die kleinen Produkte, dann ergeben sich gemaf3 BRZEZINSKI
und CAPITAINE (1993) folgende Gleichungen:

1 1
w; = —gyp+ Qap bzw. mlz—ﬁyp+xp und wy = —ip — Qyp bzw. mgz—ﬁ.’ifp—yp . (2.19)
Spéter werden in dieser Arbeit zp und yp auch mit Hilfe der Koordinaten p; = zp und ps = —yp im Rechts-
system beschrieben. Es gilt somit:
1. 1,
my = qp2 +p1 und mp = ol + p2 . (2.20)

Die konstanten und zeitvariablen Anteile sowohl des Tragheitstensors als auch des Erdrotationsvektors werden
getrennt dargestellt, um folgende Annahmen treffen zu kénnen: Die variablen Anteile des Tragheitstensors
und der Rotationsachse sind klein, d.h. | AI(¢) |« C und | m(¢) |« 1. Der Relativdrehimpuls h(t) muss
nicht in verschiedene Anteile zerlegt werden, da angenommen wird: Der Relativdrehimpuls ist verhéltnisméaBig
klein, d.h. | h(¢) |« QC. Entsprechend der letzten drei Annahmen sind die Produkte dieser Groflen sowie
ihrer zeitlichen Ableitungen in der ausmultiplizieren Euler-Liouville-Gleichung 2.12 vernachléssigbar. Die Terme
hoherer Ordnung sind ebenfalls vernachlissigbar, da sie wie in DILL (2002) gezeigt wurde, keinen signifikanten
Beitrag (weniger als 0.05%) leisten. Die hervorgehende linearisierte Euler-Liouville-Gleichung kann nach den
Komponenten mj, me und ms des Rotationsvektors

émlwmzu) = lt) (2.21)
ém(t)—ml(t) = () (2.22)
ia(t) = ds(t) (2.23)

aufgelost werden (MUNK und MACDONALD 1960). Die linken Seiten der Gleichungen 2.21 und 2.22 beinhalten
die Eigenschwingung des Rotationspols (freie Polbewegung), die einer ungeddmpften Bewegung entlang eines
Kreiskegels mit der Eulerfrequenz op = CZ,A,Q entspricht, sofern die Elastizitdt der Erde nicht beriicksich-
tigt wird (siehe Abbildung 2.2). Die rechten Seiten der Gleichungen liefern die mathematische Beschreibung,
der den Erdrotationsschwankungen zugundeliegenden geophysikalischen Anregungsmechanismen in Form von

Anregungsfunktionen:

Ua(t) = m (22275 (1) ~ QA5 (1) + Qa(t) — (1) + La(1)) (2.24)
n(t) = m (22 A5 (8) + QALas(t) + Qha(8) + h(#) — Lar)) (2.25)
Uslt) = oo (~OATs(0) ~ ha(t)) - (226)

Aufgrund der Linearisierung sind die Anregungsfunktionen nur noch von drei Tragheitsmomenten des Tragheits-
tensors und den ersten beiden Komponenten des lunisolaren Drehmomentes L abhéngig. Die externen gravi-
tativen Drehmomente von Sonne, Mond und Planeten bewirken eine erzwungene Bewegung der Erdrotati-
onsachse (siehe Kapitel 2.1.1). Die Amplitude der erzwungenen Polbahn ist klein. In dieser Arbeit wird das
Rotationsverhalten der Erde auf monatlichen bis mehrjéhrigen Zeitskalen untersucht, ohne Berticksichtigung
der Gezeiteneffekte, da diese sich vorrangig auf subtéglichen und téglichen Zeitskalen abspielen. Deshalb wer-
den die lunisolaren Drehmomente in dieser Arbeit gleich Null gesetzt. Somit sind die Anregungsfunktionen nicht
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mehr von den lunisolaren Drehmomenten abhéngig und kénnen tuber die Drehimpulsfunktionen y1, x2 und x3
beschrieben werden. BARNES et al. (1983) hat die Drehimpulsfunktionen einfithrt, da diese entgegen den An-
regungsfunktionen einen einheitlichen physikalischen Charakter aufweisen und mit Hilfe von geophysikalischen
Datensétzen besser bestimmt werden konnen. Die Drehimpulsfunktionen sind wie folgt definiert:

1 1
xi1(t) = oA (QALs() + ha (1)) Po(t) = t)— =xu(t
SXC;A) 3 . )= xz2(t) ¥x() 227
xz2(t) = aC— a9 (QAI3(t) + ha(t)) i(t) = xa(t) + ﬁkz(t)
al0) = g QAL +he() > dslt) = —xa(0) (2.28)

Die dquatorialen Komponenten m; und mo des Rotationsvektors sowie die der Drehimpulsfunktionen x; und y»
bzw. die der Anregungsfunktionen 1; und 5 sind miteinander gekoppelt und lassen sich deshalb in komplexer
Form kompakter darstellen: m = my + imo, p = p1 + ip2, X = X1 + ix2 und ¥ = 91 + ihs. Die komplexe
Darstellung der Beziehung zwischen m und p ergibt sich aus den Gleichungen 2.20 geméf:

. 1. . 1 1.
m1+zm2=p1+sz+l(pz—Qp1> - m=p-gp (2.29)

Die komplexe Anregungsfunktion fiir die Polbewegung kann in Abhéngigkeit von dem momentanen Erdrotati-
onsvektor mit Hilfe der Gleichungen 2.21 und 2.22 dargestellt werden, oder in Abhéngigkeit von den Drehim-
pulsfunktionen unter Beriicksichtigung der Gleichungen 2.27:

1 1 '
¢rﬂwz—ﬁu+m+¢(7m+ma S Y=m+—m (2.30)
OFE OFE OF
Gt =it seti(xe-oxa) o U=y = (2.31)
1T W2 =X1 QXz L X2 QXI =X QX- .

GRoOSs (1992) leitete aus den drei Gleichungen 2.29, 2.30 und 2.31 die Beziehung zwischen den Koordinaten zp
und yp des zélestrischen intermedidren Pols CIP beziiglich des IRP und den zugundeliegenden Drehimpulsen
und Relativdrehimpulsen ab:

1

X QX_p O_Ep Q ot p UEp X=0DP O—Ep. .

Diese Erkenntnis ist verantwortlich dafiir, dass die geophysikalischen Anregungsmechanismen der Erdrotati-
onsschwankungen auf Basis der Drehimpulsfunktionen untersucht werden. Deshalb werden die von BARNES
et al. (1983) definierten Drehimpulsfunktionen auch hiufig Anregungsfunktionen genannt. Es existiert dies-
beziiglich leider keine einheitliche Nomenklatur.

2.3.2. Beriicksichtigung der Elastizitit der Erde

In den oben aufgefithrten Bewegungsgleichungen ist die Elastizitdt der Erde nicht berticksichtigt. Die Elasti-
zitéat der Erde ist verantwortlich dafiir, dass externe Krifte — wie Auflasten, Gezeiten- und Zentrifugalpotential
— Massenbewegungen und Deformationen hervorrufen, die in den Bewegungsgleichungen beriicksichtigt werden
miissen.

Permanente Gezeitendeformationen der festen Erde

Die gravitativen Anziehungskrifte von Sonne, Mond und Planeten sind verantwortlich dafiir, dass die elastische
Erde stets deformiert ist. Die permanente Gezeitendeformation wirkt sich auf die mittlere Massenverteilung der
Erde aus, die mit Hilfe der Haupttragheitsmomente A, B und C beschrieben wird. In dieser Arbeit soll die
permanenten Gezeitendeformationen nicht Bestandteil der Bewegungsgleichungen sein, da geophysikalische An-
regungsmechanismen der Erdrotation bestimmt und untersucht werden, die nicht auf Gezeiten zuriickzufiihren
sind. Die Haupttragheitsmomente einer nicht durch Gezeiten deformierten Erde wurden gemé3 GROTEN (2004)
berechnet iiber:
Jo GM

GM GM
C:ﬁifa,A:—Uﬂﬂhﬂ7?f+01miB:—Uyﬂbﬂ7ff+C. (2.33)
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Alle Konstanten, die zur Berechnung der Haupttriagheitsmomente benotigt werden, und sowohl die Form als
auch das Schwerefeld der Erde im konventionellen gezeitenfreien Bezugsystem beschreiben, sind in Tab. 2.1
aufgelistet. Die permanente Gezeitendeformation der Erde ist geometrisch beschrieben durch die Abplattung
der Erde beziehungsweise iiber die grofie und kleine Halbachse des Referenzellipsoids der Erde. Die Auswirkung
auf das Schwerefeld gibt der dynamische Formfaktor Jo = —Clyg, der sich aus dem zonalen Potentialkoeffizienten
zweiten Grades Cy ergibt, wieder. Da die permanente Gezeitendeformation der festen Erde axialsymmetrisch
ist, wirkt sie sich nicht auf die &dquatorialen Drehimpulsfunktionen und die Polbewegung aus, sondern nur
auf die axiale Drehimpulsfunktion und die Rotationsgeschwindigkeit der Erde. Der Effekt der permanenten
Gezeitendeformation betrégt etwa 0.01 ms in ys.

Tabelle 2.1: Konstanten zur Beschreibung der Form und des Schwerefeldes der Erde (konventionelles gezeitenfreies Be-
zugssystem,)

Parameter Wert Quelle

Definitionskonstanten eines Erdmodells:

Aquatorialer Erdradius a 6378136.3 m GROTEN (2004)

Geozentrische Gravitationskonstante GM 3.986004418 - 10" m®s™2  McCARTHY und PETIT (2004)
Dynamischer Formfaktor Ja 1082.6267 - 107° GROTEN (2004)

Mittlere Winkelgeschwindigkeit der Erde Q  7.292115 - 10 °rads™* McCaRTHY und PETIT (2004)
Physikalische Konstanten:

Newtonsche Gravitationskonstante G 6.673-10" " mi kg ts7? McCARTHY und PETIT (2004)
Astronomische dynamische Abplattung H 3.2737804 - 1073 GROTEN (2004)

Joo = /C3, + S3, 1815.5-107° GROTEN (2004)

Erdkern:

Haupttrigheitsmoment des Kerns A, 9.1168 - 10* kg m? MATHEWS et al. (1991)
Haupttriagheitsmoment des Kerns C. 9.1401 - 10 kg m? MATHEWS et al. (1991)
Elliptizitat des Kerns €, 2.546 -1073 MATHEWS et al. (1991)
Abgeleitete Konstanten:

Haupttrigheitsmoment der Erde A 8.0095 - 103" kg m? Diese Arbeit
Haupttragheitsmoment der Erde B 8.0097 - 10*” kg m? Diese Arbeit
Haupttriagheitsmoment der Erde C' 8.0359 - 103" kg m? Diese Arbeit

Rotationsbedingte Massenbewegungen und -verlagerungen

Storpotentiale rufen aufgrund der Elastizitét der Erde Deformationen hervor. In LOVE (1909) wurde erstmals
der lineare Zusammenhang zwischen dem Storpotential AV und dem Deformationspotential AV? dargestellt
mit Hilfe der Love’schen Zahlen k. Es gilt:

AV 0,\) = k- AVS(r,0,\). (2.34)

Die Love’schen Zahlen beschreiben in Abhéngigkeit von der Frequenz des Stérpotentials das elastische Verhalten
der Erde. Das Zentrifugalpotential der Erde wird hauptséchlich durch die Bewegung der Rotationsachse gestort,
die Schwankungen aufgrund der Anderungen der Drehgeschwindigkeit sind vernachliissigbar klein (WAHR 1985).
Die Variationen des Zentrifugalpotentials

2.2
AVE(r,0,0) = — £

sin20(Axp cos A — Aypsin \) . (2.35)

sind in Abhéngigkeit vom Ort (geozentrischer Radius r, geographische Kobreite # und Lange \) definiert tiber
die Polbewegung der Erde (MUNK und MACDONALD 1960; MCCARTHY und PETIT 2004). Die hervorgerufe-
nen Rotationsdeformationen werden héufig auch als Polgezeiten der festen Erde bezeichnet. Sie sind durch die
Chandler- und Jahresschwingung der Polbewegung dominiert. Im Vergleich dazu treten Variationen des Gezei-
tenpotentials von Sonne und Mond mit Perioden von Stunden bis hin zu 18.6 Jahren auf. Deshalb werden die
resultierenden Gezeitendeformationen durch andere Love’sche Zahlen beschrieben als die Rotationsdeformatio-
nen. Die Bestimmung der Love’schen Zahlen stiitzt sich auf Modelle, die den Aufbau und die rheologischen
Eigenschaften der Erde beschreiben, wie zum Beispiel das 1066A Erdmodell (GILBERT und DZIEWONSKI 1975)
oder das Preliminary Farth Model (PREM) (DzIEWONSKI und ANDERSON 1981). Es handelt sich hierbei um
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elliptische, rotierende, elastische Erdmodell ohne Ozeane (MCCARTHY und PETIT 2004). Die Rotationsdefor-
mationen kénnen in den Bewegungsgleichungen iiber die Love’sche Zahl ko beriicksichtigt werden, da sich die
Anderungen des Zentrifugalpotentials hauptsichlich in den Potentialkoeffizienten zweiten Grades widerspiegeln.
Die Love’schen Zahlen sind nicht nur frequenzabhéngig, sondern auch abhéngig vom Grad der Kugelfunktions-
entwicklung des Storpotentials. In Tabelle 2.2 sind die von SMITH und DAHLEN (1981) und WAHR (1982)
ermittelten Werte fiir ko aufgelistet. Da die Ozeanpolgezeiten nicht in ks berticksichtigt sind, muss dieser Anteil
noch hinzugefiigt werden. Wobei sich die ozeanische Love’sche Zahl fiir die Polbewegung Akocp o (GROSS 2007)
von der ozeanischen Love’schen Zahl fiir die Tagesldngenédnderung Akye,; (DICKMAN 2003) unterscheidet, auf-
grund der ungleichméBigen Verteilung der Ozeane (siehe Tabelle 2.2). Da die Erde nicht, wie in den Erdmodellen
angenommen, vollkommen elastische ist, muss das anelastische Verhalten des Mantels, welches disspersive ist,
mit Hilfe der komplexen Love-Zahl Ak,,, zusitzlich berticksichtigt werden. Gemafl MATHEWS et al. (2002) kann

Ak, abgeleitet werden {iber

3GA
Akan = 02a5

mit Ax4F = 4.381-107° —1.205-10~°i dem Kompressionsmodul fiir eine Periode von 430 Tagen. Der imaginire
Anteil des Kompressionsmoduls fithrt zur Dampfung der Deformationsenergie (WAHR und BERGEN 1986). Al-
ternativ hierzu kann die effektive Love-Zahl k3 = ko + Akoen + Akqrn zur Beschreibung der Rotationsdeformation
auch direkt von der beobachteten Chandlerperiode mit Hilfe des dynamischen Erdsystemmodells (engl.: Dynamic
Model for Earth Rotation and Gravity, DyMEG) empirisch abgeleitet werden, wie in SEITZ (2004) beschrieben.
Tabelle 2.2 zeigt, dass die Werte fiir die effektive Love-Zahl zwischen 0.3504 — 0.0042¢ und 0.3611 — 0.0034:
schwanken. Inwiefern die Wahl des Wertes fiir k3 die Berechnung der Anregungsmechanismen der Polbewegung
beeinflusst, wird spater erlautert.

ArAE (2.36)

Tabelle 2.2: Love’sche Zahlen die zur Beschreibung der Rotationsdeformation eingesetzt werden. Es sind vier Mdéglich-
keiten (a), (b), (c) und (d) aufgefihrt zur Ermittlung der effektiven Love-Zahl fir die Polbewegung k3 ., und fir die
Tageslingendnderung k3, die auf verschiedenen Quellen: (I) Smith und Dahlen (1981), (II) Mathews et al. (2002),
(IIT1) Gross (2007), (IV) Dickmann (2003), (V) Wahr (1982), (VI) McCarthy und Petit (2004) und (VII) Seitz (2004)
bastieren.

ko

Akan

A'Ifocn,w

Akz‘oc'n,l

*
kQ,w

N
k3,

0.3009 (I)

0.0125 — 0.00347 (11)

0.047715 (III)

0.043228 (IV)

0.3611 — 0.00343

0.3566 — 0.0034¢

0.0125 — 0.00347 (1I)

0.047715 (111

0.043228 (IV)

0.3582 — 0.0034¢

0.3537 — 0.00347¢

0.3077 + 0.00367 (V1)

0.047715 (III)

0.043228 (IV)

0.3554 — 0.00364

0.3504 — 0.00361¢

0.3520 — 0.00421

0.3520 — 0.0042:

(a)
(b) | 0.2980 (V)
(c)
(d

) 0.3520 — 0.0042; (VII)

Der Effekt der Rotationsdeformation kann in den dynamischen Bewegungsgleichungen iiber die verursachten
Tragheitstensorvariationen beriicksichtigt werden. DAHLEN (1976) beschreibt wie diese Trigheitstensorvariatio-
nen mit Hilfe des sogenannten quasistatischen Rotationsresponsetensors (engl.: quasi-static rotational response
tensor) D abgeleitet werden konnen:

AI{gt D + 5D 5D12 6D13 mi
Afggt = 5D12 D —6D 5Q23 mo (237)
Alggt 5D13 5D23 D ms

Aufgrund der ungleichméafigen Verteilung der Ozeane ist die Rotationsgeschwindigkeit mit der Polbewegung
gekoppelt, das heifit, die Nebendiagonalelemente von D sind ungleich Null. Der Kopplungsmechanismus ist
jedoch verhéltnisméfig klein, so dass die Komponenten dD13 und dDsy3 vernachlissigt werden diirfen. Die
relevanten Parameter D und D ergeben sich aus den Gleichungen:

a®Q?
3G

a®Q?

Ye und D =

D =

4
: (k2 + Akocmw + Akan) . (nO + § (k2 + Akoan + Akan)) . (2~38)

Die axiale Komponente wird zusétzlich beeinflusst von der Anderung des mittleren Tragheitsmomentes der
Erde ng = 0.15505, die von den Rotationsschwankungen hervorgerufen wird (Gross 2007). Variationen der
Erdrotation rufen auch Massenbewegungen hervor. Meist werden die Erdrotationsberechnungen in einem Ko-
ordinatensystem durchgefiihrt, in dem im Mittel keine Bewegungen im Erdmantel auftreten (Tisserand-System
des mittleren Erdmantels), siche zum Beispiel MORITZ und MULLER (1987). Setzt man zusétzlich voraus, dass
sich die Ozeane in einem Gleichgewichtszustand befinden, dann treten rotationsbedingte Massenbewegungen
hauptséchlich im Erdkern auf (Gross 2007). HouGH (1895) setzte voraus, dass der fliissige dufiere Erdkern
vollstandig entkoppelt ist vom Erdmantel. Der Erdkern nimmt somit nicht an der Polbewegung und der indu-
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zierten Rotationsdeformation des Mantels teil. Demzufolge rufen Rotationsschwankungen Bewegungen im Kern
hervor, die wie folgt mathematisch beschrieben werden kénnen

AR+ iARL = (0207 A, — op(1 — €.)AL)(my +imy) und AL = —QC.m3. (2.39)

Diese Bewegung ist unteranderem abhéngig von der Elliptizitdt ¢, und den Haupttragheitsmomenten A, und C,
des Kerns. Die Rotationsdeformationen und -bewegungen konnen in der linearisierten Euler-Liouville-Gleichung
durch Addition von AI7¢%, AI5S" und AILS" zu Alz, Alsg und Alss und AT, ALt und Ah%t zu by, hy und
hs in den Gleichungen 2.27 und 2.28 berticksichtigt werden. Entsprechend WAHR (2005) diirfen Terme zweiter
und hoherer Ordnung vernachléssigt werden, ebenso wie sehr kleine Terme erster Ordnung (z.B.: dD/(C — A’)
und §D12/(C — A’)). Nach GROss (2007) ergeben sich folgende Gleichungen:

QAI5(t) + hi(t)
(C— A" —D)Q

)

—p = it 2.40
Pty p=x m QAL (t) + ha(t) (2.40)
2= e A D)

QAT
e = —xs  mit  xa= 2lm) +ha() (2.41)

Q(C - C.+ D)

Aufgrund der Elastizitit der Erde entspricht die Eigenbewegung des Rotationspols nicht mehr der Eulerschwin-
gung sondern der Chandlerschwingung. Die Chandlerfrequenz o, kann theoretisch bestimmt werden tiber:
C—-A-D

UC:A,_AC+€CAC+D.Q. (2.42)

Somit ist die theoretisch bestimmte Chandlerperiode T, abhangig von der effektiven Lovezahl fiir die Rotations-
deformation. Die Chandlerperiode betrigt fiir die Werte in Tabelle 2.2 (a) 438.4 — 2.58934, (b) 436.2 — 2.5635i,
(c) 434.1 — 2.5389¢ und (d) 431.5 — 3.0998; Sonnentage. WILSON und VICENTE (1990) haben mit Hilfe der
Maximum-Likelihood-Methode aus geodéatischen Beobachtungen der Polbewegung die Periode T' = 433 Son-
nentage und den Dampfungsfaktor Q = 179 der Chandlerschwingung geschéatzt. Die komplexe Chandlerperiode
To erhélt man tiber die bekannte Gleichung (LAMBECK 1980):

2m 2m 1 rad
To = — =433 —1.20957 [S t it =— 1+ —1 —_— . 2.43
0="5 i [Sonnentage] mit og T ( + 5 QZ) [ Sonnentage] (2.43)

Wihrend der Realteil Information tiber das elastische und anelastische Verhalten der Erde liefert, gibt der Ima-
gindrteil Auskunft iiber die vom Reibungseffekt im anelastischen Erdmantel hervorgerufene Energiedissipation.
Letzteres Phanomen ist verantwortlich fiir die DAmpfung der Chandlerschwingung. Tabelle 11 in GROSs (2007)
zeigt, dass die Schitzung von Q noch mit grofen Unsicherheiten behaftet ist. Der Unterschied zwischen der
theoretisch bestimmten und beobachteten Chandlerperiode stammt hauptsichlich aus den Unsicherheiten bei
der Ermittelung der Love’schen Zahlen ko, Akoen o und Akgy,. Insbesondere die Love’sche Zahl Ak, zur Be-
schreibung des anelastischen Verhaltens des Mantels ist mit groflen Fehlern behaftet, da derzeit keine addquaten
Modelle fiir die Mantelanelastizitit existieren. Deshalb wird D héufig mit der beobachteten komplexen Chand-
lerfrequenz o beschrieben und nicht mit der effektiven Lovezahl fiir die Rotationsdeformation. Das bedeutet,
Gleichung 2.42 wird nach D auflést und in Gleichung 2.40 eingesetzt. Tauscht man die theoretische Chandlerfre-
quenz o, durch die beobachtete Chandlerfrequenz oy aus, so ergibt sich nach Umformungen folgende dynamische
Bewegungsgleichung fiir die Polbewegung;:

QAI5(t) + hi(t)
(O — Ac + ECAC)O'Q
QAL (t) + ho(t)

(C — A+ 6cAc)O-O ’

p+ ;Op =x mit (2.44)

X2 =

Am Beispiel von monatlichen Massenverlagerungen und -bewegungen der atmosphérischen Reanalysen des na-
tionalen Zentrums fiir Umweltvorhersagen (engl.: National Centers for Environmental Prediction, NCEP) wird
untersucht, wie sensibel die Drehimpulsfunktionen x1, x2 und x3 auf den Umgang mit der Rotationsdeformation
reagieren. Es werden folgende Fragestellungen ercrtert:
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Muss der Imagindrteil von k3 bzw. oo in den Drehimpulsfunktionen bericksichtigt werden?

Zu diesem Zweck wird bei der Berechnung der Drehimpulsfunktionen x; und yo der Imaginéarteil der effektiven
Lovezahl beziehungsweise der beobachteten Chandlerfrequenz einmal beriicksichtigt und einmal vernachlassigt.
Die Ergebnisse werden miteinander verglichen. Demnach betragen die imagindren Anteile von y; und xo je
nach Wahl von &3 ,, bzw. oq lediglich 0.3 bis 0.7% der reellen Anteile (Abbildung 2.7). Der Imaginérteil von x3
ist noch kleiner, er betragt nur 0.002% des Realteils. Folglich bewirkt eine Vernachlassigung des Imaginarteils
einen Fehler von weniger als 1% in den Drehimpulsfunktionen, vergleiche hierzu WAHR (1982). Aufgrund der
erreichbaren Genauigkeit der Drehimpulsfunktionen ist die Vernachléssigung des imagindren Anteils legitim.

Wie groff sind die Diskrepanzen in den Drehimpulsfunktionen aufgrund der Unsicherheiten in k3 bzw. oo ?

Die Drehimpulsfunktionen x1, x2 werden unter Vernachlassigung des imaginaren Anteils mit den verschiedenen
Werte (a) bis (d) fiir die effektive Lovezahl k3, (Tabelle 2.2) berechnet, sowie mit der beobachteten Chand-
lerfrequenz og. Abbildung 2.7 zeigt, dass die prozentualen Abweichungen zwischen 0.1 und 1.6% liegen. Das
bedeutet, es wird eine Unsicherheit von weniger als 0.4 mas in x; hervorgerufen, bzw. 1.3 mas in x2. Folglich
héngt die Berechnung der Drehimpulsfunktionen x; und x2 nicht wesentlich von dem Umgang mit der Rota-
tionsdeformation ab. Da der Realteil der Chandlerfrequenz von geodétischen Beobachtungen abgeleitet werden
kann, ohne Annahmen iiber das rheologische Verhalten der Erde, wird in dieser Studie mit der von WILSON
und VICENTE (1990) berechneten Chandlerperiode gearbeitet. Die Drehimpulsfunktionen y3 wird unter Ver-
nachléssigung des imaginiren Anteils mit den verschiedenen Werte (a) bis (d) fiir die effektive Lovezahl ks,
(Tabelle 2.2) berechnet. Die prozentualen Abweichungen liegen unter 0.003%. Es spielt folglich keine Rolle,
welchen Wert der Tabelle 2.2 man fiir k3, fiir die Berechnung der axialen Drehimpulsfunktion wahlt.

N
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Jahr

2004

Abweichung [%]
o
0

2003

20
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Abbildung 2.7: Links: Die komplexe Darstellung der atmosphdrischen Drehimpulsfunktion x1 (Massen- und Bewegungs-
term) zeigt, dass der Imagindrteil wesentlich kleiner ist als der Realteil. Rechts: Die prozentualen Abweichungen des
Realteils der atmosphdrischen Drehimpulsfunktion x1 (Massen- und Bewegungsterm) aufgrund der unterschiedlichen Be-
handlung der Rotationsdeformation mit verschiedenen Werte (a) bis (d) fir die effektive Lovezahl oder der beobachteten
Chandlerfrequenz o.
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Auflastdeformationen

Ein weiterer Effekt, der sich aus der Elastizitét der Erde ergibt, ist die Auflastdeformation. Die hervorgerufenen
Tragheitstensorvariationen kénnen mit Hilfe der sogenannten Love’schen Auflastzahl k) = —0.308 bestimmt
werden (MCCARTHY und PETIT 2004) oder iiber die Greenschen Funktionen und ein Plattendurchbiegungsmo-
dell (D1LL 2002). In FARRELL (1972) ist die Theorie der Love’schen Auflastzahlen und Greenschen Funktionen
beschrieben. Vorteil des zuletzt genannten Ansatzes ist, dass nicht nur Deformationen am Ort der Auflast
berticksichtigt werden konnen, sondern auch Ausgleichsdeformationen aufgrund des nahezu konstanten Volu-
mens der Erde. Dieser Effekt beeinflusst insbesondere die Tageslangenschwankungen, da Massenverlagerungen
am Aquator eine starke Auswirkung auf die Rotationsgeschwindigkeit der Erde haben (DiLL 2002). Aufgrund
des unregelmafligen und regional begrenzten Verhaltens der Auflastdeformationen sind die derzeitigen Model-
lansétze noch mit grofen Unsicherheiten behaftet. Die Spezialabteilung fiir Auflasten (engl.: Special Bureau for
Loading, SBL) des IERS stellt derzeit keine globalen Felder von auflastinduzierten Massenverlagerungen fiir den
Zeitraum der Satelliten Mission GRACE zur Verfiigung. Aufgrund der Recheneffizients werden bei Schwerefeld-
und Erdrotationsstudien die Auflastdeformationen meistens iiber den sphérisch harmonischen Ansatz mit Hilfe
der Love’schen Auflastzahlen beschrieben. Analog wie bei der Rotationsdeformation muss die Anelastizitat des
Erdmantels iiber eine entsprechende Love’sche Auflastzahl Ak!, = —0.01140.0037 beriicksichtigt werden (WAHR
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1982). Es ergeben sich folgende Formeln fiir die Drehimpulsfunktionen:

Q1+ kb + AKL AT (t) + hy(t) Q1 + kb + AKL, )AL (t) + ha(t)
— an = an d .
X1 (C— A, + Aoy y X2 (C— A, + Ao un (2.45)

_ QL+ as(ky + Akq,,))Alss(t) + hs(t) (2.46)
X3 Q(C - C.+ D) ' .

Wobei a3 = 0.792 den Effekt der Kern-Mantel-Kopplung auf die axiale Komponente beschreibt (MERRIAM
1980).

Am Beispiel von monatlichen atmosphérischen Massenverlagerungen und -bewegungen (NCEP) wird unter-
sucht, ob der imaginére Anteil der Love’schen Auflastzahlen A%/, in den Drehimpulsfunktionen beriicksichtigt
werden muss. Zu diesem Zweck wird bei der Berechnung der Drehimpulsfunktionen einmal der Imaginérteil
beriicksichtigt und einmal vernachléssigt. Die Ergebnisse werden miteinander verglichen. Die imaginédren Antei-
le von x1, x2 und x3 betragen im Mittel nur etwa 0.4% der reellen Anteile. Folglich darf der Imaginarteil auch
hier vernachlassigt werden.
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3. Geodatische Raumbeobachtungen

Mit Hilfe von geodétischen Raumbeobachtungsverfahren kénnen unter anderem Erdrotationsschwankungen,
Gravitationsfeldinderungen der Erde und Meereshohenédnderungen der Ozeane prazise bestimmt werden. Er-
drotationsschwankungen werden von Massenverlagerungen und -bewegungen im System Erde hervorgerufen
und erlauben somit einen Riickschluss auf diesen integralen Anregungsmechanismus. Gravitationsfelddnderun-
gen der Erde beruhen auf Massenverlagerungen innerhalb und zwischen den Subsystemen der Erde. Bedingt
durch die Modellierung der Gravitationsfeldvariationen kénnen nicht nur geophysikalische Anregungen der Er-
drotation aufgrund von integralen Massenverlagerungen identifiziert werden, sondern auch aufgrund von ozeani-
schen und hydrologischen Massenvariationen. Meereshohenénderungen werden unter anderem von ozeanischen
Massenverlagerungen verursacht und erméglichen einen Riickschluss auf den Beitrag der Ozeane zu Erdrota-
tionsdnderungen. In diesem Kapitel werden die geodatischen Raumbeobachtungsverfahren vorgestellt, ebenso
wie die in dieser Arbeit verwendeten Datensétze, einschliefllich der zugrundeliegenden Berechnungsstrategien.
Desweiteren werden die einzelnen Rechenschritte erlautert, die notwendig sind zur Bestimmung von dquatoria-
len Drehimpulsfunktionen, die die verschiedenen geophysikalischen Anregungsmechanismen der Polbewegung
beschreiben.

3.1. Erdrotationsschwankungen

Polbewegungen und Tageslangenanderungen spiegeln den integralen Effekt aller Massenverlagerungen und -
bewegungen im System Erde wider. In diesem Kapitel werden vier geometrische Raumverfahren beschrieben
mit deren Hilfe die zeitvariable Orientierung der Erde bestimmt werden kann. Strenggenommen kénnen diese
Beobachtungsverfahren nicht die tatséchliche Erdrotation iiberwachen, sondern nur die Rotation des Netzes der
Beobachtungsstationen, die sich auf der deformierbaren Erdkruste befinden. Bis heute ist es jedoch, aufgrund
der Schwierigkeit alle Massenverlagerungen und -bewegungen innerhalb und zwischen den Subsystemen der
Erde mit der notwendigen Genauigkeit zu erfassen, nicht moglich die Diskrepanz zwischen Erdrotation und
Netzrotation zu quantifizieren. Es ist aber davon auszugehen, dass der Unterschied zwischen tatséichlicher Erd-
rotation und beobachteter Netzrotation gering ist. Es werden drei Lésungen der EOP vorgestellt, die sich sowohl
beziiglich der Eingangsdaten als auch der Berechnungsstrategie unterscheiden. Anschlieffend wird die Anregung
der Polbewegung aufgrund aller Massenverlagerungen und -bewegungen im System Erde abgeleitet. Diesen
Anregungsmechanismus der Erdrotation bezeichnet man deshalb auch als integralen Effekt.

3.1.1. Geometrische Raumbeobachtungsverfahren

Geometrische Raumbeobachtungsverfahren beruhen auf Strecken-, Streckendifferenz- und Richtungsmessungen
zwischen den Beobachtungsstationen auf der Erde und extra-terrestrischen Objekten (z.B. Satelliten, Mond,
Quasaren). Mit Hilfe dieser Messverfahren kénnen Stationspositionen auf der Erdoberfliche und ihre zeitlichen
Verdnderungen bestimmt werden sowie Satellitenbahnen und Quasarpositionen. Weitere wichtige geodétische
Anwendungen sind die Bestimmung der Erdorientierung und der niederen harmonischen Potentialkoeffizienten
der Kugelfunktionsentwicklung des Erdschwerefeldes. In dieser Arbeit werden EOP verwendet, die von Beob-
achtungen der geodétischen Messverfahren SLR (Laserentfernungsmessung zu Satelliten, engl.: Satellite Laser
Ranging), VLBI (Radiointerferometrie auf langen Basislinien, engl.: Very Long Baseline Interferometry), GNSS
(Globales Navigationssatellitensystem, engl.: Global Navigation Satellite Systems) und DORIS (engl.: Doppler
Orbit determination and Radiopositioning Integrated on Satellite) abgeleitet wurden. Im Folgenden werden diese
Raumbeobachtungsverfahren kurz vorgestellt.

Laserentfernungsmessung zu Satelliten - SLR

SLR ist vom Konzept her das einfachste satellitengestiitzte Raumbeobachtungsverfahren. Laserimpulse werden
von Bodenstationen ausgesendet, von Retroreflektoren auf Satelliten reflektiert und von den Bodenstationen
wieder empfangen. Die gemessene Laufzeit des Signals gibt Aufschluss iiber die Entfernung zwischen dem Sa-
telliten und der Bodenstation. Bei starker Wolkenbedeckung kann nicht beobachtet werden, da es sich um
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ein optisches Messverfahren handelt. Die Laufzeitverzogerung der optischen Signale in der Atmosphére kann
aufgrund der giinstigen Ausbreitungseigenschaften gut modelliert werden. Derzeit liegt die Genauigkeit der La-
serbeobachtungen bei wenigen Millimetern. Es gibt zahlreiche passive Satelliten, die nur fiir SLR-Messungen
konzipiert wurden. Diese Satelliten (Ajisai, Etalon-1/-2; Lageos-1/-2 siehe Kapitel 3.2.1, Stella, Starlett, ...)
sind kugelférmig und besitzen somit ein giinstiges Oberflichen/Massen-Verhéltnis. Auf diese Weise konnen
die Storkrafte: Atmospharenwiderstand und Strahlungsdruck der Sonne minimiert und besser modelliert wer-
den (SEEBER 1989). Da es sich um ein kostengiinstiges Messverfahren handelt, existiert eine grole Anzahl von
Satelliten (CHAMP, Envisat, GRACE-A/-B, Jason-1/-2, ...), die Laserretroreflektoren an Bord tragen, zur Be-
stimmung ihrer Satellitenbahnen. In der Geodésie wird diese Satellitentechnik eingesetzt zur Bestimmung von
Satellitenbahnen, des langwelligen Anteils des Gravitationsfeldes der Erde, Positionen und Geschwindigkeiten
von Bodenstationen sowie zur Bestimmung von EOP (ROTHACHER 2000). Der internationale SLR Service (engl:
International Laser Ranging Service, ILRS) bietet globale Laserentfernungsmessungen zu Satelliten und dem
Mond an sowie zahlreiche Produkte: Geozentrumsvariationen, fundamentale geophysikalische Konstanten, Po-
sitionen und Geschwindigkeiten von ILRS-Stationen und EOP (siche Website http://ilrs.gsfc.nasa.gov).

Radiointerferometrie auf langen Basislinien - VLBI

Im Gegensatz zu anderen geometrischen Raumbeobachtungsverfahren wird die Radiointerferometrie auf langen
Basislinien nicht von Satelliten unterstiitzt, sondern basiert auf der Beobachtung von Quasaren im Weltraum.
Somit kénnen die Ergebnisse nicht von Fehlern, die bei der Satellitenbahnbestimmung auftreten, negativ beein-
flusst werden. Die Quasare senden Radiowellen auf breiten Frequenzbénder. Im Gegensatz zu optischen Signalen
durchdringen Radiowellen die Wolken. Der Zustand der Atmosphére hat jedoch einen starken Einflufl auf die
Ausbreitung der Radiowellen in der Atmosphére. Grofie VLBI-Teleskope auf der Erde kénnen diese Signale
empfangen. In der Geodésie werden vor allem die Frequenzen 8.4 GHz (X-Band) und 2.3 GHz (S-Band) ge-
nutzt (SOVERS et al. 1998). Die Radiowellen eines Quasars treffen mit zeitlichem Versatz an zwei VLBI-Stationen
ein. Die Signale werden deshalb mit sehr genauen Zeitmarken auf elektronischen Speichermedien aufgezeichnet.
Mit Hilfe von Korrelatoren werden die Signale eines Quasars zur Interferenz gebracht und die Phasen- bzw.
Laufzeitdifferenzen ermittelt. Sie geben unter anderem Aufschluss iiber den Abstand der zwei VLBI-Stationen
zueinander (Basisldnge) und die Richtungen zu den Quasaren (ROTHACHER 2000). Ein Nachteil von diesem Ver-
fahren ist, dass es aufgrund der hohen Kosten nur eine geringe Anzahl von Bodenstationen gibt und folglich keine
optimale geometrische Verteilung existiert. Die Durchfithrung der Beobachtungen muss deshalb genauestens ge-
plant werden und findet nicht kontinuierlich statt. Die VLBI wird in der Astronomie, Geodésie und Geophysik
eingesetzt zur Bestimmung der relativen Positionen von Bodenstationen und Quasaren sowie zur Bestimmung
des raumfesten Referenzsystems und der zeitlichen Anderung der Erdorientierung (Prézession, Nutation und
UT1). Es ist das einzige Raumbeobachtungsverfahren, das eine prézise Bestimmung der Bewegung der Erde
im Raum erlaubt. Der internationale VLBI Service (engl.: International VLBI Service for Geodesy and Astro-
metry, IVS) bietet Daten und die Produkte: ICRF, TRF und EOP an (siche Website http://ivscc.gsfc.nasa.gov).

Globale Navigationssatellitensysteme - GNSS

GNSS sind globale Navigationssatellitensysteme wie zum Beispiel das US-amerikanische GPS (Globales Positio-
nierungssystem, engl.: Global Positioning System), das russische GLONASS (engl.: Global Navigation Satellite
System) und in naher Zukunft auch das européischen Galileo. Da sich diese Systeme im Aufbau und in der Si-
gnalstruktur dhneln, wird die Funktionsweise dieser Satellitentechnik am Beispiel von GPS kurz erlautert. Das
Raumsegment besteht aus mindestens 24 Satelliten, die auf 6 Bahnebenen mit einer Bahnneigung von jeweils
55°, die die Erde innerhalb von etwa 12 Stunden einmal umkreisen. Die Orbits sind nahezu kreisférmig, und die
Flughohe der Satelliten betragt etwa 20200 km (HOFMANN-WELLENHOF und MORITZ 2005). In dieser Hohe ist
der Widerstand der Atmosphére gering, ebenso wie der Einfluss des hochfrequenten Anteils des Gravitationsfel-
des der Erde. Diese Satellitenkonstellation stellt sicher, dass zu jeder Zeit an jedem Ort mindestens 4 Satelliten
sichtbar sind. Die GPS-Satelliten senden Mikrowellensignale aus, die ebenso wie Radiowellen die Wolken durch-
dringen koénnen. Den zwei Tragerwellen mit den Frequenzen L1 = 1575.42 MHz und L2 = 1227.60 MHz sind
zwei Code-Signale und ein Datensignal aufmodulliert (TORGE 2003). GPS-Empfinger leitet aus den gemesse-
nen Zeit- oder Phasendifferenzen sogenannte Pseudoentfernungen (engl.: pseudoranges) ab, die abhéngig sind
von Satelliten- und Empfangeruhrenfehlern. Die Position der Bodenstation ergibt sich aus der Schnittmenge
von drei Kugeln um drei GPS-Satelliten mit bekannter Position. Die vierte Entfernungsmessung wird zur Er-
mittlung des Synchronisationsfehlers der Uhren benétigt (SEEBER 1989). Das Hauptziel dieser Satellitentechnik
ist die globale Bestimmung von Positionen und Geschwindigkeiten sowohl auf der Erde, als auch in der Luft
und im Weltraum. Da es sich im Vergleich zu VLBI und SLR um ein kostengiinstiges Beobachtungsverfahren
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handelt, existiert global eine gute Verteilung von permanenten Bodenstationen die kontinuierliche Messungen
durchfithren. Diese Informationen sind fiir zahlreiche Anwendungsgebiete von grolem Interesse. In der Geodéasie
wird diese Beobachtungstechnik unter anderem eingesetzt zur Realisierung des ITRS, zur Bestimmung der EOP
sowie zur Bestimmung von Bahnen niedrig fliegender Satelliten. Der internationale GNSS Service (engl.: Inter-
national GNSS Service, IGS) bietet Messdaten und Produkte, wie zum Beispiel GNSS Orbits, Erdorientierungs-
und Atmosphérenparameter, an (siehe Website http://igscb.jpl.nasa.gov).

Dopplersystem DORIS

DORIS ist ein franzosisches Raumverfahren, das auf Dopplermessungen beruht. Dieses Messsystem zeichnet sich
dadurch aus, dass die Empfanger sich nicht wie bei den anderen Beobachtungsverfahren auf der Erde befinden,
sondern an Bord von Altimeter- und Erderkundungssatelliten, wie zum Beispiel TOPEX/Poseidon, Envisat,
Jason und SPOT. Auf diese Weise konnen alle Messdaten zentral an den Satelliten gesammelt und an die Aus-
wertezentrale in Toulouse (Frankreich) tibertragen werden. Das hat den Vorteil, dass die Bodenstationen auch in
abgeschiedenen Gegenden der Erde aufgestellt werden konnten und somit eine optimale geometrische Verteilung
der Sendestationen gewihrleistet ist (ROTHACHER 2000). Die aktiven Bodenstationen senden kontinuierlich Ra-
diowellensignale mit zwei verschiedenen Frequenzen 2.03 und 0.40 GHz aus, die von den Empfiangern an Bord
der Satelliten aufgezeichnet werden. Die Entfernungsdifferenz zwischen einer Bodenstation und einem Satelliten
kann aus der Frequenzverschiebung der Signale (Dopplereffekt) zwischen zwei Zeitpunkten abgeleitet werden.
Somit ist die Berechnung von Satellitenbahnen und Stationskoordinaten moglich sowie die Generierung von
Zeitreihen des Geozentrums, der Erdorientierungs- und der Ionosphéarenparameter. Der internationale DORIS
Service (engl.: International DORIS Service, IDS) bietet diese Produkte via Internet http://ids.cls.fr/ an.

3.1.2. Uberblick iiber verwendete Datensitze

Die vorgestellten geometrischen Raumverfahren stellen eine Verkniipfung dar zwischen den Positionen der Bo-
denstation, die im erdgebundenen Referenzsystem beschrieben sind, und den Satelliten- bzw. Quasarpositionen,
welche im raumfesten Bezugsystem gegeben sind. Die Transformation zwischen den beiden Referenzsystemen er-
folgt, wie bereits in Abschnitt 2.2 erklart wurde, iiber die EOP. Folglich kénnen die EOP iiber eine umfangreiche
Auswertung der Rohmessungen der geometrischen Raumverfahren geschétzt werden. Grundlage sind die tech-
nikspezifischen Beobachtungsgleichungen, die den funktionalen Zusammenhang zwischen den Beobachtungen
und den unbekannten Zielparametern (z.B. EOP) beschreiben. Im Folgenden wird der Aufbau der Beobach-
tungsgleichungen der geometrischen Raumverfahren SLR, VLBI, GNSS und DORIS vorgestellt, fiir mehr Details
siehe z.B. THALLER (2008) und SEITZ (2009). Die allgemeine Beobachtungsgleichung lautet:

b= |REOP ‘rp — rS‘ + 5patmo + 5prel + 6Pinst + €. (31)

Auf der linke Seite der Gleichung steht die vorverarbeitete Beobachtung b (Entfernung bzw. Phasendifferenz)
des jeweiligen Raumverfahrens und auf der rechten Seite steht die modellierte Beobachtung inklusive der zu
schitzenden Parameter. Die Position r g der Bodenstation zu einem beliebigen Zeitpunkt ¢ wird abgeleitet geméaf

rp (t) =rp (to) +vp (t — to) -+ Artide (t) + Arload(t) -+ Armt (t) (32)

von der Position rp der Station im erdgebundenen konventionellen gezeitenfreien Referenzsystem ITRS zur
Referenzepoche ty und der Geschwindigkeit vp der Station, hauptsachlich hervorgerufen von tektonischen Plat-
tenbewegungen, die mit kinematischen Modellen, wie zum Beispiel das Modell NNR-NUVEL-1A (DEMETS et al.
1994) und APKIM (eng.: Actual Plate Kinematic and Crustal Deformation Model) (DREWES 1998), beschrie-
ben werden. Angesichts der Elastizitét der Erde miissen zusétzlich die zeitlichen Anderungen der Position der
Station aufgrund von Deformationen der Erde berticksichtigt werden. Neben den permanenten und zeitvariablen
Gezeitendeformationen Ary;q. sind dies auch Auflastdeformationen Arj,.q und Rotationsdeformationen Ar,..;.
Die Position der Bodenstation wird mit Hilfe der Rotationsmatrix Rgop der EOP (sieche Abbildung 2.5) in das
raumfeste Referenzsystem, in dem die Position r des Satelliten gegeben ist, transformiert. Desweiteren werden
in der Beobachtungsgleichung mit 0patmo, 0pre; Und dp;nse die atmosphérischen, relativistischen und instru-
mentellen Einfliissen auf die technikspezifischen Messungen beriicksichtigt sowie die Messfehler € (SEITZ 2009).
Zu atmosphérischen Einfliissen zéhlen troposphérische und ionospharische Laufzeitverzogerungen. Troposphéri-
sche Laufzeitverzdgerungen sind fiir optische Signale frequenzabhéngig, nicht aber fiir Mikrowellen. Wahrend
der hydrostatische Anteil der Troposphédre gut modelliert werden kann, ist der feuchte Anteil aufgrund der
starken Variationen nur schwer modellierbar. Optische Signale (wie sie bei SLR verwendet werden) besitzen
den Vorteil, dass sie nur geringfiigig vom feuchten Anteil der Atomsphére beeinflusst werden. Ionosphérische
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Laufzeitverzogerungen sind hingegen fiir Mikrowellen frequenzabhéngig und kénnen {iber die Anzahl der freien
Elektronen entlang des Signalweges bestimmt werden. Aus diesem Grund werden die Messungen sowohl bei
VLBI als auch bei GPS auf mindestens zwei unterschiedlichen Frequenzen durchgefiihrt. Relativistische Ein-
fliisse gliedern sich in allgemein-relativistische Effekte auf die Signalausbreitung und den Gang einer Uhr im
Gravitationsfeld der Erde sowie in speziell-relativistische Effekte, zum Beispiel auf bewegte Uhren. Zu instrumen-
tellen Einfliissen gehoren zum Beispiel Exzentrizitdten (SLR), Antennendeformationen (VLBI) und Variationen
des Antennenphasenzentrums (GNSS). Fiir VLBI muss die allgemeine Beobachtungsgleichung 3.1 modifiziert
werden, da bei diesem Verfahren die Entfernung zwischen zwei Bodenstationen bestimmt wird. Mit Hilfe der
Kleinsten-Quadrate-Ausgleichung konnen unter Beriicksichtigung des stochastischen Modells unbekannte Pa-
rameter der Beobachtungsgleichungen der geometrischen Raumverfahren geschétzt werden. Im Rahmen dieser
Arbeit wurden keine Einzellosungen der Beobachtungstechniken genutzt, sondern kombinierte Losungen. Eine
gemeinsame Auswertung der Beobachtungen verschiedener Messverfahren hat den Vorteil, dass verfahrensspe-
zifische Starken genutzt und Schwéchen kompensiert werden konnen. Die Kombination der Beobachtungsver-
fahren kann auf Parameter-, Normalgleichungs- oder Beobachtungsebene durchgefithrt werden (SEITZ 2009).
Eine vollstandig konsistente Kombination ist nur auf Beobachtungsebene moglich, da hier die Beobachtungen
mit einer Software gemeinsam ausgewertet werden und somit beziiglich der verwendeten a-priori Modelle und
Parametrisierung gemeinsamer geodétischer Parameter iibereinstimmen. Durch die gemeinsame Auswertung
aller Beobachtungen kénnen Ausreifier besser identifiziert werden und eine optimale Gewichtung der Beob-
achtungen ist moglich. Bislang konnte keine rigorose Kombination auf Beobachtungsebene mit hinreichender
Genauigkeit realisiert werden, da keine adiquate Software zur gemeinsamen Verarbeitung von GNSS, SLR,
VLBI und DORIS existiert. Eine gute Naherung stellt die Kombination auf Normalgleichungsebene dar, sofern
die vorangehenden getrennten Auswertungen der Beobachtungen mit verschiedenen Softwaren in Bezug auf die
Modellierung und Parametrisierung gemeinsamer geodétischer Parameter iibereinstimmen. Inkonsistenzen bei
der Bestimmung der einzelnen Normalgleichungssysteme koénnen in der Ausgleichung nicht mehr identifiziert
werden und schlagen sich in den geschétzten Parametern nieder. Nachteilig ist, dass bei der Kombination auf
Normalgleichungsebene keine Ausreifler identifiziert werden kénnen, da die urspriinglichen Beobachtungen nicht
mehr zur Verfiigung stehen. Ferner kann die Gewichtung der Beobachtungen innerhalb eines Raumverfahrens
nicht mehr optimiert werden. Ein Vorteil der Kombination auf Normalgleichungsebene gegeniiber der Kombi-
nation auf Parameterebene ist, dass Verbesserungen zu den urspriinglichen Beobachtungen geschitzt werden
konnen. Bei der Kombination auf Parameterebene konnen hingegen nur Zuschlége zu den Parametern bestimmt
werden. In dieser Arbeit werden drei EOP Zeitreihen analysiert. In Abbildung 3.1 sind die unterschiedlichen
Berechnungsstrategien dargestellt. Die Ubersicht zeigt, dass Unterschiede beziiglich der Konsistenz der Ein-
gangsdaten vorliegen als auch in Bezug auf die Konsistenz der EOP mit dem terrestrischen Referenzrahmen.
Im Folgenden werden die drei EOP Zeitreihen an Hand von Abbildung 3.1 diskutiert.

IERS EOP 08 C04

Das Produktzentrum fiir EOP (engl.: Farth Orientation Product Center) des IERS bietet als internationale
Referenz fiir die EOP die IERS EOP 08 C04 Zeitreihe an. Die Berechnungsstrategie dieser Zeitreihe ist auf der
linken Seite von Abbildung 3.1 veranschaulicht. In GAMBIS (2004) und BizOUARD und GAMBIS (2011) sind
die einzelnen Rechenschritte ausfiihrlich erlautert. Die EOP Zeitreihe basiert auf der Kombination operatio-
neller EOP Zeitreihen der geometrischen Beobachtungsverfahren GNSS, SLR und VLBI auf Parameterebene.
Eingangsdaten sind die kombinierten Losungen der offiziellen Technikzentren der Services ILRS, IVS und IGS,
sowie die VLBI Losung des Analysezentrums Observatorium von Paris (fr.: Observatoire de Paris) und die VLBI
intensive solution des Analysezentrums Bundesamt fiir Kartographie und Geodésie. Da bei der Datenprozes-
sierung der operationellen EOP Zeitreihen die IERS Konventionen beriicksichtigt werden, sind die Losungen in
Bezug auf die verwendeten Standards und Modelle weitestgehend konsistent. Die Bestimmung der EOP Input-
Zeitreihen stiitzt sich zum Teil nicht auf den internationalen erdgebundenen und raumfesten Referenzrahmen
(ITRF und ICRF). Diese Inkonsistenzen missen nachtriglich bereinigt werden durch Schétzung und Reduktion
von zeitlichen linearen Anderungen der Input-Zeitreihen gegeniiber ausgewéhlten Referenzreihen, die konsistent
in Bezug auf das ITRF und ICRF sind. Zur Minimierung der Fehler bei den Interpolationen, Filterungen und
numerischen Berechnungen wird eine ausgewahlte Referenzzeitreihe von den Input-Zeitreihen abgezogen. Unter
Berticksichtigung der skalierten Formalenfehler erfolgt die gewichtete Mittelbildung der einzelnen Differenz-
zeitreihen. Anschlieflend wird die kombinierte Differenzzeitreihe nach VONDRAK (1969) und (1977) gegléttet
und auf Tagesintervalle interpoliert. Nach Addition der ausgewahlten Referenzzeitreihe erhédlt man die kombi-
nierte EOP Zeitreihe.
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EOP-Zeitreihen Positions- und EOP-Zeitreihen Bedingungsfreie NGL-Zeitreihen
Lésungen der offiziellen Analyse- Lésungen der offiziellen Technikzentren Rekonstruiert aus SINEX Matrizen
und Technikzentren der offiziellen Technikzentren
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| | | | | | | | | | | | | | | | | | | | | |
v v v v v v v v v v v
Reduktion zeitlich linearer Anderungen Intra-Technik-Kombination Intra-Technik-Kombination
bzgl. ITRF/ICRF konsistente Zeitreihen Epochentransformation « Epochentransformation
‘ ' ‘ inkl._Varianz-Koyari_anz-_Info. o * inkl. Varianz-Kovarianz-Info.
Stationsgeschwindigkeiten einfihren + Stationsgeschwindigkeiten einfiihren

[ Abziehen der Referenzzeitreihe ] Datumsreduktion (7 Helmert-Par.)

| T 1 | | I | | | | I |

[ Gewichtete Mittelbildung ] Mehrjahreslosung TRF(x,v) u. EOP Akkumulierte bedingungsfreie NGL
| enss| [str] [viBi] [ poris|| || || oNss || stR| [ visi| | Doris|
( Glattung ] 1 | I ¥
l Inter-Technik-Kombination Inter-Technik-Kombination
Beriicksichtigung v. Differenzvektoren * Beriicksichtigung v. Differenzvektoren

[ Interpolation auf Tagesintervalle ]

4

[ Addieren der Referenzzeitreihe ]

inkl. Varianz-Kovarianz-Info.
Kombination der Geschwindigkeiten
Datumsfestlegung gemal ITRS

inkl. Varianz-Kovarianz-Info.
Kombination der Geschwindigkeiten
Datumsreduktion (14 Helmert-Par.)
Datumsfestlegung gemal ITRS

IERS EOP 08 C04 ITRF2008 DTRF2008
EOP EOP TRF(x,v) EOP TRF(x,v)
Seop Oeop O1RF Seop O1RF

Abbildung 3.1: Gegeniiberstellung von drei verschiedenen Berechnungsstrategien zur Berechnung der EOP Zeitreihen. In
den cremefarbenen eckigen Kdasten sind die Eingangsdaten, Zwischenprodukte und die geschatzten Ergebnisse dargestellt.
Die einzelnen Rechenschritte sind in den weiflen Kdsten aufgelistet.

ITRF2008

Das ITRS Produktzentrum des IERS am IGN (fr.: Institut Géographique National) des IERS stellt sowohl
Stationspositionen und -geschwindigkeiten als auch EOP der offiziellen ITRF2008 Losung zur Verfligung. Der
ITRF2008 basiert auf neuen Daten der offiziellen Technikzentren der Services ILRS, IVS, IGS und IDS, die mit
Hilfe verbesserter physikalischer Modelle beziiglich der ITRF2005 Eingangsdaten berechnet wurden. In SEITZ
et al. (2012) sind die Verbesserungen der Reduktionsmodelle gegeniiber dem ITRF2005 und die Eingangsdaten
fiir den ITRF2008 in Tabellen aufgelistet. Der ITRF2008 beruht auf derselben Berechnungsstrategie wie der
ITRF2005, die in ALTAMIMI et al. (2007) ausfithrlich beschrieben ist. Abbildung 3.1 dient zur Veranschaulichung
und Gegeniiberstellung dieser Prozessierungsstrategie. Wie beim ITRF2005 wurden die Stationspositionen und
-geschwindigkeiten gemeinsam mit den EOP auf Parameterebene geschétzt. Das hat den groflen Vorteil, dass
die EOP konsistent mit dem ITRF2008 sind. Die Berechnungen gliedern sich in zwei Schritte. Im ersten Schritt
werden die reprozessierten Wochen- bzw. Tageslosungen der offiziellen Technikzentren des ILRS, IVS, IGS
und IDS zu jeweils einer technikspezifischen Mehrjahreslésung kombiniert. Diese sogenannten Intra-Technik-
Kombinationen beinhalten jeweils eine Epochentransformation auf die Referenzepoche der Gesamtlosung und
eine Ahnlichkeitstransformation auf die Gesamtlosung. Bei jeder Losung miissen somit zusétzlich 7 Helmert-
Parameter (3 Translationen, 3 Rotationen, 1 Skalierungsfaktor) mitgeschétzt werden. Auf diese Weise kann das
individuelle geodatische Datum jeder Einzellosung reduziert werden. Es besteht die Gefahr, dass tatsachliche
Bewegungen der Stationen nicht in den Geschwindigkeiten aufgefangen werden, sondern félschlicherweise als
Translation der Helmerttransformation interpretiert werden und somit die geschétzten Stationspositionen und
-geschwindigkeiten verfilschen (SEITZ 2009). Bei den Schéitzungen der technikspezifischen Mehrjahreslgsungen
wird jeweils die volle Varianz-Kovarianz-Information berticksichtigt. Im zweiten Schritt werden die Mehrjah-
reslosungen der vier Beobachtungsverfahren kombiniert. Dieser Schritt wird deshalb Inter-Technik-Kombination
genannt. Die Verkniipfung der technikspezifischen Mehrjahreslosungen gelingt aufgrund der Existenz von Ko-
lokationsstationen an denen mehrere Beobachtungsverfahren vertreten sind. Da die Referenzpunkte der Instru-
mente an diesen Stationen nicht identisch sind, werden die Differenzvektoren gemessen und als zuséitzliche
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unabhéngige Beobachtungen in die Ausgleichung eingefiihrt. Analog zu der Intra-Technik-Kombination werden
fiir jede Mehrjahreslosung zur Datumsreduktion Parameter einer Ahnlichkeitstransformation eingefiihrt. Da die
Stationsgeschwindigkeiten in den Losungen enthalten sind, miissen zusétzlich zu den 7 Helmert-Parameter auch
deren zeitlichen Ableitungen beriicksichtigt werden. Das geodéatische Datum wird nach den Bestimmungen des
ITRS festgelegt (MCCARTHY und PETIT 2004). Die EOP werden gemeinsam mit den Positionen und Geschwin-
digkeiten der Stationen unter Beriicksichtigung der vollen Varianz-Kovarianz-Information geschétzt, inklusive
aller Standardabweichungen.

DTRF2008

Zur Validation und Qualitatskontrolle des ITRF2008 wurde am ITRS Kombinationszentrum DGFI (Deutschen
Geodaétischen Forschungsinstitut) der DTRF2008 berechnet. Im Gegensatz zu der IGN Losung basiert die DG-
FI Losung auf der Kombination von bedingungsfreien Normalgleichungen (NGL). Der DTRF2008 (SEITZ et al.
2012) wurde nach demselben Verfahren berechnet wie der ITRF2005D (ANGERMANN ef al. 2009). In Abbildung
3.1 ist die Berechnungsstrategie auf der rechten Seite dargestellt. Da die offiziellen Technikzentren der Services
ILRS, IGS und IDS keine bedingungsfreien Normalgleichungen zur Verfiigung stellen, miissen diese gemafl SEITZ
et al. (2012) von den Wochenlésungen rekonstruiert werden. Das Technikzentrum des IVS bietet hingegen be-
dingungsfreie Normalgleichungen an. Im ersten Schritt werden jeweils die bedingungsfreien Normalgleichungen
eines Beobachtungsverfahren kombiniert. Dazu miissen zunéchst die Parameter der VLBI-Normalgleichungen
mit Hilfe der Epochentransformation auf die volle Stunde transformiert werden. Die zeitlich linearen Anderungen
der Stationspositionen werden durch Einfiihrung der Stationsgeschwindigkeiten als zusatzliche Parameter in den
Normalgleichungen berticksichtigt. Mit Hilfe von Minimalbedingungen wird das geodétische Datum realisiert, so
dass die akkumulierten Normalgleichungen geldst werden kénnen. Mittels Analyse der Stationspositionszeitrei-
hen kénnen Unstetigkeiten und Ausreifler identifiziert und in der Ausgleichung beriicksichtigt werden. Eine
Analyse der Datumsparameterzeitreihen gibt Aufschluss dariiber, welches Beobachtungsverfahren zur Realisie-
rung des Datums des DTRF2008 beitréigt. Im zweiten Schritt werden im Rahmen der Inter-Technik-Kombination
die Normalgleichungen aller vier Beobachtungsverfahren kombiniert. Die Stationspositionen kénnen nur durch
Einfithren zusétzlicher Beobachtungen in Form von Differenzvektoren zwischen benachbarten Instrumenten an
Kolokationsstationen bestimmt werden. Eine sorgféltige Auswahl der Differenzvektoren ist mafigebend fiir die
Genauigkeit und Konsistenz des TRF. Um die Konsistenz des TRF {iber die Zeit gewahrleisten zu koénnen,
miissen die Stationsgeschwindigkeiten der Kolokationsstationen kombiniert werden. Mit Hilfe der EOP kénnen
die Beobachtungsverfahren zusétzlich zu jeder Epoche miteinander verkniipft werden. Die EOP der Beobach-
tungsverfahren werden intensiv miteinander verglichen, bevor sie kombiniert werden diirfen. Zur Beschreibung
der Genauigkeitsverhéaltnisse zwischen den verschiedenen Beobachtungstechniken miissen Varianzfaktoren be-
stimmt und in der Ausgleichung beriicksichtigt werden. Zur Loésung des Normalgleichungssystems wird das
geodétische Datum geméfl der IERS Konventionen festgelegt. Die EOP werden gemeinsam mit den Stationspo-
sitionen und -geschwindigkeiten geschatzt.

3.1.3. Drehimpulsfunktionen - Integraler Effekt

Die Polbewegung wird von Massenverlagerungen und -bewegungen im System Erde hervorgerufen und erlaubt
somit einen Riickschluss auf den integralen Anregungsmechanismus. In Kapitel 2.3.2 wurde die dynamische
Bewegungsgleichung 2.44

i
P+ —p=X
o0

vorgestellt, die den Zusammenhang zwischen der Polbewegung und der komplexen Drehimpulsfunktion be-
schreibt. Ersetzt man p durch zp — ypi und x durch y; + x2¢ und setzt fiir die komplexe Chandlerfrequenz o
Gleichung 2.43 ein, dann ergibt sich folgende Gleichung:

1 i

Tp —ypi+ 57 -

—— - (@p — Ypi) = x1 + X2t (3.3)
T 1+ @Z

Der komplexe Bruch dieser Gleichung lasst sich umwandeln in:

i 2Q
1+%i_ 1+4Q2

- (1+2Qi). (3.4)
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Durch Einsetzen dieser Gleichung in 3.3, Ausmultiplizieren und Auflésen nach x; und ys ergeben sich die
Formeln:

2 . . 2 . .
X1=7Tp+ 5 Q (4P +2Qyp) und X2 =-—yp+ 5 Q -(2Qip —yp). (3.5)

T (1+4Q?) T (1+4Q?)

Neben den Polkoordinaten xp und yp werden auch die zeitlichen Ableitungen der Polkoordinaten &p und yp
zur Berechnung der Drehimpulsfunktionen benétigt. Fiir den Fall, dass die EOP Zeitreihe keine zeitlichen Ablei-
tungen der Polkoordinaten enthélt, konnen diese mittels nummerischer Differenzierung von den Polkoordinaten
abgeleitet werden:

ip) = AL IPEZD g ) =

yp(t+1)—yp(t—1)
2At

. (3.6)

In dieser Arbeit wurden die téglichen Drehimpulsfunktionen der Gesamtanregung der Polbewegung von den
Polkoordinaten der IERS EOP 08 C04, ITRF2008 und DTRF2008 Zeitreihen abgeleitet. Da die téglichen Va-
riationen aufgrund der halbtéglichen Nutationsbewegungen nicht in den Zeitreihen von zp und yp berticksichtigt
sind, wurden diese geméfl der Empfehlung von MCCARTHY und PETIT (2004) berechnet und an die Zeitreihen
angebracht. Die von der Nutation hervorgerufenen Polbewegungen liegen zwischen +0.04 mas. Polbewegungen
aufgrund der Ozeangezeiten mit Perioden grofler als einen Tag sind in den Zeitreihen von xp und yp enthalten.
Da in dieser Arbeit nicht die Beitrdge der Gezeiten zur Polbewegung untersucht werden, wurden diese Variatio-
nen mit Hilfe des empirischen Gezeitenmodells von GROSs (2009) reduziert. Die Polbewegungen aufgrund der
neuntégigen ( mtm, Mtm), vierzehntégigen (mf, Mf) und monatlichen (Mm) Ozeangezeiten liegen zwischen
+0.3 mas. Die Beriicksichtigung des Nutations- und Ozeangezeiteneffektes auf die Polbewegung ist wichtig fiir
Untersuchungen des integralen Anregungsmechanismus der Polbewegung, da eine Vernachldssigung dieser bei-
den Effekte Abweichungen bis zu £7 mas in téglichen Drehimpulsfunktionen hervorruft. Aus Vergleichsgriinden
wurden die abgeleiteten taglichen sogenannten geometrischen Drehimpulsfunktionen in Monatsmittelwerte um-
gewandelt, d.h. die Werte vom ersten bis zum letzten Tag eines Monats wurden gemittelt. Da in dieser Arbeit
geophysikalische Anregungsmechanismen untersucht werden, die zu Erdrotationsinderungen fithren, werden die
geometrischen Drehimpulsfunktionen zentriert. Die geodéatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den in-
tegralen Effekt werden um den linearen Trend reduziert. Auf diese Weise kann sichergestellt werden, dass der
integrale Effekt nahezu keine Masseneffekte des Erdkerns und Erdmantels enthédlt. Das ist wichtig, weil der-
zeit mit Hilfe der geodatischen Raumbeobachtungen die Massenverlagerungen im Erdkern und Erdmantel nicht
addquat identifiziert werden konnen. Auf diese Weise werden jedoch auch die dekatischen Massenverlagerun-
gen und -bewegungen in den anderen Subsystemen der Erde reduziert. Die Ergebnisse sind in Abbildung 3.2
dargestellt. Die drei Losungen fiir den integralen Anregungsmechanismus der Polbewegung weisen hohe Uber-
einstimmungen auf. Die Abweichungen zwischen y!FRSEOP0804 yypyq  [TRIF2008 ey \ PTRI2008 Jjegen zwischen
+1.5 mas, fiir ZERSEOPO80 ypq (ITRF2008 ey (DTRF2008 Jigoen sie zwischen +2.5 mas. Die beiden ITRF
Losungen weisen hingegen nur Abweichungen bis zu +0.4 mas fiir x; auf und 40.5 fiir x2. In Kapitel 4.3.1
werden die empirischen Varianzen dieser Losungen vorgestellt und in Kapitel 5.2.1 werden diese Losungen mit
Modelllésungen verglichen.
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Abbildung 3.2: Monatliche geometrische Drehimpulsfunktionen abgeleitet von den Polkoordinaten der IERS EOP 08 C0/
(blau), ITRF2008 (grin) und DTRF2008 (rot) Zeitreihen.
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3.2. Gravitationsfeldvariationen der Erde

Massenverlagerungen im System Erde rufen nicht nur Erdrotationsschwankungen, sondern auch Anderungen
des Gravitationsfeldes der Erde hervor. Das zeitvariable Gravitationsfeld der Erde erlaubt somit Riickschliisse
auf geophysikalische Anregungsmechanismen der Erdrotation. Im Folgenden werden zwei Satellitenmissionen
vorgestellt mit deren Hilfe das zeitvariable Gravitationsfeld der Erde bestimmt werden kann. Es gibt zahlreiche
Gravitationsfeldlsungen, die sich sowohl in ihrer zeitlichen und rdumlichen Auflésung unterscheiden als auch in
Bezug auf die Eingangsdaten und Prozessierungsstrategien. In dieser Arbeit wurden insgesamt sechs verschiedene
zeitvariable Gravitationsfeldlosungen verwendet, die in diesem Kapitel vorgestellt werden. Durch entsprechende
Modellierung der Gravitationsfeldvariationen koénnen nicht nur Anregungen der Polbewegung aufgrund von
integralen Massenverlagerungen bestimmt werden, sondern auch aufgrund von Massenverlagerungen in den
Ozeanen oder der kontinentalen Hydrosphére. Diese Anregungsmechanismen der Erdrotation bezeichnet man
als integrale, ozeanische und hydrologische Masseneffekte.

3.2.1. Satellitenmission GRACE und LAGEOS

Die Satellitenmissionen GRACE (engl.: Gravity Recovery and Climate Experiment) und LAGEOS (engl.: Laser
Geodynamics Satellite) beruhen sowohl auf Streckenmessungen zwischen Beobachtungsstationen auf der Erde
und Satelliten als auch auf Streckenmessungen zwischen zwei Satelliten. In dieser Arbeit werden zeitvariable
Gravitationsfeldlosungen genutzt, die von Beobachtungen der Satellitenmission GRACE und/oder LAGEOS
abgeleitet wurden. Im Folgenden werden diese beiden Satellitenmissionen kurz vorgestellt.

GRACE

Die Schwerefeldmission GRACE wird von der NASA (engl.: National Aeronautics and Space Administrati-
on) und dem Deutschen Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt (DLR) betrieben. Die Mission besteht aus zwei
baugleichen Satelliten, die am 17. Méarz 2002 mit einer ROCKOT Rakete von Plesetzk in den Weltraum
beférdert worden sind. Die Satelliten fliegen im Abstand von etwa 220 km (+/- 50 km) auf einer nahezu
kreisformigen Keplerbahn (Bahnhohe anfangs 500 km, Inklination 89.5°, Exzentrizitdt ~ 0.001) um die Erde.
Das Gravitationsfeld der Erde ist neben den nicht-gravitativen externen Kréften verantwortlich dafiir, dass sich
die Entfernung zwischen den beiden Satelliten, die verschiedenen lokalen Anziehungskraften ausgesetzt sind,
andert. Mit Hilfe eines hochgenauen K-Band-Mikrowellenentfernungsmesssystems wird der Abstand sowie die
Abstandsdnderung zwischen den beiden Satelliten mit pm-Genauigkeit beobachtet. Das niedrig-niedrig SST
(engl.: low-low Satellite-to-Satellite Tracking) Messprinzip wurde erstmals bei dieser Satellitenmission instal-
liert und ist bis heute einzigartig (HOFMANN-WELLENHOF und MORITZ 2005). Diese Beobachtungen werden
zusammen mit den Positionsbeobachtungen der GPS-Empfianger an Bord der Satelliten, auch hoch-niedrig
SST (engl.: high-low Satellite-to-Satellite Tracking) genannt, genutzt zur hoch genauen Bestimmung sowohl des
statischen als auch des zeitvariablen Erdschwerefeldes. Ein weiteres Missionsziel ist die Atmosphéren- und Io-
nosphérensondierung entlang von Profilen. Mehr Information iiber die Mission GRACE findet man zum Beispiel
in SCHMIDT (2007), TAPLEY et al. (2004) und WARD (2002). Es gibt drei wissenschaftliche GRACE Daten-
prozessierungszentren CSR (engl.: University of Texas Center for Space Research), JPL (engl.: Jet Propulsion
Laboratory) und GFZ (GeoForschungsZentrum Potsdam), die Gravitationsfeldberechnungen durchfithren. Die
Datenarchivierung wird vom Physical Oceanography Distributed Active Data Center (PO.DAAC) und Integrated
System Data Center (ISDC) iibernommen.

LAGEOS

Im Gegensatz zu GRACE ist dies eine passive Satellitenmission, d.h. die kugelférmigen Satelliten LAGEOS 1 und
2 reflektieren mit Hilfe von 426 Laserretroreflektoren die Laserstrahlen der SLR Bodenstationen, siehe Kapitel
3.1.1. LAGEOS 1 wird ausschliefSlich von der NASA betrieben, wohingegen LAGEOS 2 zusétzlich von der ASI
(engl.: Agenzia Spaziale Italiana) unterstiitzt wird. LAGEOS 1 wurde am 4. Mai 1976 mit der Delta2913 Rakete
von Vandenburg in Kalifornien gestartet. LAGEOS 2 wurde 16 Jahre spater am 22. Oktober 1992 mit der STS52
Raumfihre vom Kennedy Space Center in Florida in den Weltraum beférdert. Die Umlaufbahnen der Satelliten
unterscheiden sich in ihrer (1) Bahnhohe 5858 - 5958 km bei LAGEOS 1 und 5616 - 5950 km bei LAGEOS 2, (2)
Inklination 109.84°bei LAGEOS 1 und 52.64°bei LAGEOS 2 und (3) Exzentrizitédt von etwa 0.0045 bei LAGEOS
1 und 0.0135 bei LAGEOS 2. Die SLR Messungen zu den beiden Satelliten werden nicht nur zur Bestimmung
des Gravitationsfeldes der Erde genutzt, sondern auch zur Untersuchung von tektonischen Plattenbewegungen
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sowie der Figur und des Rotationsverhaltens der Erde (SEEBER 1989). Die groie Flughéhe der beiden Satelliten
ist verantwortlich dafiir, dass die Satellitenbahnen nur sensitive sind fiir langwellige Erdschwerefelddnderungen
bis Grad und Ordnung 10.

3.2.2. Uberblick iiber verwendete Datensitze

Die Bahnen der LAGEOS und GRACE Satelliten, die mit SLR, GPS und dem K-Band-Mikrowellenentfernungs-
messsystem beobachtet werden, sind geméafl dem zweiten Newtonschen Gesetz sensitiv gegentiber Gravitations-
feldanderungen der Erde. Die Bestimmung des Gravitationsfeldes der Erde beruht auf der Newton-Eulerschen
Bewegungsgleichung

mi =F, (3.7)

die den Zusammenhang zwischen der Satellitenbewegung und den angreifenden Kraften beschreibt. Unter der
Annahme, dass sich die Masse m des Satelliten nicht verdndert, bewirken externe Krafte F ausschliellich ei-
ne Beschleunigung ¥ des Satelliten gegeniiber dem raumfesten Referenzsystem. Die Satellitenbeschleunigung ist
folglich definiert tiber die Beschleunigungen ¥ = a = F/m. Das Gravitationsfeld der Erde kann aus der Bahnana-
lyse von Satelliten bestimmt werden, dieser Ansatz ist auch bekannt als dynamische Satellitenmethode (REIGBER
1989). Gravitationsfeldlosungen, die rein auf Satellitenbeobachtungen beruhen, bezeichnet man als satellite-only
models. Aus gemessenen Satellitenpositionen kénnen Bahnstérungen abgeleitet werden. Die groiten Beschleu-
nigungen sind auf das (zeitvariable) Gravitationsfeld der Erde zuriickzufithren. Je kleiner der Abstand der
Satelliten zur Erdoberflache, desto grofler sind die gravitativen Beschleunigungen und desto kleinere Struktu-
ren des Erdschwerefeldes kénnen identifiziert werden. Die dynamische Gravitationsfeldbestimmung beruht auf
den Beobachtungsgleichungen, die den funktionalen Zusammenhang zwischen den Satellitenpositionen und den
unbekannten Gravitationsfeldparametern beschreiben. Da die analytische Losung der Newton-Eulerschen Bewe-
gungsgleichung sehr aufwendig ist und nicht den Genauigkeitsanspriichen der heutigen Beobachtungstechniken
geniigt, werden in der Geodéasie numerische Losungsansitze zur Satellitenbahn- und Gravitationsfeldbestimmung
eingesetzt. Die numerische Integration der Bewegungsgleichung kann als Anfangswertproblem (Volterrasche In-

tegralgleichung)
t

P(t) = a4+ ia(t—1a) + / (t — t)a(t')dt’ (3.8)

t'=ta

oder Randwertproblem (Fredholmsche Integralgleichung 2. Art)

T(1l—-71) fir 7 <7

3.9
T(1—-7") fir 7 >r1 (39)

r(1)=(1—7)rg+7rp — T //:0 K(r,ma(r)dr" mit K(r,7") = {

formuliert werden (EICKER 2006). Hierbei werden die Anfangspositionen und -geschwindigkeiten des Satelliten
mit r 4 und ¥ 4 bezeichnet und die Endpositionen mit r g. Bei der Losung der Randwertaufgabe wird die normierte
Zeit T = (t — ta)/T verwendet, die in Abh#ngigkeit von der zeitlichen Lénge T' = tp — t4 eines Bahnbogens
definiert ist. ¢4 steht fiir den Anfangszeitpunkt und ¢p fiir den Endzeitpunkt. In den Beobachtungsgleichungen
werden die Beschleunigungen in gravitative a) und nicht-gravitative Anteile a/,, geméaf

_ tati tid ¢ AOD hyd t L SR ER 1
a=Aay "+ Aa/" + Aa;” + Aa " + Aay ¥’ + Aay ™ + Aa,, + Aay )+ Aa, " + Aayy (3.10)

aufgeteilt. Die groiten Beschleunigungen werden vom quasi-statischen Gravitationsfeld der Erde Aazt““c her-
vorgerufen. Hinzukommen gezeitenbedingte periodische Beschleunigungen von Sonne, Mond und Planeten die
hier mit Aa?de bezeichnet werden. Sie beinhalten aufgrund der Elastizitat der Erde nicht nur die direkten
Ozean- und Atmosphérengezeiten, sondern auch die Gezeitendeformationen der festen Erde sowie die Auflast-
deformationen der Ozean- und Atmosphérengezeiten. Die Rotation der Erde ruft Deformationen der festen Erde
und der Ozeane hervor, die zu Gravitationsfelddnderungen fiihren und iiber die Beschleunigung Aalgo’f in den
Beobachtungsgleichungen beriicksichtigt werden. Gravitative Beschleunigungen Aa?OD , die auf nicht gezeiten-
bedingte aperiodische Kurzzeitmassenvariationen der Atmosphére und der Ozeane zuriickzufithren sind, werden
bei der zeitvariablen Gravitationsfeldbestimmung mit Hilfe von geophysikalischen Modellen beriicksichtigt, da
diese Effekte andernfalls die Lésungen durch Aliasing verfdlschen wiirden. In FLECHTNER (2007a) sind die so-
genannte AOD-Produkte (engl.: Atmosphere-Ocean-De-Aliasing-Productes) beschrieben, die am haufigsten bei
der Gravitationsfeldbestimmung beriicksichtigt werden. Die Beschleunigungen Aagydm und Aalges’5 aufgrund
von Massenverlagerungen in der kontinentalen Hydrosphére und anderen Subsystemen der Erde werden bei der
Gravitationsfeldbestimmung nicht mit Hilfe von geophysikalischen Modellen beriicksichtigt. Nicht gravitative
Kréfte, wie zum Beispiel der Luftwiderstand der Hochatmosphére, solare Strahlendruck und Erdalbedo, rufen
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ebenfalls Beschleunigungen Aaﬁg, Aaﬁf und Aaff hervor. Die nicht-gravitativen Kréafte sind kleiner als die

gravitativen Krifte und kénnen mit Hilfe von Modellen fiir die LAGEOS Satelliten aufgrund ihrer einfachen
Kugelform gut bestimmt werden (FLOHRER 2008) oder mit Akzelerometern (engl.: Accelerometer, ACC) an
Bord der GRACE Satelliten gemessen werden. Akzelerometer sind drei-achsige Beschleunigungsmesser, die im
Massenzentrum des Satelliten gelagert sind. Sie messen die Steuerungsspannungen, die notwendig sind um die
freibewegliche Testmasse in einem Kéfig, der fest mit dem Satellitenbus verbunden ist, bewegungslos zu halten.
Waéhrend der Kéfig von gravitativen und nicht-gravitativen Kraften beeinflusst wird, wirken auf die Testmas-
se nur gravitative Kréafte. Die gemessenen Steuerungsspannungen sind proportional zu den nicht-gravitativen
Beschleunigungen (SCHMIDT 2007). Aufgrund der hohen Messgenauigkeit miissen in der Newton-Eulerschen Be-
wegungsgleichung Korrekturen Aa:fgl angebracht werden, die den allgemein-relativistischen Effekt, der durch die
Raumkrimmung grofler Massen verursacht wird, beriicksichtigen. Bei der Mission GRACE wird die Position der
beiden Satelliten von GPS-Phasenmessungen abgeleitet. Der Abstand p (engl.: K-Band-Range, KBR) zwischen
den beiden Satelliten sowie die Entfernungsinderung p (engl.: K-Band-Range-Rate, KBRR) und die Relativbe-
schleunigung p (engl.: K-Band-Range-Acceleration, KBRA) werden von K-Band-Phasenmessungen berechnet.
Diese Beobachtungen koénnen zusétzlich fiir die dynamische Gravitationsfeldbestimmung genutzt werden. Die
Beobachtungsgleichungen basieren auf der geometrischen Beziehung zwischen der Relativbewegung und den
Bewegungen der Satelliten. Es gilt:

p=ejz-rip, p=epz- 1o und p=es- ¥1o+ ;(er - pz) (3.11)

mit e;2 = ria/ |ri2| dem Einheitsvektor des Abstandsvektors ris = ro — r; zwischen den beiden Satelliten
1 und 2, deren Positionen tiber die Ortsvektoren r; und rs beschrieben sind (EICKER 2006). Die Satelliten-
positionen werden in Form der Volterraschen Integralgleichung oder Fredholmschen Integralgleichung 2. Art
als Funktion der unbekannten Gravitationsfeldparameter beschrieben. Die niedrig-niedrig SST Beobachtungen
ermoglichen eine Identifizierung von kleineren Strukturen des Gravitationsfeldes der Erde. Mit Hilfe der Me-
thode der Kleinsten-Quadrate-Ausgleichung von hoch-niedrig und niedrig-niedrig SST Beobachtungen kénnen
unbekannten Parameter der Beobachtungsgleichungen geschatzt werden. Es gibt zwei Gruppen von unbekannten
Parametern. Parameter, die nur von Beobachtungen eines bestimmten Bahnbogens abgeleitet werden konnen,
wie zum Beispiel Anfangsposition und -geschwindigkeit des Satelliten, ACC- und KBR-Parameter sowie GPS-
Phasen-Ambiguitdten nennt man interne bogenspezifische Parameter. Die zweite Gruppe bilden die externen
bogenunabhéngigen Parameter, wie beispielsweise Gravitationsfeldparameter, die von Beobachtungen mehrerer
Bahnbdgen geschétzt werden. Aufgrund der Recheneffizienz und Stabilitat der Losungen werden meistens die
Parameter der Satellitenbahnen bei der Bestimmung des Gravitationsfeldes der Erde aus dem Gleichungssystem
der Ausgleichung reduziert. Auf diese Weise kann die Dimension des Gleichungssystems verringert werden, ohne
die Losung der geschitzten Gravitationsfeldparameter zu verdndern (SEITZ 2009). Die Gravitationsfeldbestim-
mung verlauft in mehreren Schritten:

(1) Elimination von Ausreiflern in den Beobachtungen und Bestimmung von Naherungswerten fiir die Satelli-
tenpositionen und -geschwindigkeiten (r4, ¥4, rg), ACC- und KBR-Parameter sowie GPS-Ambiguitéiten
und -Uhren pro Bahnbogen,

(2) iterative Bestimmung von Niherungsbahnen der niedrig fliegenden Satelliten (engl.: Low FEarth Orbit
Satellites, LEOS),

(3) Aufstellen von Normalgleichungen je Bahnbogen,

(4) Akkumulation der bogenweisen Normalgleichungen einer gewéhlten Zeitspanne (Woche, 10-Tage, Monat,
Jahre)

(5) Reduktion von bogenspezifischen Parametern (z.B. Anfangs- und Endpositionen sowie Geschwindigkeiten
der LEOS) des Normalgleichungssystems zur Minimierung des Rechenaufwands und

(6) iterative Bestimmung der Gravitationsfeldparameter mit Hilfe der Ausgleichungsrechnung nach der Me-
thode der kleinsten Quadrate (SCHMIDT 2007).

Die Normalgleichungen werden fiir jeden Bahnbogen aufgestellt. Je kiirzer die Bogenlinge ist, desto kleiner
ist der Einfluss der nicht modellierten Bahnstorungen und desto geringer sind die Datenliicken innerhalb eines
Bahnbogens. Je linger der Bahnbogen ist, desto besser kann der langwellige Anteil des Gravitationsfeldes der
Erde bestimmt werden. Die Wahl der Bogenlidnge ist folglich ein Kompromiss zwischen den Vorteilen kurz-
er und langer Bahnbogen. Die Beschleunigungen Aa?de, Aa;(’t, AaéOD , Aa,LLg, Aafff, Aafgp” und Aa:fgl sind
verhaltnisméafig gut bekannt und werden aus den Beobachtungsdaten reduziert. Die Summe der gravitativen Be-
schleunigungen Aa;m”c, Aagyd’"o und Aa;e“ wird in den Beobachtungsgleichungen parametrisiert als Funktion
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des Gravitationspotentials V. Die Gravitationsbeschleunigung ist der Gradient des Gravitationspotentials (SIGL
1973):
‘ v /o0
Aalt™tie(g, X, r) + Aalvio(0, A, 1) + Aajt (0,\,1) = VV(0,\,1) = ZV%A : (3.12)
'V /Or

Das Gravitationspotential der Erde wird gewohnlich in Form von sphérisch harmonischen normierten Kugelfunk-
tionskoeffizienten C,,,, und S,,, ausgedriickt, sieche Kapitel 3.2.3. Die Gravitationsfeldbestimmung entspricht
somit der Bestimmung von Kugelfunktionskoeffizienten, die das Gravitationsfeld der Erde représentieren, auch
Potentialkoeffizienten genannt. In der Ausgleichung werden die Zuschlige AC,,, und AS,,, zu dem a-priori
eingefiihrten statischen Gravitationspotential der Erde C°, und S°, geschiitzt, die im Idealfall auf unbekannte
Anteile des statischen Feldes und zeitliche Variationen zuriickzufiihren sind. Aufgrund von

e Fehlern der Messinstrumente (GPS, K-Band-Mikrowellenentfernungsmesssystem, Akzelerometer, Stern-
kamera, ...) der GRACE Satelliten,

e Fehlern der Hintergrundmodelle, die zur Bestimmung der Beschleunigungen Aazide, Aag"t, Aa?OD und

Aa:fgl verwendet werden,

o Diskretisierungsfehlern wegen des eingeschrénkten raumlich-zeitlichen Abtastens des Signals,
e Abbruchfehlern der Kugelfunktionsentwicklung und
e Parametrisierungsfehler der Beobachtungsgleichungen

enthalten die geschiitzten Zuschlige AC,,,, und AS,,,, systematische Fehler (SCHMIDT 2007). Als Ergebnis der
Gravitationsfeldbestimmung werden im Allgemeinen die normalisierten dimensionslosen Potentialkoeffizienten
Crm = C_'Sm + AC,ym und S, = ng + AS,,,, der Erde angeboten, ohne die Beitriige der Gezeiten und der
Kurzzeitmassenvariationen in der Atmosphére und den Ozeanen (Level-2-GSM-Produkt).

In dieser Arbeit werden sechs Gravitationsfeldlosungen zur Bestimmung von geophysikalischen Anregungsmecha-
nismen der Erdrotation verwendet. Die Gravitationsfeldlosungen unterscheiden sich beziiglich der verwendeten
Beobachtungen, modellierten Beschleunigungen und der zugrundeliegenden Berechnungsstrategien. Abbildung
3.3 gibt einen Uberblick iiber die Prozessierungsstrategien und in Tabelle 3.1 sind die Modelle zur Berechnung
der Beschleunigungen aufgelistet. Im Folgenden werden die sechs Gravitationsfeldlésungen kurz vorgestellt.

GFZ RL04, CSR RL04 und JPL RL04

PO.DAAC und ISDC bieten monatliche Gravitationsfeldlésungen der wissenschaftlichen GRACE Datenpro-
zessierungszentren GFZ, CSR und JPL an. Die Prozessierungsstrategien der drei Institutionen weisen grofie
Gemeinsamkeiten auf und sind in FLECHTNER (2007b), BETTADPUR (2007) und WATKINS und YUAN (2007)
beschrieben. An allen drei Zentren werden die Gravitationsfelder mit Hilfe der dynamischen Satellitenmethode
von GPS-SST und KB-SST Beobachtungen abgeleitet. Wahrend am CSR und JPL fiir die Auswertung der
GPS-SST Beobachtungen prazise Bahnen der GPS Satelliten vom IGS verwendet werden, werden am GFZ
institutsinterne GPS Bahnen eingesetzt. Vorteil der am GFZ bestimmten GPS Bahnen ist, dass sie in Bezug
auf die verwendeten Referenzsysteme, Hintergrundmodelle und Konstanten konsistent mit der Gravitations-
feldbestimmung sind (SCHMIDT 2007). An allen drei Institutionen basieren die Beobachtungsgleichungen auf
der Volterraschen Integralgleichung. Zur Reduktion bekannter Beschleunigungen werden nahezu die gleichen
Hintergrundmodelle und Beobachtungen eingesetzt, sieche hierzu Tabelle 3.1. Am CSR und JPL wird das quasi-
statische Gravitationsfeldmodell GIF22a (BETTADPUR 2007; TAPLEY et al. 2005) als a-priori Information in
die Ausgleichung eingefiihrt. Die Gravitationsfeldlosung des GFZ stiitzt sich hingegen auf das quasi-statische
Gravitationsfeldmodell EIGEN_GL04C (FORSTE et al. 2006). Es handelt sich hierbei um kombinierte Gravita-
tionsfeldmodelle, die nicht nur von Satellitendaten, sondern auch terrestrischen Daten abgeleitet werden. Das
GIF22a beinhaltet keine Gezeiteneffekte (tide-free system), wohingegen das EIGEN_GL04C die permanenten
Gezeitendeformationen der festen Erde berticksichtigt (zero-tide system). Bei der Berechnung der gravitativen
Beschleunigungen der festen Erdgezeiten wird dies entsprechend beriicksichtigt. Die Monatslosungen des GFZ,
CSR und JPL sind jeweils im gleichen System definiert wie die zugrundeliegenden quasi-statischen Gravitati-
onsfeldmodelle. Neben den GPS-SST und KB-SST Beobachtungen werden fiir die Gravitationsfeldbestimmung
die Naherungsbahnen der GRACE Satelliten benétigt. Zu diesem Zweck werden an jedem Institut diese Satelli-
tenbahnen bestimmt. Fiir jeden Bahnbogen mit der Bogenlédnge von einem Tag werden die Normalgleichungen
aufgestellt. Fiir die Berechnung der Monatslosungen werden die Normalgleichungen eines Monats akkumuliert
und um bogenspezifische Parameter reduziert. Mit Hilfe einer Ausgleichung werden die Potentialkoeflizienten
des zeitvariablen Gravitationsfeldes am GFZ, CSR und JPL monatsweise bestimmt. Am GFZ werden auch
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wochentliche Gravitationsfeldlosungen berechnet. Wahrend am GFZ und JPL Potentialkoeffizienten bis Grad
und Ordnung 120 geschatzt werden, werden am CSR, nur Kugelfunktionskoeffizienten bis Grad und Ordnung 60
bestimmt. Ein Uberblick iiber die gemeinsame Prozessierungsstrategie der drei Zentren GFZ, CSR und JPL ist
in der linken Spalte von Abbildung 3.3 gegeben. Die Gravitationsfeldlésungen werden in Form von sogenannten
Level-2-Produkten zur Verfiigung gestellt:

e Monatslosungen des Gravitationsfeldes der Erde ohne die Anteile der Gezeiten und der Kurzzeitmassen-
variationen in der Atmosphére und den Ozeanen (GSM-Produkte),

e Monatslosungen des nicht gezeitenbedingten Gravitationsfeldes der Atmosphére (GAA-Produkte),
e Monatslosungen des nicht gezeitenbedingten Gravitationsfeldes der Ozeane (GAB-Produkte),

e Monatslosungen des nicht gezeitenbedingten Gravitationsfeldes der Atmosphére (vertikale Integration)
und der Ozeane (GAC-Produkte) und

e Monatslosungen des nicht gezeitenbedingten Gravitationsfeldes des ozeanischen Bodendrucks (GAD-
Produkte).

Es gibt verschiedene Versionen (engl.: Release) von Gravitationsfeldlosungen, die sich beziiglich der Referenz-,
Krifte- und Beobachtungsmodelle unterscheiden. In dieser Arbeit werden jeweils die sogenannten Release 04
Monatslosungen verwendet.

DYNAMISCHE SATELLITENMETHODE

Anfangswertproblem Randwertproblem
Input Input Input Input
GPS SST|"| KB SS KB SST| SLR ‘ SLR ‘ ' GPS SST|"|KB SST
[ ]
Reduktion bekannter Beschleunigungen [ Addition der Signale
T T T
[ Eliminieren von Ausreilern und Bestimmung von Naherungswerten Reduktion von Mittlewert,
I im Trend und Jahressignal
[ Bestimmung der Naherungsbahnen der LEOS
I I = Berechnung der
Aufstellen der Normalgleichungen ] Potentialkoeffizienten
2 A4 L 2 ¥ L 2 ¥ -
Bogenweise NGL Bogenweise NGL Bogenweise NGL Bogenweise NGL Bestimmung Fler AutoT und
Kreuzkovarianzmatrizen
Bogenlange: 1 Tag Bogenlange: 1 Tag Bogenlange: 3 Tag Bogenlange: 60 Minuten
[ Aufstellen des ]
Prozessmodells
GPS SST |*|KB SST GPS SST|| KB SST| SLR SLR KB SST|
Akkumulierte NGL [ Parameterreduktion J Akkumulierte NGL Akkumulierte NGL Prozessmodell
Zeitraum: 1 Monat ¥ Zeitraum: 1 Monat Zeitraum: 1 Tag Zeitraum: 1 Tag
Akkumulierte NGL ‘ !
J Zeitraum: 10 Tage l [ Kalman-Glattungsansatz ]
4 R 2
[ Parameterreduktion ] [ Regularisierung ] [ Parameterreduktion ] [ Parameterreduktion ]
Ausgleichung ] [ Ausgleichung ] { Ausgleichung ] [ Ausgleichung ]
GFZ RL04, CSR RL04, JPL RL04 EIGEN-GRGS.RL02 CSR SLR RL04 ITG-GRACE2010
Cnm/Snm|Cnm/Snm|Cnm/Snm Cnm/Snm Cnm/Snm Cnm/Snm
N =120 N =60 N =120 N =50 N=3 N = 40

Abbildung 3.3: Gegentiberstellung von Verfahren zur Berechnung der Kugelfunktionskoeffizienten des zeitvariablen Gravi-
tationsfeldes der Erde. In den cremefarben eckigen Kdsten sind die Fingangsdaten, Zwischenprodukte und die geschdtzten
Ergebnisse dargestellt. Die einzelnen Rechenschritte sind in den weiflen Kdsten aufgelistet. Die Beobachtungen des K-
Band-Mikrowellenentfernungsmesssystems sind hier mit KB SST abgekiirzt und die Beobachtungen zu den GPS Satelliten
mit GPS SST. Zur Berechnung des ITG-Grace2010 wurden Daten des Atmospharenmodells ECMWEF (engl.: European
Centre for Medium-Range Weather Forecasts, ECMWEF (2008)), Ozeanmodells OMCT (engl.: Ocean Model for Circu-
lation and Tides, Thomas (2002), Dobslaw und Thomas (2007)) und Hydrologiemodells WGHM (engl.: Water GAP
Hydrology Model, Déll et al. (2008), Hunger und Déll(2008)) verwendet.
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Tabelle 3.1: In dieser Tabelle sind die Hintergrundmodelle und Beobachtungen externer Krafte aufgelistet, die die Insti-
tutionen GFZ, CSR, JPL, GRGS und IGG der Universitit Bonn bei der Gravitationsfeldbestimmung bericksichtigen.
Externe gravitative (hellgrau) und nicht-gravitative Krafte (dunkelgrau) beeinflussen Satellitenbahnen in Form von Be-

schleunigungen.

Krafte GFZ, CSR, JPL RL04 EIGEN-GRGS.RL02 ITG-Grace2010 | CSR SLR RL04

Quasi-statisches Gravitationsfeld der Erde:

Gravitationsfeld EIGEN_GL04C, GIF22a | EIGEN-GRGS.RL02.- | ITG-Grace2010s GGMO02C
MEAN-FIELD

Bezugsystem tide free, zero tide tide free zero tide zero tide

Gezeitenkrafte von Sonne und Mond:

Feste Erdgezeiten McCARTHY und PETIT (2004)

Ozeangezeiten FES2004 ‘ EOT08a [ FES2004 FES2004

Atmosphérengezeiten BIANCALE und BODE (2006)

Gezeitenkrafte von Planeten:

Drittkérper Gezeiten DE-405 | DE-403 [ DE-405 DE-405

Polgezeiten:

Feste Erde McCARTHY und PETIT (2004)

Ozeane DESAI (2002) | FES2004 | Desar (2002) FES2004

Kurzzeitmassenvariationen:

Atmosphére ECMWF ECMWF ECMWF ECMWF

Ozeane OMCT MOG2D OMCT OMCT

Oberflachenkrafte:

Luftwiderstand ACC ACC & Modelle ACC Modelle

Solarer Strahlendruck ACC ACC & Modelle ACC Modelle

Erdalbedo ACC ACC & Modelle ACC Modelle

Relativistischer Effekt:

Relativistischer Effekt | McCARrTHY und PETIT (2004)

EIGEN-GRGS.RL02

Am Centre National d’Etudes Spatiales/Group de Recherches de Géodésie Spatiale (CNES/GRGS) werden 10-
Tage Gravitationsfeldlosungen berechnet und zur Verfiigung gestellt. Diese Gravitationsfeldbestimmung basiert
ebenfalls auf der dynamischen Satellitenmethode, formuliert als Anfangswertproblem. Die Berechnungsstrategie
unterscheidet sich jedoch deutlich von der der GRACE Datenprozessierungszentren GFZ, CSR und JPL. Ne-
ben den GPS-SST und KB-SST Beobachtungen der Mission GRACE werden am GRGS zur Stabilisierung des
langwelligen Anteils der Gravitationsfeldlosungen auch SLR Beobachtungen der LAGEQOS Satelliten verwendet.
Aufgrund der grofien Flughohe der LAGEOS Satelliten und ihrer einfachen Kugelform kénnen die Bahnen der
LAGEQOS Satelliten mit Hilfe von SLR genauer bestimmt werden als die Bahnen der GRACE Satelliten mit
GPS-SST und ACC Beobachtungen. Die absolute Position der LAGEOS Satelliten kann mit 2 cm Genauig-
keit bestimmt werden, die Position der GRACE Satelliten hingegen nur mit 5 cm Genauigkeit. Je genauer die
Bahnen von Satelliten bestimmt werden kénnen, desto genauer konnen auch die Kugelfunktionskoeffizienten
des Gravitationsfeldes der Erde bestimmt werden. Da die LAGEOS Satelliten wesentlich weiter von der Erd-
oberflache entfernt sind als die GRACE Satelliten, kénnen sie nur zur Bestimmung von Potentialkoeffizienten
bis Grad und Ordnung 10 genutzt werden (LEMOINE et al. 2007). Insbesondere der grofite Term Cog, der die
Abplattung der Erde beschreibt, kann mit LAGEOS besser bestimmt werden als mit GRACE (FORSTE et al.
2006). Deshalb tragen bei der Gravitationsfeldbestimmung die SLR Beobachtungen der LAGEOS Satelliten etwa
90% zur Schatzung des Koeffizienten Cyg bei, wihrend die anderen Potentialkoeffizienten beinahe zu 100% von
GPS-SST und KB-SST Beobachtungen abgeleitet werden. Am GRGS werden fir die Gravitationsfeldbestim-
mung nicht nur N&herungsbahnen der GRACE sondern auch der LAGEOS Satelliten ben&tigt. Zur Reduktion
bekannter Beschleunigungen werden zum Teil andere Hintergrundmodelle eingesetzt als am GFZ, CSR und
JPL, siehe Tabelle 3.1. Die Beschleunigungen aufgrund der nicht gezeitenbedingten Kurzzeitmassenvariationen
der Ozeanen werden vom Ozeanmodell MOG2D (CARRERE und LYARD 2003) abgeleitet. Im Gegensatz zum
Ozeanmodell OMCT, dem De-Aliasing-Produkt des GFZ, CSR und JPL, handelt es sich bei MOG2D nicht um
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ein baroklines Zirkulationsmodell sondern um ein barotropes Zirkulationsmodell. Barotorpe Ozeanmodelle sind
einfacher und schneller zu berechnen als barokline Modelle. Im Gegensatz zu baroklinen Ozeanmodellen wird
bei barotorpen Modellen der Niederschlag und die Verdunstung nicht zur Beschreibung von thermodynamischen
Effekten beriicksichtigt. Sie sind folglich realitétsferner. Fiir Perioden kleiner als 100 Tage sind die Unterschiede
der modellierten ozeanischen Massenvariationen allerdings vernachlassigbar klein. Deshalb eignen sind beide
Ozeanmodelle als De-Aliasing-Produkte fiir die Gravitationsfeldbestimmung (FLECHTNER et al. 2006). Die
Oberflachenkrifte, die die Satellitenbahnen der LAGEOS Satelliten storen, werden nicht wie bei der Mission
GRACE mit Hilfe von Akzelerometern gemessen, sondern mit Hilfe von Modellen modelliert. Am GRGS wird
das mittlere periodische Gravitationsfeldmodell EIGEN-GRGS.RLO2.MEAN-FIELD als a-priori Modell verwen-
det. Es basiert auf GRACE und LAGEOS Daten von 4.5 Jahren (satellite-only model) und beinhaltet keine
Gezeiteneffekte (tide-free system). Die gravitativen Beschleunigungen aufgrund der festen Erdgezeiten beinhal-
ten deshalb den Anteil der permanenten Gezeitendeformation. Nach der Bestimmung der N#dherungsbahnen
werden fiir jeden Bahnbogen mit der Bogenldnge von einem Tag die Normalgleichungen aufgestellt und um bo-
genspezifische Parameter reduziert. Im Gegensatz zum GFZ, CSR und JPL werden am GRGS 10-Tageslésungen
berechnet, das bedeutet, die Normalgleichungen von 10 Tagen werden akkumuliert. Mit Hilfe einer Regularisie-
rung basierend auf den formalen Fehlern der Potentialkoeffizienten wird die Losung der Ausgleichung auf das
mittlere periodische Gravitationsfeldmodell EIGEN-GRGS.RL02.MEAN-FIELD gezwungen (BRUINSMA et al.
2010). Mit Hilfe der Ausgleichung werden die Potentialkoeffizienten bis Grad und Ordnung 50 des zeitvariablen
Gravitationsfeldes der Erde bestimmt. Ein Uberblick iiber die Prozessierungsstrategie am GRGS gibt Abbil-
dung 3.3. Ahnlich wie am GFZ, CSR und JPL werden die Produkte GSM, GAA und GAB angeboten. Fiir die
Untersuchungen dieser Arbeit wurden die Release 02 10-Tageslosungen genutzt.

CSR SLR RL04

Am CSR werden auch monatliche Losungen fiir die Potentialkoeffizienten bis Grad und Ordnung 3 berechnet,
die auf SLR Beobachtungen zu den fiinf Satelliten: Starlette, Ajisai, Stella, LAGEOS 1 und 2 beruhen. In Abbil-
dung 3.3 ist die Berechnungsstrategie dargestellt. Sie beruht auf der dynamischen Satellitenmethode, formuliert
als Anfangswertproblem. Im ersten Schritt werden die Naherungsbahnen der fiinf SLR-Satelliten bestimmt. Es
werden nahezu die gleichen Hintergrundmodelle eingesetzt, die auch am GFZ, JPL und CSR zur Bestimmung
der RL04 Gravitationsfeldlosungen verwendet werden (CHENG et al. 2011). Als a-priori Gravitationsfeldmodell
wurde hier das kombinierte Gravitationsfeldmodell GGMO02C benutzt, das von GRACE und terrestrischen Be-
obachtungen abgeleitet wurde. Da das GGMO2C im zero tide system definiert ist, muss bei der Berechnung
der Beschleunigungen aufgrund der festen Erdgezeiten der permanente Anteil nicht beriicksichtigt werden. Im
nachsten Schritt werden die Normalgleichungen fiir jeden Bahnbogen mit der Bogenliange von 3 Tagen aufge-
stellt. Zur Berechnung der Monatslosungen werden die Normalgleichungen eines Monats akkumuliert und um
Parameter reduziert. Mit Hilfe einer Ausgleichung werden die Potentialkoeffizienten bis Grad und Ordnung 3
gemeinsam mit den Luftwiderstandsparametern oder den empirischen Beschleunigungsparametern entlang der
Satellitenbahn bestimmt (CHENG et al. 2011). Derzeit werden am CSR nur die Potentialkoeffizienten zweiten
Grades angeboten.

ITG-Grace2010

Das Institut fiir Geodésie und Geoinformation (IGG) der Universitat Bonn bietet téagliche und monatliche Gra-
vitationsfeldlosungen an. Im Rahmen dieser Arbeit wurden die téglichen Gravitationsfeldlosungen verwendet,
da diese mit Hilfe eines Kalman-Filters geglattet werden und somit keine Ausreifler in den Potentialkoeffizienten
zweiten Grades enthalten. Im Gegensatz zu den anderen Instituten (GFZ, CSR, JPL und GRGS) beruht die
Gravitationsfeldbestimmung auf der Fredholmschen Integralgleichung 2. Art (Randwertaufgabe). Die Prozes-
sierungsstrategie ist in der rechten Spalte von Abbildung 3.3 dargestellt. In EICKER (2006) und MAYER-GURR
et al. (2007) ist das Prinzip des Berechnungsverfahrens, das am IGG der Universitdt Bonn eingesetzt wird,
ausfiihrlich beschrieben. Auf der Internetseite http://www.igg.uni-bonn.de/apmg/index.php?id=itg-grace2010
und in KURTENBACH et al. (2012) sind die Details zur Berechnung der téglichen Gravitationsfeldlésungen ge-
geben. Im ersten Schritt werden mit Hilfe der GPS-SST Beobachtungen die Néherungsbahnen der GRACE
Satelliten berechnet. Im Gegensatz zu den anderen Gravitationsfeldlosungen werden hier die Naherungsbahnen
der GRACE Satelliten nicht dynamisch sondern kinematisch bestimmt. Das hat den Vorteil, dass keine dynami-
schen Vorinformationen aus einem Referenzschwerefeld benotigt werden. Ferner werden die Normalgleichungen
fiir die KB-SST Beobachtungen fiir Bahnbogen mit einer Bogenldnge von 60 Minuten aufgestellt. Zur Reduktion
bekannter Beschleunigungen werden dhnliche Hintergrundmodelle verwendet wie am GFZ, CSR und JPL bis
auf das quasi-statische Gravitationsfeldmodell und das Ozeangezeitenmodell, siehe hierzu Tabelle 3.1. Am IGG
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wird das Satellitenmodell ITG-Grace2010s als a-priori Modell verwendet, das im zero tide system definiert ist.
Dementsprechend wird bei der Berechnung der Beschleunigungen aufgrund der festen Erdgezeiten der permanen-
te Anteil nicht beriicksichtigt. Am IGG wird nicht das hydrodynamische Ozeangezeitenmodell FES2004 (LYARD
et al. 2006), sondern das empirische Ozeangezeitenmodell EOT08a (SAVCENKO und BoscH 2008) verwendet.
Ein Vorteil des EOTO08a ist, dass es auf Daten zahlreicher Altimetermissionen beruht. Anschlieend werden die
Normalgleichungen eines Tages akkumuliert. Damit bei der Berechnung von téglichen Gravitationsfeldlésungen
aufgrund der hohen zeitlichen Auflésung und der geringeren Redundanz keine Genauigkeitsverluste auftreten,
werden zusatzlich raumliche und zeitliche Korrelationen eingefiihrt, die von geophysikalischen Modellen abge-
leitet werden. Zur Bestimmung des sogenannten Prozessmodells werden die Daten des Atmosphérenmodells
ECMWEF, Ozeanmodells OMCT und Hydrologiemodells WGHM fiir den Zeitraum 1976 bis 2000 verwendet.
Nach Reduktion von Mittelwert, Trend und Jahressignal werden sphérisch harmonische Koeffizienten abge-
leitet, die zur Berechnung der empirischen Auto- und Kreuzkorrelationsmatrizen benotigt werden, welche die
Matrix des dynamischen Verfahrens beschreiben. Mit Hilfe des Kalman-Glattungsansatzes werden die Gravi-
tationsfeldbeobachtungen und das Prozessmodell vereinigt. Nach Reduktion bogenspezifischer Parameter wird
das Normalgleichungssystem gelost. Das IGG der Universitdt Bonn bietet unter anderem tégliche Kugelfunk-
tionskoeffizienten bis Grad und Ordnung 40 des Gravitationsfeldes der Erde an. Neben den GSM-Produkten
werden auch die Produkte GAA, GAB und GAC angeboten.

3.2.3. Modellierung des zeitvariablen Gravitationsfeldes der Erde

Das Gravitationsfeld der Erde wird iiber das Gravitationspotential dargestellt. Das Gravitationspotential ist eine
skalare Grofe, die die potentielle Energie eines Korpers im Gravitationsfeld beschreibt. Es wird geometrisch in
Form von Aquipotentialﬁéichen dargestellt. Aquipotentialﬁéichen sind Gleichgewichtsflichen entlang denen keine
Beschleunigungen wirken, da sie ein konstantes Schwerepotential W = konst besitzen (GERLACH 2003). Haufig
wird das Geoid zur Schwerefeldrepresentation verwendet, da es die Aquipotentialfliche des Erdschwerefeldes ist,
die den mittleren Meerespiegel am besten approximiert (TORGE 2003). Das Gravitationspotential kann mit Hilfe
von geodatischen Raumbeobachtungen, wie in Kapitel 3.2.2 beschrieben, bestimmt werden oder von der Massen-
beziehungsweise Dichteverteilung der Erde abgeleitet werden. Gemafl dem Newton’schen Gravitationsgesetz
ist das Gravitationspotential V' der Erde fiir einen Punkt P zum Zeitpunkt ¢ definiert als Integral iiber alle
infinitesimalen Volumenelemente d¥¢g = ré sin fgdAqdfgdrg des Erdkdrpers ¥ mit der Dichte pg.

0o, g,T0,t
V(Op,Ap,rp,t) = G [ ’)(QZSQQ)CZZQ (3.13)
b

Der Berechnungspunkt P sowie die Integrationspunkte @ sind tiber die geozentrischen sphérischen Koordinaten
6 (Kobreite), A (Lange) und r (radialer Abstand) festgelegt. Der Abstand zwischen dem Berechnungsort und dem
jeweiligen Volumenelement wird tiber Ipg beriicksichtigt. Anderungen AV (0p,Ap,rp,t) = V(0p,Ap,rp,t) —
V(0p, \p,rp) des Gravitationspotentials V gegeniiber einem langjihrigen Mittelwert V konnen analog aus den
zugrundeliegenden Dichtednderungen Ap(6p, Ap,rp,t) = p(0p, Ap,rp,t) — p(0p, A\p,rp) der einzelnen Volu-
menelemente der Erde abgeleitet werden. Da die Dichteverteilung der Erde nicht hinreichend bekannt ist, wird
das Gravitationspotential im Auflenraum der Erde gewohnlich durch eine konvergierende Kugelfunktionsent-
wicklung reprisentiert, die die Laplacesche Differentialgleichung V2V = 0 erfiillt. Das Gravitationspotential
entspricht somit im Auflenraum der Erde einer harmonische Funktion, das bedeutet, es ist eine stetige Funktion
mit stetigen ersten und zweiten Ableitungen (TORGE 2003).

Kugelfunktionsentwicklung von Gravitationspotentialdinderungen

Die Reihenentwicklung des Gravitationspotentials in Kugelfunktionen entspricht einer Fourier-Reihe auf der
Kugel. Die Kugelfunktionsentwicklung des Gravitationpotentials beruht auf der Kugelfunktionsentwicklung des
reziproken Abstandes [pgo. In HEISKANEN und MORITZ (1967) ist die Herleitung der Kugelfunktionsentwick-
lung ausfithrlich beschrieben. Die Kugelfunktionsentwicklung der Gravitationspotentialdnderungen auf einer
Kugelschale mit Radius rp = R (mittlerer Erdradius, dquatorialer Erdradius, ...) lautet:

N n
M _ _ _
AV (0p, A\p,t) = G g g P (cos 0p)[ACHm (t) cosmAp + ASp, (t) sinmAp]. (3.14)

Dabei bezeichnet P,,,(cos#) die vollstindig normierten zugeordneten Legendre Polynome von Grad n und
der Ordnung m. Die zeitvariablen vollstdndig normierten dimensionslosen Potentialkoeffizienten AC),,,(t) und
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ASpm(t) repréasentieren die Dichtednderungen der Erde und sind definiert iiber

nm<t>} (1+ k)

3 — cos MAQ
= : Ac(0o, 2o, t) P, 0 dog. 3.15
ASum() [ (2n+1) 47rRﬁe£f (0, Aq: ) Prim (cos Q){SinmAQ} g (3.15)

>
QN

In dieser Gleichung wird die Masse M der Erde iiber das Volumen einer Kugel mit Radius R und mittlerer
Dichte p. = 5517% der Erde beschrieben (M = %Rsﬂpe). Die Anderungen der Potentialkoeffizienten sind
definiert als Integral iiber alle spharischen Oberflaichenelemente dog = sinfgdfgdAg mit zeitvariabler Ober-
flachendichtednderung Aco. Es wird angenommen, dass Dichtednderungen Ap im System Erde innerhalb einer
diinner Schicht mit Dicke H auf der ndherungsweise sphérischen Erdoberflache stattfinden. Die Oberflachendich-
tedinderungen lassen sich durch radiale Integration der Dichtednderungen Ap iiber eine diinne Schicht ableiten.
Wie bereits in Kapitel 2.3.2 erwdhnt wurde, rufen Massenverlagerungen aufgrund der Elastizitdt der Erde
Auflastdeformationen hervor, die das Gravitationspotential der Erde zusétzlich beeinflussen. Mit Hilfe der gra-
dabhéngigen Love’schen Auflastzahlen k!, kann dieser indirekte Effekt beriicksichtigt werden. Die Love’schen
Auflastzahlen basieren auf den globalen rheologischen Eigenschaften der Erdkruste und des oberen Erdmantels.
Es gibt zahlreiche Losungen fiir die Love’schen Auflastzahlen, die sich beziigliche des zugundeliegenden Erd-
modells, der Integration der Bewegungsgleichung und der Randbedingungen unterscheiden, siehe hierzu zum
Beispiel FARRELL (1972) und WAHR et al. (1998).

Am Beispiel von dquivalenten Wasserhohen wird in dieser Arbeit untersucht, inwiefern die Ergebnisse von
der Wahl der Love’schen Auflastzahlen abhéngen. Aquivalente Wasserhohen beschreiben die Massenverteilung
und werden haufig zur Schwerefeldreprasentation verwendet. Die Formeln zur Berechnung der &quivalenten
Wasserhohen werden im anschlieBenden Abschnitt vorgestellt. Abbildung 3.4 zeigt die Ergebnisse von FAR-
RELL (1972) und WAHR et al. (1998) fiir die Love’schen Auflastzahlen bis Grad 100 sowie deren prozentua-
le Abweichungen zu einander. Beide Losungen beriicksichtigen die Anelastizitdt des Erdmantels nicht. Die-
se Vernachléssigung bewirkt allerdings nur einen kleinen Fehler bei der Bestimmung von dquivalenten Was-
serhohen (WAHR et al. 1998). Die prozentualen Abweichungen der beiden Losungen schwanken zwischen +4%
und liegen im Mittel bei etwa 0.3%. Diese Abweichungen bewirken Unterschiede in dquivalenten Wasserhohen
von £0.02 cm, siehe hierzu Abbildung 3.5. Folglich hat die Wahl der Love’schen Auflastzahlen keinen signifi-
kanten Einfluss auf die Bestimmung der &quivalenten Wasserh6hen, vergleiche VAN DAM et al. (2003).
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Abbildung 3.4: Auf der linken Seite sind die Love’schen Auflastzahlen von (blaw) und (rot) dargestellt. Auf der rech-
ten Seite sind prozentualen Abweichungen der beiden Losungen zu einander aufgetragen sowie die mittlere prozentuale
Abweichung.

Darstellung von Gravitationspotentialdinderungen in Form von adquivalenten Wasserhéhen

Mit Hilfe von geophysikalischen Modellen werden Massenanomalien in den Ozeanen und der kontinentalen Hy-
drosphére haufig iiber Variationen A von aquivalenten Wasserhchen ewh dargestellt. Es handelt sich hierbei
um eine Einheit zur Messung von Druckénderungen, die den einfachen Bezug zu den zugrundeliegenden Mas-
senvariationen erlaubt. Ein Meter Wassersiule entspricht zum Beispiel einer Oberfliichendichte von 1000 kg/m?
(0 = ewh - p,,) und einem Druck von 98 mbar fiir eine Wasserdichte p,, von 1000 kg/m?® und eine Schwere
g von 9.8 m/s?> (p = ewh - p,, - g), sieche PETERS (2007). Die fiquivalenten Wasserhéhen kénnen mit Hilfe der
globalen sphérisch harmonischen Synthese GSHS von den normierten dimensionslosen Potentialkoeffizienten des
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Gravitationsfeldes berechnet werden:

Aewh(0p, A\p,t) = RPe Z Z 27:_';/1 m (o8 0p)[AC () cosmAp + ASym (t) sinmAp]. (3.16)

Ersetzt man in Gleichung 3.15 die Oberflichendichteinderungen durch Aewh - p,, so kénnen die normierten
dimensionslosen Potentialkoeffizienten auch iiber die globale sphérisch harmonische Analyse GSHA von den
aquivalenten Wasserhohen abgeleitet werden:

A%(w}(ukm. o ﬂAewth,AQ,t)pnm(cose@{CWQ}dm. 3.17)

sinmAg

(2n+1) 47 Rp. )

[cm]
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Abbildung 3.5: Differenzen der daquivalenten Wasserhéhen aufgrund unterschiedlicher Love’scher Auflastzahlen, die vom
GRACE GFZ RL04 Schwerefeldmodell (GSM+GAD) fir Februar 2008 mit dem Gaufs-Filter mit 500 km Filterradius
(links) abgeleitet wurden und mit dem DDKI1-Filter mit Glittungsparameter a = 10'* (rechts). Die unterschiedlichen
Filtertechniken werden im einem spateren Abschnitt erkldrt.

Trennung kontinentaler und ozeanischer Gravitationsfeldanderungen

Eine Trennung der integralen Gravitationsfelddnderungen in die einzelnen Beitrage der kontinentalen Hydro-
sphare und der Ozeane erfordert den Einsatz von Filtertechniken und Land-Ozean-Masken. Die Fehler der
Kugelfunktionsentwicklung steigen mit zunehmendem Grad an, weil die Signalstiarke des Gravitationsfeldes der
Erde mit zunehmendem Grad der Kugelfunktionsentwicklung abnimmt (FARRELL 1972). Deshalb diirfen die
Potentialkoeffizienten hoheren Grades nicht vollstandig bei der Berechnung von Gravitationsfeldfunktionalen,
wie zum Beispiel dquivalenten Wasserhohen, berticksichtige werden. Mit Hilfe von Filtern kénnen die hoch-
frequenten Anteile des Gravitationsfeldes der Erde im Ortsbereich oder im Spektralbereich reduziert werden.
Im Ortsbereich entspricht die Filterung einer rechenintensiven Faltung des Signals mit einer Gewichtsfunktion
und im Spektralbereich einer einfachen Multiplikation von Gewichtskoeffizienten. In dieser Arbeit wurde die
Filterung im Spektralbereich durchgefiihrt. Die Gewichtskoeffizienten isotroper Filter (Tiefpassfilter, Pellinen-
Filter, Gau3-Filter, Hann-Filter, ...) hingen nur vom sphérischen Abstand zwischen dem Berechnungs- und
Integrationspunkt ab sowie vom Grad der Kugelfunktionsentwicklung (PETERS 2007). Es handelt sich folglich
um richtungsunabhéngige Glattungsfilter. In dieser Arbeit wurde der Gauf3-Filter zur Trennung kontinentaler
und ozeanischer Gravitationsfelddnderungen eingesetzt, da dieser isotrope Filter am héufigsten zur Glattung
der zeitvariablen GRACE Gravitationsfeldlosungen verwendet wird. In WAHR et al. (1998) sind die Formeln zur
Berechnung der Gewichtskoeflizienten des GauB3-Filters W,, gegeben. Die geglétteten dquivalenten Wasserhéhen
erhélt man durch entsprechende Multiplikation der Gewichtskoeffizienten, gemaf

. (2n +1) _ _ ,
Aewh(0p, Ap, t) Rp ZZ 1”;; 2 (€08 09) [AC i (£) cOSTAP + ASppm () sinmAp).  (3.18)

In Abbildung 3.6 sind auf der linken Seite dquivalente Wasserhchen dargestellt, die mit Hilfe des GauB-Filters
mit 500 km Filterradius von Gravitationsfelddnderungen (GSM + GAD) abgeleitet wurden. Da bei der Berech-
nung der dquivalenten Wasserhthen der lineare Trend der zeitvariablen Gravitationsfelddnderungen abgezogen
wurde, spiegeln sie iiber Land die Gravitationsfelddnderungen der kontinentalen Hydrosphére wieder und tiber
den Ogzeanen die Gravitationsfelddnderungen aufgrund des ozeanischen Bodendrucks. Durch die Verwendung
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des Level-2-Produktes GAD wird die inverse Reaktion des Ozeans auf Luftdruckédnderungen (inverser Baro-
metereffekt) beriicksichtigt. Die dquivalenten Wasserhohen spiegeln keine Gravitationsfelddnderungen aufgrund
von post-glazialen isostatischen Landhebungen und Massenverlagerungen im Erdkern und Erdmantel wider, weil
sie mit Hilfe des linaren Trends weitestgehend reduziert wurden. Geméfl der Empfehlungen von BETTADPUR
et al. (2006) werden die Potentialkoeffizienten nullten und ersten Grades der GAD Produkte gleich Null gesetzt.
Da die Potentialkoeffizienten Co mit GRACE nicht so genau bestimmt werden kénnen, werden diese durch SLR
Zeitreihen ersetzt (CHENG und TAPLEY 2004). Die dquivalenten Wasserhohen weisen deutliche Streifenstruktu-
ren in Nord-Siid-Richtung auf, die nicht auf geophysikalischen Massenverlagerungen beruhen, sondern auf die
Geometrie der GRACE Mission und Prozessierungsfehler der Gravitationsfeldbestimmung zuriickzufiihren sind.
Da die Modellfehler nicht richtungsunabhéngig sind, eignen sich anisotrope Filter, wie zum Beispiel von HAN
et al. (2005), SWENSON und WAHR (2006), CHAMBERS (2006) und KUSCHE (2007), besser zur Glattung der
Gravitationsfeldlosungen der Mission GRACE. Die Gewichtskoeffizienten dieser Filter sind vom Ort des Be-
rechnungspunktes abhéngig sowie vom Grad und der Ordnung der Kugelfunktionsentwicklung. Mit Hilfe dieser
Filter konnen fehlerhafte Korrelationen der Potentialkoeffizienten reduziert werden. In dieser Arbeit wurde der
anisotrope Filter DDK, der in KUuscHE (2007) und (2009) beschrieben ist, verwendet. Im Gegensatz zu den
anderen anisotropen Filtern ist bei diesem Filter anschlieBend keine zusétzliche Glattung mehr notwendig. In
Abbildung 3.6 sind auf der rechten Seite dquivalente Wasserhéhen dargestellt, die mit Hilfe des DDK1-Filters mit
Glittungsparameter a = 10'* von einer GRACE Gravitationsfeldlosung abgeleitet wurden. Diese dquivalenten
Wasserhohen weisen keine Streifenstrukturen auf.
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Abbildung 3.6: Aquivalente Wasserhéhen abgeleitet vom GRACE GFZ RL0J Schwerefeldmodell (GSM + GAD) fir
Februar 2003 mit dem Gauf-Filter mit 500 km Filterradius (links) und mit dem DDK1-Filter mit Gldattungsparameter
a = 10" (rechts).

Ein Nachteil der Filterung von Gravitationsfeldanderungen ist, dass sie nicht nur eine Glattung des Signals
bewirkt, sondern auch eine Reduktion. Das bedeutet, reale Anteile des Signals aufgrund von geophysikalischen
Prozessen im System Erde gehen verloren. Nach dem Prinzip das in Abbildung 3.7 dargestellt ist, wurde unter-
sucht, welcher Filter besser zur Trennung von kontinentalen und ozeanischen Beitragen geeignet ist.

Die Potentialkoeffizienten der Gravitationsfeldprodukte GSM und GAD werden mit dem Gauf-Filter und
DDKI1-Filter gefiltert. Mit Hilfe der globalen spharisch harmonischen Synthese werden geglattete aquivalen-
te Wasserhohen Aewh@®*® und AewhPPK! abgeleitet. Anschlieend werden mit Hilfe von Land-Ozean-Masken
(maske;, maske,) die Land- bzw. Ozeangebiete separiert. Hier wurden Land-Ozean-Masken verwendet, die aus
Nullen und Einsen bestehen und somit Spriinge entlang der Kiisten bewirken. An diesen Unstetigkeitsstellen
treten bei Fourier-Reihenentwicklungen Uber- und Unterschwinger auf. Dieses Verhalten wird in der Mathema-
tik als Gibbssches Phénomen bezeichnet. Ferner tritt bei der Fourier-Reihenentwicklung der sogenannte Leck-
Effekt (engl.: Leakage effect) auf, das bedeutet Signalanteile innerhalb und auBerhalb des betrachteten Gebietes
beeinflussen jeweils die angrenzenden Regionen. Es wurde iiberpriift, ob der Gibbssche-Effekt und/oder der
Leck-Effekt durch verwenden einer Land-Ozean-Maske (maskeZ @8 maske$**#) mit sanfteren Ubergéingen von
Null zu Eins verringert werden kann. Dazu wurde die Land-Ozean-Maske, wie in SWENSON und WAHR (2002)
beschrieben, mit Hilfe des Gauf3-Filter mit 200 km Filterradius gefiltert. Abbildung 3.8 zeigt, dass mit Hilfe der
geglatteten Land-Ozean-Masken zwar die Auswirkungen des Gibbschen-Phédnomens reduziert werden kénnen,
dafiir nimmt aber der Leck-Effekt entlang der Kiisten zu. Da der Gibbsche-Effekt kleiner ist als der Leck-
Effekt, sind Land-Ozean-Masken bestehend aus Nullern und Einsern fiir globale Untersuchungen inklusive der
Kiistengebiete besser geeignet.
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Abbildung 8.7: Untersuchung von Fehlereinfliisse der Filter und Masken bei der Bestimmung kontinentaler und ozeani-
scher Gravitationsfeldinderungen.
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Abbildung 3.8: Differenzen geglitteter dquivalenter Wasserhohen abgeleitet vom GRACE GFZ RL04 Schwerefeldmo-
dell (GSM+GAD) fiir Februar 2003: Links AewhPPX! — (AewhTaskee 4 Aewhzisdkel) und rechts AewhPPKl —

GauB Gauf3
maske maske
(Aewhozean ° + Aewh i )

land

AnschlieBend wurden mit Hilfe der globalen sphirisch harmonischen Analyse die Potentialkoeffizienten AC!¥dro
und ASh¥dre - die die Massenverlagerungen der kontinentalen Hydrosphire repriisentieren, berechnet eben-
so wie die Potentialkoeffizienten AC?7¢" und AS%?¢"  die auf Massenverlagerungen in den Ozeangebie-
ten zuriickzufiihren sind. Ein Vergleich der Summe der kontinentalen und ozeanischen Potentialkoeffizienten
(AChydro + ACozean  AShydro 4 AGozean) mit den urspriinglichen ungefilterten Potentialkoeffizienten gibt
Aufschluss iiber die Auswirkungen von Filtern und Masken auf das Signal. Da in dieser Arbeit nur die Po-
tentialkoeffizienten AC5; und ASy; zur Berechnung der Anregungsmechanismen benétigt werden, werden hier
nur die prozentualen Abweichungen dieser Koeflizienten angegeben. Fiir den GauB-Filter liegen sie im Mittel
bei 1.3% und fiir den DDKI1-Filter bei 0.3%. Das bedeutet, bei der Verwendung des DDK1-Filters in Kom-
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bination mit Land-Ozean-Masken gehen weniger reale Signalanteile verloren als beim Gauf-Filter. Aufgrund
der Ergebnisse dieser Untersuchungen werden die kontinentalen und ozeanischen Potentialkoeffizienten in dieser
Arbeit mit Hilfe des DDK1-Filters und den ungeglatteten Land-Ozean-Masken von den zahlreichen GRACE
Gravitationsfeldlosungen abgeleitet.

3.2.4. Drehimpulsfunktionen - Integraler, ozeanischer und hydrologischer Masseneffekt

Die Gravitationsfeldanderungen werden von Massenverlagerungen im System Erde hervorgerufen und erlauben
somit einen Riickschluss auf Anregungsmechanismen der Polbewegung, die mit Hilfe der Drehimpulsfunktio-
nen X1 und ys beschrieben werden. Die Gleichungen 2.45 zur Berechnung der Drehimpulsfunktionen wurden
bereits in Kapitel 2.3.2 vorgestellt. Zur Berechnung der dquatorialen Drehimpulsfunktionen, die sich aufgrund
von Massenverlagerungen ergeben, benétigt man die zeitabhangigen Trégheitsmomente Al; 3 und Al 3. Die
relativen Drehimpulse hy und hy werden gleich Null gesetzt. Die Trégheitsmomente Al; 3 und Al 3 kdnnen
gemi LAMBECK (1980) von den normalisierten dimensionslosen Potentialkoeffizienten zweiten Grades AC+q;
und AS5; abgeleitet werden:

AILg( = —R2\/7A021 und AIQ 3( = —RQ\/7A521 (319)

In dieser Arbeit werden die Potentialkoeffizienten der zeitvariablen Gravitationsfeldmodelle GFZ RL04, JPL
RL04, CSR RL04, EIGEN-GRGS.RL02, CSR SLR RL04 und ITG-Grace2010 zur Bestimmung des integralen
Masseneffektes sowie der ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte verwendet. Da hier nur die dquatorialen
Drehimpulsfunktionen berechnet werden, spielt es keine Rolle, ob die zeitvariablen Gravitationsfeldmodelle im
tide-free oder zero-tide system gegeben sind, siehe hierzu Kapitel 2.3.2. Im Folgenden wird erlautert, wie der
integrale Masseneffekt sowie die ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte mit Hilfe von gravimetrischen
Raumbeobachtungen bestimmt werden.

Integraler Masseneffekt

Der integrale Masseneffekt wird von den Potentialkoeffizienten der Level-2-Produkte GSM und GAC abgeleitet.
Fiir den Fall, dass die Potentialkoeffizienten nicht als Monatsmittelwerte gegeben sind, miissen zundchst Mo-
natsmittelwerte berechnet werden. Nach Addition der Potentialkoeffizienten Co; bzw. Ss; der Level-2-Produkte
GSM und GAC wird der Mittelwert der Zeitreihen subtrahiert. Im néchsten Schritt werden die &quatorialen
Drehimpulsfunktionen mit Hilfe der Formeln 3.19 und 2.45 berechnet. Die gravimetrisch bestimmten Drehim-
pulsfunktionen fiir den integralen Masseneffekt werden um den linearen Trend reduziert, analog wie die geome-
trisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Effekt. In Abbildung 3.9 sind die Ergebnisse fiir den
integralen Masseneffekt dargestellt. Der integrale Masseneffekt kann mit Hilfe von geodatischen Messverfahren
nicht so genau bestimmt werden wie der integrale Effekt. Im Mittel betragen die RMS-Differenzen der sechs
gravimetrischen Loésungen fiir den integralen Masseneffekt +8 mas. Es kommen aber auch Abweichungen bis
zu 25 mas vor. In Kapitel 4.3.2 werden die empirischen Varianzen dieser Losungen vorgestellt und in Kapitel
5.2.2 werden sie mit Modelllosungen und geodéatisch reduzierten Losungen verglichen.
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Abbildung 3.9: Monatliche Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Masseneffekt abgeleitet von den zeitvariablen Gravi-
tationsfeldlosungen GFZ RLO/ (dunkelblau), JPL RLO4 (hellblau), CSR RLO/ (rot), EIGEN-GRGS.RL02 (blau), ITG-
Grace2010 (hellgrin) und CSR SLR RL04 (dunkelgrin).
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Ozeanischer Masseneffekt

Der ozeanische Masseneffekt wird von den Potentialkoeffizienten der Level-2-Produkte GSM und GAD bzw.
GAC abgeleitet. Falls die Potentialkoeffizienten nicht als Monatsmittelwerte gegeben sind, werden zunéchst die
Monatsmittelwerte berechnet. Anschlieffend werden nach dem Prinzip, das in Kapitel 3.2.3 beschrieben ist, die
ozeanischen Potentialkoeffizienten AC?7¢9™ und AS°Z¢9" abgeleitet. Da fiir die Gravitationsfeldlésungen ITG-
Grace2010 und EIGEN-GRGS.RL02 keine GAD Produkte zur Verfiigung gestellt werden, miissen hier die GAC
Produkte verwendet werden. Von der Gravitationsfeldlosung CSR SLR RL04 kann der ozeanische Masseneffekt
nicht abgeleitet werden, da sie nur Potentialkoeffizienten bis Grad und Ordnung 3 enthélt. Die d&quatorialen Dre-
himpulsfunktionen werden mit Hilfe der Gleichungen 3.19 und 2.45 von den ozeanischen Potentialkoeffizienten
abgeleitet. Die gravimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt werden um
den lineare Trend reduziert, weil die geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Gesamtef-
fekt und integralen Masseneffekt keine dekadischen Variationen sowohl des Erdmantels und Erdkerns enthalten
als auch der Atmosphére, Ozeane und er kontinentalen Hydrosphére. In Abbildung 3.10 sind die Ergebnisse fiir
den ozeanischen Masseneffekt dargestellt. Die RMS-Differenzen der gravimetrischen Losungen fiir den ozeani-
schen Masseneffekt betragen im Mittel £6 mas. Die maximale Abweichung betrigt 20 mas. Vergleicht man den
Wertebereich des integralen und ozeanischen Masseneffektes, so stellt man fest, dass der integrale Masseneffekt
deutlich grofer ist als der ozeanische Masseneffekt. Demzufolge ist der integrale Masseneffekt besser bekannt
als der ozeanische Masseneffekt. In Kapitel 4.3.3 werden die empirischen Varianzen dieser Losungen vorgestellt
und in Kapitel 5.2.3 werden sie mit Modelllosungen und geodéatisch reduzierten Lésungen verglichen.
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Abbildung 3.10: Monatliche Drehimpulsfunktionen fir den ozeanischen Masseneffekt abgeleitet von den zeitvariablen
Gravitationsfeldlosungen GFZ RL04 (dunkelblaw), JPL RLO/ (hellblau), CSR RL04 (rot), EIGEN-GRGS.RL02 (blau),
ITG-Grace2010 (hellgrin).
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Abbildung 3.11: Monatliche Drehimpulsfunktionen fir den hydrologischer Masseneffekt abgeleitet von den zeitvariablen
Gravitationsfeldlosungen GFZ RLO4 (dunkelblau), JPL RLO/J (hellblau), CSR RL04 (rot), EIGEN-GRGS.RL02 (blau),
ITG-Grace2010 (hellgrin,).

Hydrologischer Masseneffekt

Der hydrologische Masseneffekt wird von den Potentialkoeffizienten des Level-2-Produktes GSM abgeleitet. Fir
den Fall, dass die Potentialkoeffizienten nicht als Monatsmittelwerte gegeben sind, miissen zunéchst Monats-
mittelwerte berechnet werden. In nichsten Schritt werden die kontinentalen Potentialkoeffizienten AC"¥%r° und
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AShydre die die Massenverlagerungen der kontinentalen Hydrosphire reprisentieren, bestimmt (siehe hierzu Ka-
pitel 3.2.3). Mit Hilfe der Gleichungen 3.19 und 2.45 werden die dquatorialen Drehimpulsfunktionen abgeleitet.
Analog zum integralen Masseneffekt und ozeanischen Masseneffekt wird auch hier der lineare Trend abgezogen.
In Abbildung 3.11 sind die Ergebnisse fiir den hydrologischen Masseneffekt dargestellt. Im Mittel betragen die
RMS-Differenzen der gravimetrischen Losungen fiir den hydrologischen Masseneffekt +4 mas. Es kommen aber
auch Abweichungen bis zu 11 mas vor. Der hydrologische Masseneffekt kann mit etwa der gleichen Genauigkeit
bestimmt werden wie der ozeanische Masseneffekt. In Kapitel 4.3.4 werden die empirischen Varianzen dieser
Losungen vorgestellt und in Kapitel 5.2.4 werden sie mit Modelllosungen und geodatisch reduzierten Losungen
verglichen.

3.3. Meereshohenanderungen des Weltozeans

Meeresh6hendnderungen des Weltozeans erlauben Riickschliisse auf Erdrotationsschwankungen, die von Mas-
senverlagerungen in den Ozeanen hervorgerufen werden. In diesem Kapitel wird das geodatische Raumverfah-
ren Satellitenaltimetrie beschrieben, mit dem die Meereshohendnderungen der Ozeane prézise bestimmt werden
kénnen. Es werden zwei Losungen fiir globale Meeresh6hendnderungen vorgestellt, die in dieser Arbeit verwendet
werden. Da Meereshohendnderungen nicht nur von Massenverlagerungen sondern auch von Volumenénderungen
(sterischer Effekt) des Meerwassers hervorgerufen werden, miissen die sterischen Meereshdhendnderungen zur
Bestimmung von Erdrotationsschwankungen reduziert werden. Der sterische Effekt kann von dreidimensionalen
Temperatur- und Salzgehaltfeldern der Ozeane, die mit Hilfe von hydrographischen Messinstrumenten ermittelt
werden, abgeleitet werden. Aus Vergleichsgriinden werden in dieser Studie zwei Losungen fiir sterische Mee-
reshohendnderungen bestimmt. Die nicht-sterischen Meereshéhendnderungen werden genutzt zur Bestimmung
der Anregungen der Polbewegung aufgrund von Massenverlagerungen in den Ozeanen. Diesen Anregungsme-
chanismus der Polbewegung bezeichnet man auch als ozeanischen Masseneffekt.

3.3.1. Satellitenaltimetrie

Die Satellitenaltimetrie beruht auf der Streckenmessung zwischen einem Satelliten und der Meeresoberflache.
Wetterunabhéngige Mikrowellenimpulse im Radarfrequenzbereich (Ku-Band) werden von einem Radaraltimeter
an Bord eines Satelliten senkrecht zur Erde ausgesendet, von der Meeresoberfliche reflektiert und am Satel-
liten wieder empfangen. Aufgrund der Strahlungsbreite des Altimeters wird der Radarstrahl nicht von einem
Punkt sondern von einem kreisférmigen Gebiet (engl.: footprint) der Meeresoberflache reflektiert. Aus der Mes-
sung der Laufzeit ergibt sich die Hohe des Satelliten iiber der momentanen mittleren Meeresoberfliche des
Reflektionsgebietes. Mit Hilfe von geometrischen Raumverfahren SLR, GPS oder DORIS an Bord des Sa-
telliten wird die Hohe des Satelliten iber dem Referenzellipsoid bestimmt. Durch Subtraktion, der mit dem
Altimeter bestimmten Hohe, ergibt sich die ellipsoidische Hohe der Meeresoberfliche (SEEBER 1989). In der
Geodasie wird die Satellitenaltimetrie zur Bestimmung der Meerestopographie, des Meeresspiegelanstiegs und
Geoidhohen eingesetzt. Neuerdings konnen auch Oberflichen von grofien Seen und Fliissen mit der Satelli-
tenaltimetrie erfasst werden. Im Bereich der Ozeanographie dient die Satellitenaltimetrie zur Ermittlung von
Wellenhoéhen und Windgeschwindigkeiten an der Meeresoberflache. Diese Gréflen konnen aus der Laufzeit, In-
tensitat und Form der reflektierten Radarimpulse abgeleitet werden. Gegenwartig gibt es fiinf Radaraltimeter
Missionen: Jason-1/-2, ERS-2 (European Remote Sensing), GFO und Envisat (Environmental Satellite). Es
wurde ein internationaler Altimeter Service (engl.: International Altimetry Service, TAS) eingerichtet, der eine
einheitliche und weitgehend konsistente Datenbasis aller Altimetermissionen gewéhrleisten soll (sieche Website
http://ias.dgfi.badw.de/index.php?id=2).

3.3.2. Uberblick iiber verwendete Datensitze

Mit Hilfe der Satellitenaltimetrie wird, iiber die Laufzeitmessung At der Radarimpulse, der vertikale Abstand
zwischen dem Satelliten und der momentanen mittleren Meeresoberfliche p beobachtet:

At
= —c.

. (3.20)

p
Das Signal breitet sich im Idealfall mit Lichtgeschwindigkeit ¢ aus. Beim Durchlaufen der Atmosphéire kommt
es zu Laufzeitverzégerungen, die bei der Bestimmung der Entfernung beriicksichtigt werden miissen. Anders, als
bei den in Kapitel 3.1.1 vorgestellten geometrischen Raumverfahren, wird hier das Signal nicht punktférmig re-
flektiert. Der ausgesendete Impuls beriihrt die Wasseroberflache zunédchst in einem Punkt und wird punktformig
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refelktiert, im Laufe der Zeit verédndert sich das Reflexionsgebiet, es wachst zu einem Kreis an und nimmt an-
schlieend zu einem Ring ab. Die Messung der Laufzeit erfolgt bei halber Riickstrahlenergie und bezieht sich
somit auf eine vom Wellengang befreite Meeresoberfliche (SEEBER 1989).

Altimetermessungen werden in Kombination mit Positionsmessungen des Satelliten durchgefithrt und ermogli-
chen somit die Bestimmung von Meereshohenanomalien (engl.: sea level anomalies, sla) durch einfache Diffe-
renzbildung:

sla = hsat - 5hsat - hans - (l) + 6pinst + 5pi0n0 + 5ptop0 + 5/)581) + 6potide + 6petide + 5pptide + 5PIB)- (321)

Subtrahiert man von der ellipsoidischen Hohe hg,; des Satelliten die korrigierte Altimetermessung und die el-
lipsoidische Hohe h,,ss der mittleren Meeresoberfliache, so ergibt sich die momentane Meeresh6henanomalie.
Die Genauigkeit der Meereshéhenbestimmung wird immer noch durch den radialen Bahnfehler §hg,; der Sa-
tellitenbahnbestimmung beschrankt, siehe hierzu Tabelle 1 und 11 in Fu und CAZENAVE (2001). Mit Hilfe der
Kreuzungspunktanalyse kann der radiale Bahnfehler geschétzt werden. An Kreuzungspunkten von auf- und
absteigenden Bahnbogen werden Meereshohen zu zwei verschiedenen Zeitpunkten bestimmt. Liegen die Mess-
zeitpunkte nur wenige Tage auseinander, so miissten die altimetrisch bestimmten Meereshohen tibereinstimmen.
Aufgrund von systematischen Fehler bei der Satellitenbahnbestimmung sowie bei allen anderen Hintergrund-
modellen treten jedoch Differenzen in den Meereshohen auf. Wéahrend die geographisch unkorrelierten Bahn-
fehler mit Hilfe der Kreuzungspunktanalyse einer Mission berechnet werden kénnen, kénnen die geographisch
korrelierten Bahnfehler nur mittels Kreuzungspunktanalyse mehrerer Missionen bestimmt werden. Die Altime-
termessungen werden durch instrumentelle Fehlereinfliissse §p;,s¢ verfalscht. Mit Hilfe von Korrekturen kénnen
Fehlereinfliisse aufgrund von Instrumentenbias und -drift, Satellitenuhrfehler und Abweichung des Phasenzen-
trums der Altimeterantenne vom Massenzentrum des Satelliten reduziert werden (BAUMGARTNER 2001). Beim
Durchlaufen der Atmosphéare kommt es aufgrund der Ionosphére sowie der trockenen und feuchten Troposphére
zu Laufzeitverzogerungen, die mit Hilfe der Korrekturen épjono und dpsopo beriicksichtigt werden miissen. In
der Ionosphére werden die Mikrowellenimpulse in Abhéngigkeit von ihrer Wellenldnge durch die Anzahl der
freien Elektronen beeinflusst. Bei Zweifrequenzaltimetern kann die Ionosphérenkorrektur aufgrund der Fre-
quenzabhéngigkeit weitestgehend direkt bestimmt werden. Der trockene Anteil der Troposphére bewirkt die
grofite Laufzeitverzogerung und kann nicht mit dem Zweifrequenzaltimeter bestimmt werden, da die Verzoge-
rung unabhéngig von der Wellenlénge des Signals ist. Deshalb wird diese Laufzeitkorrektur vom Luftdruck,
der mit Atmosphirenmodellen beschrieben wird, abgeleitet. Zur Ermittlung der Signalverzégerungskorrektur
der feuchten Troposphére haben die meisten Altimetermissionen ein Mikrowellenradiometer an Bord, mit dem
der Wasserdampfgehalt ermittelt werden kann. Starke Regenzellen konnen die Entfernungsmessungen erheb-
lich verfélschen. Diese Messungen werden nicht bei der Auswertung der Altimetermessungen verwendet. Neben
der Atmosphére wirkt sich auch der Wellengang auf die Entfernungsmessung aus. Wellentéler sind flacher als
Wellenberge und reflektieren deshalb einen gréfleren Anteil des Signals. Folglich scheint die mittlere Meeres-
oberflache tiefer zu liegen, als dies tatsdchlich der Fall ist. Diesen Unterschied bezeichnet man als sea state
bias. Die Entfernungskorrektur §pss, kann in Abhangigkeit von der signifikanten Wellenh6he bestimmt werden.
Die grofiten Meereshohenschwankungen werden von den Gezeiten hervorgerufen. Wenn die Altimetermessun-
gen nicht explizit zur Bestimmung von Gezeitenmodellen genutzt werden, reduziert man die Gezeiteneffekte.
In der Regel werden nur die zeitvariablen Gezeiteneffekte der festen Erde und der Ozeane reduziert und nicht
die permanenten Anteile. Die Korrekturen der festen Erdgezeiten 0petiqe und der Ozeangezeiten dp,tiqe bein-
halten die Auflastdeformationen der elastischen Erde. Die Rotationsdeformationen der festen Erde und der
Ozeane aufgrund des sich &ndernden Zentrifugalpotentials (Polgezeiten) werden mit der Korrektur dpptiqge re-
duziert. Aufgrund von Luftdruckénderungen werden Schwankungen der Meeresoberfliche hervorgerufen. Je
grofler die atmosphérischen Auflasten desto starker wird der Meeresspiegel nach unten gedriickt. Diese isosta-
tische Ausgleichsreaktion des Ozeans bezeichnet man als inversen Barometereffekt (IB). Insbesondere in den
Breiten |¢| > 40° treten grofie Variationen infolge des inversen Barometereffektes auf (STUBENVOLL 2000).
Reduziert man dieses Schwankungen nicht mit Hilfe der IB-Korrektur §p;p, dann weisen die geschétzten glo-
balen Meereshohenénderungen eine hohe Spurenabhingigkeit auf und besitzen grofie Standardabweichungen.
Deshalb wird der inverse Barometereffekt meistens bei der Schatzung von Meereshdhenanderungen reduziert.
Ein weiterer Vorteil besteht darin, dass bei Untersuchungen des Drucks am Meeresgrund (engl.: ocean bottom
pressure) keine zusétzlichen Informationen iiber den Atmosphérendruck bendtigt werden, da dieser bereits in
den Meereshohenénderungen berticksichtigt ist. Der inverse Barometereffekt weist einen grofien statischen und
einen kleinen dynamischen Anteil auf. Wahrend zur Berechnung des statischen inversen Barometereffektes le-
diglich der Atmosphéarendruck benotigt wird, kann der dynamische Anteil nur mit Hilfe eines hydrodynamischen
Modells ermittelt werden. Insbesondere fiir die Schiatzung von Meeresh6hendnderungen in hohe Breiten und im
Flachwasser ist das Anbringen der dynamischen Atmosphérenkorrektur (DAC) von grofler Bedeutung sowie fiir
Untersuchungen von mesoskalaren Schwankungen (CARRERE und LYARD 2003).
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Im Rahmen dieser Arbeit wurden keine Einzellosungen einer Altimetermission genutzt, sondern kombinierte
Losungen. Eine gemeinsame Auswertung der Beobachtungen verschiedener Altimetermissionen hat den Vorteil,
dass die rdumliche und zeitliche Auflésung verbessert werden kann. Die Kombination der Altimeterdaten wird
auf Parameterebene durchgefiihrt. Die Bestimmung von globalen Meereshohendnderungen auf einem regelméafi-
gen Gitter verlduft in mehreren Schritten (CLS 2011; DUCET et al. 2000):

(1) Homogenisierung der Altimeterdaten beziiglich der verwendeten Entfernungskorrekturen.

(2) Qualitatskontrolle der Altimeterdaten, Eliminieren von Ausreiffern und Berechnung von Kreuzungspunk-
ten einer und mehrerer Altimetermissionen.

(3) Bestimmung und Reduktion von Satellitenbahnfehlern der einzelnen Altimetermissionen.

(4) Relative Kalibrierung der Altimetermissionen mit Hilfe der gemeinsamen Kreuzungspunktanalyse (BosCH
und SAVCENKO 2007). Zeitnahe Meereshohendifferenzen an Kreuzungspunkten verschiedener Altimeter-
missionen geben Aufschluss iiber relative Entfernungsbiase der Missionen, aufgrund von unterschiedlichen
systematischen Fehlern bei den Satellitenbahnbestimmungen. Als Referenz dient die Altimetermission mit
der am genauesten bestimmten Satellitenbahn.

(5) Bestimmung und Reduktion des Long Wavelength Error LWE, der nicht nur Aliasing-Effekte hochfre-
quenter Signalanteile enthélt sondern auch verbleibende Gezeiten- und Bahnfehler.

(6) Berechnung der Meereshohenénderungen entlang der Bodenspuren der Altimetermissionen (engl.: along-
track).

(7) Interpolation der homogenisierten und kalibrierten Meereshchenédnderungen entlang der Satellitenbahn-
spuren auf ein regelméfBiges Gitter mit Hilfe der Methode der gewichteten kleinsten Quadrate Ausgleichung
(Fu und CAZENAVE 2001; STEIGENBERGER 2002).

In dieser Arbeit werden zur Berechnung von Erdrotationsschwankungen zwei verschiedene kombinierte Losun-
gen fiir die Meereshohenédnderungen verwendet. Im Folgenden werden die beiden Multi-Misson Losungen fiir
Meereshohenanderungen kurz vorgestellt.

Ssalto/Duacs Multi-Mission MeereshShenéinderungen

Am CNES/CLS (engl.: Collecte Localisation Satellites) werden mit Hilfe der Software SSALTO/DUACS (engl.:
Data Unification and Altimeter Combination System) Meereshohendnderungen bestimmt. In dieser Arbeit wer-
den Monatslosungen fiir die globalen Meereshéhendnderungen verwendet, die von mehreren Altimetersatelliten:
Topex/Poseidon, Jason-1, Jason-2, ERS-2 und Envisat abgeleitet werden. AVISO (engl.: Archiving, Validati-
on and Interpretation of Satellite Oceanographic data) bietet near real time und delayed time Produkte an.
Hier werden die delayed time Losungen benutzt, da sie aufgrund der besser bestimmten Ephemeriden der Sa-
telliten und der Verwendung eines optimalen Berechnungszeitfensters genauer sind. Es werden zwei delayed
time Produkte angeboten Ref (engl.: Reference) und Upd (engl.: Updated). In dieser Arbeit werden die Ref
Losungen verwendet, da sie entgegen den Upd Losungen eine Langzeitstabilitiat aufweisen. Die Ref Produkte
basieren meistens auf Beobachtungen zweier Altimertersatelliten: Topex/Poseidon und ERS, Jason-1 und En-
visat oder Jason-2 und Envisat. Im ersten Schritt werden die Daten der Altimetersatelliten homogenisiert, in
Bezug auf die neuesten Entfernungskorrekturen, Modelle und Referenzen. In CLS (2011) sind die verwendeten
Korrekturen und Modelle aufgelistet. Nach einer umfangreichen Qualitatskontrolle erfolgt die Multi-Mission
Kreuzkalibrierung mit deren Hilfe die Satellitenbahnfehler und LWE reduziert werden, ebenso wie grofle Biase
und Unstimmigkeiten zwischen den Daten verschiedener Altimetermissionen CLS (2011). Nach der Analyse
von Wiederholungsbahnen erfolgt eine letzte Datenselektion. Anschleilend wird mit Hilfe des Lanczos Filters
das Eigenrauschen entfernt. Nach diesen Vorverarbeitungsschritten werden die homogenisierten und kalibrier-
ten Meereshohenanderungen entlang der Satellitenbahnspuren der verschiedenen Altimetersatelliten bestimmt.
Mit Hilfe der sogenannten Abbildungsprozedure (DUCET et al. 2000) werden die Meereshohenédnderungen der
Satellitenmissionen auf ein 1° x 1°-Mercator-Gitter interpoliert.

DGFI Multi-Mission Meeresh6hendnderungen

Am DGFI wurden speziell fiir diese Erdrotionsstudie Monatslosungen fiir globale Meereshohenénderungen be-
rechnet. Im Gegensatz zur Ssalto/Duacs Multi-Mission Losung fiir Meeresh6henénderungen basiert die DGFI
Multi-Mission Losung auf Raumbeobachtungen der Altimetersatelliten: Topex/Poseidon, Jason-1, Envisat und
GFO. Hier werden keine ERS-2 Daten verwendet, weil sich diese wegen des Ausfalls der Bandaufzeichnungen im
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August 2003 nicht fiir globale Untersuchungen eignen. Dafiir werden am DGFI die GFO Daten beriicksichtigt.
Im ersten Schritt werden die Daten der Altimetersatelliten mit Hilfe der Entfernungskorrekturen und Modelle,
die in Anhang C zusammengefasst sind, homogenisiert. Die Korrekturen und Modelle stimmen weitestgehent mit
den Korrekturen und Modellen, die am CNES/CLS eingesetzt werden, tiberein. Der Hauptunterschied besteht
darin, dass am DGFTI nicht das GOT4v7 Ozeangezeitenmodell verwendet wird, sondern das EOT11a Ozeange-
zeitenmodell, das am DGFI entwickelt wurde. Am DGFI wird jede Mission einem Upgrade unterzogen, indem
die genauesten missionsspezifischen Parameter in die Datenbank integriert werden. Die relative Kalibration der
Altimetermissionen wird mit Hilfe der Multi-Mission Kreuzungspunktanalyse MMXO12 durchgefiihrt. Auf die-
se Weise werden die radialen Fehler, die hauptséchlich auf den Satellietenbahnfehlern beruhen, reduziert. Im
néchsten Schritt wird mit Hilfe von Editierkriterien die Qualitat der Messungen iiberpriift. Anschlieend werden
die Meereshohendnderungen entlang der Satellitenbahnspuren der Altimetersatelliten berechnet. Mittels der ge-
wogenen Mittelwertbildung werden die Meereshthendnderungen auf ein 1° x 1° Gitter interpoliert. Aufgrund
der unterschiedlichen rdumlichen und zeitlichen Aufldsung der Altimetermissionen ist der Informationsgehalt
der Meereshohenédnderungen fiir die einzelnen Gitterpunkte nicht einheitlich.

3.3.3. Bestimmung von Massenverlagerungen im Weltozean

Massenverlagerungen in den Ozeanen kénnen von altimetrisch bestimmten Meeresh6hendnderungen durch Re-
duktion von sterischen Meeresh6henédnderungen ssla abgeleitet werden. Die Variationen der dquivalenten Was-
serhGhen

Aewh = sla — ssla (3.22)

reprasentieren die Massenanomalien der Ozeane. Die sterischen Meereshhendnderungen werden durch vertikale
Integration tiber die Dichtednderungen des Meerwassers bestimmt (LOMBARD et al. 2005):

o e
Ssla:_/ p(S,T,p) — p(5.T'p) ,
—H p(SvTap)

Da die Dichte des Meerwassers nicht mit Hilfe von hydrographischen Messinstrumenten beobachtet werden
kann, leitet man sie vom Salzgehalt S, der Temperatur 7" und dem Druck p des Meerwassers ab. Der Salzgehalt
von Wasser gibt die Masse von gelosten Salz in einem Kilogramm Wasser an. Der mittlere Salzgehalt S der
Ozeane liegt bei etwa 34.7 %o. In den mittleren Breitengraden ist der Salzgehalt groBer, da dort mehr Wasser
verdunstet. In den hohen Breiten und am Aquator ist der Salzgehalt aufgrund des grofieren Frischwasserzu-
flusses von Schneeschmelze und Regen geringer. Mit Hilfe von hydrographischen Messinstrumenten wird nicht
der Salzgehalt sondern der prozentuale Chlorgehalt oder die elektrische Leitfahigkeit des Wassers entlang von
Profilen gemessen. Diese Grofien stehen im direkten Zusammenhang mit dem Salzgehalt (STEWART 2006). Die
Temperatur des Meerwassers kann direkt mit Quecksilberthermometern oder elektrischen Widerstandsthermo-
metern gemessen werden. Die mittlere Temperatur T der Ozeane betrigt 3.5°C. Am Aquator ist die Temperatur
grofler als an den Polen. Der Druck kann in Abhéngigkeit von der Tiefe, Dichte und breitenabhéngigen Schwe-
rebeschleunigung bestimmt werden. Die Dichte des Meerwassers wird mit der nicht linearen internationalen
Zustandsgleichung des Meerwassers berechnet. Die Dichte des Meerwassers nimmt mit steigender Temperatur
ab und steigt mit zunehmenden Salzgehalt und Druck an, siehe hierzu POND und PICKARD (1983) und Foro-
NOFF und MILLARD (1983).

(3.23)

In dieser Arbeit werden zur Berechnung der sterischen Meeresh6hendnderungen zwei Losungen von dreidimen-
sionalen Temperatur- und Salzgehaltfelder der Ozeane verwendet. Der Welt-Ozean-Atlas 2009 (engl.: World
Ocean Atlas 2009, WOAQ9) besteht aus jahrlichen, saisonalen und monatlichen Klimatologien fiir ozeanische
GroBen, wie zum Beispiel die Temperatur und der Salzgehalt in verschiedenen Standardtiefen des Weltozeans!.
Klimatologien beschreiben den mittleren Zustand von Gréflen, die das Klima der Erde beeinflussen. Sie wer-
den aus lokalen Langzeitbeobachtungen mit Hilfe von statistischen Methoden abgeleitet und stellen langjahrige
Mittelwerte dar. Die dreidimensionalen Temperatur- und Salzgehaltfelder beruhen auf historischen Tempera-
tur bzw. Salzgehalt-Daten der Welt-Ozean-Datenbank 2009 (engl.: World Ocean Database 2009, WODO09), die
entlang von Profilen in verschiedenen Tiefen gemessen wurden. Die Daten werden in einer ausfiihrlichen Qua-
litatskontrolle selektiert und auf die Standardtiefen der Ozeane interpoliert. Anschliefend werden mit Hilfe
der objektiven Analyse, die in LOCARNINI et al. (2010) und ANTONOV et al. (2010) umfassend erklért ist,
globale Gitterwerte mit 1° Aufldsung berechnet. Masayoshi IThsii bietet monatliche sterische Meereshéhenénde-
rungen an, die von dreidimensionalen Temperatur- und Salzgehaltfelderen abgeleitet werden. Die Temperatur-
und Salzgehaltfelder beruhen auf Daten der WODO09, des GTSPP (engl.: Global Temperatur-Salinity Profile

IStandardtiefen des WOA09 (H = [0 1020 30 50 75 100 125 150 200 250 300 400 500 600 700 800 900 1000 1100 1200 1300 1400 1500])
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Program) und des GDAC (engl.: Global Data Assembly Centre) Argo, die am japanischen ozeanographischen
Datenzentrum gesammelt wurden. Wahrend bei WOAO09 nur monatliche Mittelwerte bestimmt werden, die fiir
jedes Jahr représentative sind, werden bei Ishii fiir jedes Jahr individuelle monatliche Mittelwerte berechnet.
Die dreidimensionalen Temperatur- und Salzgehaltfelder werden ebenfalls mit Hilfe der objektiven Analyse, die
in IsHII et al. (2006) und IsHII und KiMoTO (2009) beschrieben ist, abgeleitet. Die objektive Analyse, die Ishii
einsetzt, unterscheidet sich in ihrer Methodik deutlich von der, die bei der Berechnung des WOAQ9 eingesetzt
wird (LOMBARD et al. 2005). Ein Unterschied besteht zum Beispiel darin, dass die Fehler der Beobachtungen
berticksichtigt werden. Im Gegensatz zum WOAQ9 werden die Temperatur- und Salzgehaltmessungen nicht auf
24 Tiefenlevel sondern nur auf 16 Tiefenlevel? interpoliert.

3.3.4. Drehimpulsfunktionen - Ozeanischer Masseneffekt

Die Meereshohenénderungen des Weltozeans werden unter anderem von Massenverlagerungen in den Ozeanen
hervorgerufen und erlauben somit einen Riickschluss auf Anregungsmechanismen der Polbewegung. Zur Bestim-
mung der dquatorialen Drehimpulsfunktionen werden die altimetrisch bestimmten Meereshéhnénderungen, wie
im vorhergegenden Abschnitt beschrieben, um die sterischen Meereshohenénderungen reduziert. Da in dieser
Arbeit die Schwankungen beziiglich des Mittelwertes von 2003 bis 2008 betrachtet werden, muss sowohl der
Mittelwert der sla als auch der ssla abgezogen werden. Auf diese Weise werden vier Losungen: CW (sla von
CLS und ssla von WOA09), CI (sla von CLS und ssla von Ishii), DW (sal von DGFI und ssla von WOA09) und
DI (sla von DGFI und ssla von Ishii) fiir die dquivalenten Wasserhéhen, die die Massenanomlien der Ozeane
repréasentieren, berechnet. Im néchsten Schritt werden mit Hilfe der globalen sphérischen Analyse (Gleichung
3.17) die dimensionslosen normierten Potentialkoeffizienten abgeleitet. Anschlieend werden die dquatorialen
Drehimpulsfunktionen von den Potentialkoeffizienten zweiten Grades AC9; und ASsi, nach dem Prinzip, das
in Kapitel 3.2.4 beschrieben ist, abgeleitet. Das bedeutet, es werden die Formeln 3.19 und 2.45 angewendet. Im
letzten Schritt wird von den altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen der lineare Trend abgezogen, ana-
log wie bei den geometrisch und gravimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen. In Abbildung 3.12 sind die
altimetrischen Ergebnisse flir den ozeanischen Masseneffekt dargestellt. Im Mittel betragen die RMS-Differenzen
der altimetrischen Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt +3 mas. Die maximale Abweichung betragt 12
mas. Vergleicht man die altimetrischen Ergebnisse fiir den ozeanischen Masseneffekt mit den gravimetrischen
Ergebnissen, so stellt man fest, dass die altimetrischen Losungen hohere Ubereinstimmungen aufweisen. Daraus
lasst sich jedoch nicht ableiten, dass der altimetrisch bestimmte ozeanische Masseneffekt genauer ist, als der
gravimetrische bestimmte ozeanische Masseneffekt, da die altimetrischen Losungen auf gleichen Datensétzen
flir die sterischen Meereshohenénderungen basieren. In Kapitel 4.3.3 werden die empirischen Varianzen dieser
Losungen vorgestellt und in Kapitel 5.2.3 werden diese Losungen mit Modelllosungen und geodétisch reduzierten
Losungen verglichen.
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Abbildung 3.12: Monatliche Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt abgeleitet von altimetrisch bestimm-
ten Meereshohendnderungen und sterischen Meereshohendnderungen: CW (magenta), CI (rot), DW (cyan), DI (blau).

2Standardtiefen der Temperatur- und Salzgehaltfelder von Ishii (H = [0 10 20 30 50 75 100 125 150 200 250 300 400 500 600 700])
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4. Kombination geodatischer Raumbeobachtungen

Eine Kombination von dquatorialen Drehimpulsfunktionen, die von geodétischen Raumbeobachtungen abge-
leitet werden, hat zum Ziel, die Schwichen in der Prozessierung auszugleichen. Fiir den Fall, dass Lésungen
von verschiedenen Raumbeobachtungsverfahren kombiniert werden, konnen zusétzlich die verfahrensspezifi-
schen Stérken fiir das kombinierte Produkt genutzt werden. Die Kombination von geometrisch, gravimetrisch
und altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen ermdglicht erstmals die Trennung des integralen Effektes
in die atmosphéarischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte sowie den integralen Bewegungseffekt
der Polbewegung. In diesem Kapitel werden die mathematischen Grundlagen fiir die Kombination geodétisch
bestimmten Drehimpulsfunktionen vorgestellt. Im Anschluss daran, werden Kombinationsmodelle zur Bestim-
mung (1) des integralen Effektes, (2) des integralen Masseneffektes, (3) des ozeanischen Masseneffektes und
(4) des hydrologischen Masseneffektes beschrieben, ebenso wie ein Kombinationsmodell zur Bestimmung der
atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte und des integralen Bewegungseffektes.

4.1. Ausgleichungsrechnung nach der Methode der kleinsten Quadrate

Die Kombination geodétisch bestimmter dquatorialer Drehimpulsfunktionen basiert in dieser Arbeit auf dem
linearen Gaufl-Markoff-Ausgleichungsmodell. In diesem Kapitel werden die mathematischen Grundlagen der
Ausgleichungsrechnung nach der Methode der kleinsten Quadrate beschrieben. Die angegebenen Gleichungen
basieren hauptséchlich auf der Publikation von NIEMEIER (2002). Die Ausgleichungsrechnung stiitzt sich auf die
Formulierung des funktionalen und stochastischen Modells. Das funktionale Modell beschreibt die funktionalen
Beziehungen zwischen den bekannten, unbekannten x und den beobachteten Parametern b. Die Beobachtungen
sind mit Unsicherheiten behaftet, sie stellen somit stochastische Grofien dar. Deshalb wird fiir jede Beobachtung
eine Verbesserung v eingefiihrt. Das lineare funktionale Modell bzw. die Beobachtungsgleichung lautet damit

b+v=Ax. (4.1)

A ist die Koeffizientenmatrix des linearen Gleichungsystems. Wenn die Anzahl der Beobachtungen n grofler
ist als die Anzahl der Unbekannten u, dann liegt ein iiberbestimmtes Gleichungssystem vor. Mit Hilfe des sto-
chastischen Modells werden die Varianzen und Kovarianzen der beobachteten Parameter in der Ausgleichung
beriicksichtigt. Auf diese Weise kénnen mit Hilfe der Ausgleichung die unbekannten Parameter nicht nur opti-
mal von den Beobachtungen abgeleitet werden, sondern es kann auch die Genauigkeit und Zuverléssigkeit der
Ausgleichungsergebnisse ermittelt werden. Das stochastische Modell wird durch die Varianz-Kovarianzmatrix
der Beobachtungen Ky}, beschrieben

Kbb = 05 Qpp.- (4.2)

Mit dem unbekannten Varianzfaktor der Gewichtseinheit 03 wird das Varianzniveau aller Parameter festge-
legt. Die Kofaktormatrix der Beobachtungen Qy,, enthilt die Varianzen und Kovarianzen der Beobachtungen.
Die Inverse der Kofaktormatrix der Beobachtungen bezeichnet man als Gewichtsmatrix P = Qgé. Mit Hilfe
der Gewichtsmatrix P wird festgelegt, welchen Einfluss die einzelnen Beobachtungen bei der Berechnung der
Unbekannten haben. Je grofler die Varianz der Beobachtung, desto geringer ist ihr Gewicht. Die Losung des
Ausgleichungsproblems kann mit Hilfe der Methode der kleinsten Quadrate gefunden werden. Somit erhédlt man
die optimale Losung des linearen Gleichungssystems, wenn die gewichtete Verbesserungsquadratsumme minimal
ist:

vIPv = Min. (4.3)

Die Gleichung zur Berechnung der Unbekannten lautet dann
%= (ATPA) 'ATPbD. (4.4)

Durch Einfiihren der Normalgleichungsmatrix N = A”PA und n = A”Pb kann die Gleichung fiir den Losungs-
vektor kompakt dargestellt werden
%*=N"'n. (4.5)
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Zur Bestimmung der Unbekannten muss nur die Kofaktormatrix der Beobachtungen bekannt sein, der Varianz-
faktor wird im Rahmen des Auswerteprozesses mitgeschétzt

vIPv

n—u

62 = (4.6)
Nach dem Fehler-Fortpflanzung-Gesetz lésst sich die Varianz-Kovarianz-Matrix der unbekannten Parameter von
der Varianz-Kovarianzmatrix der Beobachtungen ableiten

Kox = 66N"1 (4.7)

Die Genauigkeiten der Ausgleichungsergebnisse werden in dieser Arbeit in Form von formalen Fehlern (Qua-
dratwurzel der Hauptdiagonalelemente der Varianz-Kovarianz-Matrix Kxx) angeben.

4.2. Kofaktormatrix der geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen

Mit Hilfe der Kofaktormatrix der Beobachtungen Q,;, wird die Gewichtung der Beobachtungen bei der Aus-
gleichung festgelegt. Haufig stellt die Gewichtung der Beobachtungen ein Problem dar, weil die Varianzen und
Kovarianzen der Beobachtungen nicht bekannt sind. In dieser Arbeit werden mit Hilfe der Ausgleichung dqua-
toriale Drehimpulsfunktionen kombiniert, die von geodétischen Raumbeobachtungen abgeleitet werden (siehe
Kapitel 3). Im Folgenden werden die dquatorialen Drehimpulsfunktionen mit x5 ,(tx) mit j € {1,2} angege-
ben. Mit Hilfe von e wird definiert, welcher geophysikalische Anregungsmechanismus der Erdrotation mit der
Drehimpulsfunktion beschreiben wird. Die Zeitreihen der dquatorialen Drehimpulsfunktionen stehen fiir die
diskreten Zeitpunkte ¢, mit k = 1,..., K zur Verfiigung. Mit p € {1,..., P} wird angegeben, von welchem
Prozessierungszentrum die Daten zur Bestimmung der Drehimpulsfunktionen genutzt wurden. Mit Hilfe die-
ser Definitionen kann das lineare Gaufl-Markoff-Modell (Gleichung 4.1 und 4.2) folgendermafien umgeschrieben

b; vi A Qi Q2 - Qp
by Vo A ] 9 Qe - Qup
. + . z mit Kpp =0y ) .

(4.8)
bp vp A sym. Qpp

Der P-K x1 Beobachtungsvektor b enthilt die K x1 Beobachtungsvektoren b, = (x5 ,(t1), X5, (t2), .., X5, (tx))" .
Die P- K x P- K Kofaktormatrix der Beobachtungen Qy,, setzt sich dann aus K x K Blockmatrizen Q; ; mit
1,7 = 1,..., P zusammen. Die Hauptdiagonalelemente der Kofaktormatrix Q) enthalten die Varianzen der
Beobachtungen. Fiir den Fall, dass die Beobachtungsvektoren b, von gleichen Eingangsdaten abgeleitet wer-
den, reflektieren die Blockmatrizen Q; ; mit i # j die Korrelationen des Rauschens der Beobachtungen. Mit
Hilfe der Nebendiagonalelemente der Blockmatrizen Q, ; mit ¢ = j konnen die zeitlichen Abhangigkeiten des
Rauschens der Beobachtungen in der Ausgleichung beriicksichtigt werden. Je exakter die Kofaktormatrix der
Beobachtungen Qy,,, aufgestellt werden kann, desto realistischer kann die Genauigkeit und Zuverléssigkeit der
Ausgleichungsergebnisse geschitzt werden. In diesem Kapitel wird ausfiihrlich erldutert, wie die Varianzen, Ko-
varianzen und Autokovarianzen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen bestimmt beziehungsweise
festgelegt werden.

4.2.1. Varianzen

Die Varianzen der geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen koénnen nicht mit Hilfe des Fehlerfortpflan-
zungsgesetzes abgeleitet werden, weil der Fehler aufgrund der Linearisierung der Euler-Liouville-Gleichung nicht
bekannt ist, ebenso wie die Genauigkeitsmafie der physikalischen Parameter der Erde und der geodatisch be-
stimmten Massenverlagerungen und -bewegungen. Aus diesem Grund miissen die Varianzen der geodétisch
bestimmten Drehimpulsfunktionen empirisch berechnet werden. Da mit Hilfe der Varianzen der Beobachtung
hauptséchlich die Gewichtung der Beobachtungen bei der Ausgleichung festgelegt wird, ist es wichtig, dass die
Varianzen der geoditisch bestimmten Drehimpulsfunktionen moglichst genau bestimmt werden. Im Rahmen
dieser Arbeit werden drei Methoden zur Bestimmung der empirischen Varianzen der geodétisch bestimmten
Drehimpulsfunktionen vorgestellt und mit Hilfe von Simulationen tiberpriift.
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Methode 1: Klassischer Ansatz zur Bestimmung von empirischen Varianzen

Die empirische Varianzen kénnen nach der einfachsten klassischen Methode mit

. S X () — XS ()2 L S Xip(tr)
U(Xj-ﬁ)2 = - jl}( 1 ’ = 0]2\46thodel mit Xj(tk) = pT (49)

bestimmt werden.

Methode 2: Ansatz zur Bestimmung von zeitvariablen empirischen Varianzen

Es ist davon auszugehen, dass die Fehler der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen nicht zeitlich kon-
stant, sondern variabel sind. Mit folgender Formel konnen zeitvariablen empirische Varianzen:

. SF NG () — X (1)
U(Xj,p(tk?))2 = 1 . pP 1 = = O-%/[ethodeQ (410)

bestimmt werden. Hierbei steht ¢ wie p fiir die verschiedenen Prozessierungszentren (¢,p =1,..., P).

Methode 3: N-cornered-hat Methode

Mit Hilfe der N-cornered-hat (NCH) Methode kénnen die empirischen Varianzen ebenfalls bestimmt werden (TA-
VELLA und PREMOLI 1994). Im Gegensatz zur klassischen empirischen Varianzbestimmung (Methode 1) wird
bei der NCH-Methode beriicksichtigt, dass das Rauschen der Zeitreihen nicht unkorreliert ist. Wie aus Kapitel 3
bekannt ist, beruhen die geodétischen Daten, die zur Berechnung der Drehimpulsfunktionen verwendet werden,
zum Teil auf den selben Eingangsdaten, Hintergrundmodellen und Prozessierungsstrategien. Das Rauschen der
geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen ist folglich korreliert. Die Hohe der Korrelation sowie das stochas-
tische Modell des Rauschens ist nicht bekannt. Im folgenden Abschnitt werden die mathematischen Grundlagen
der NCH-Methode erklért, fiir mehr Information siche KooOT et al. (2006) und GALINDO et al. (2001).

Im ersten Schritt werden die Differenzzeitreihen

AXG () = X5 (k) = X5 p(tr) =€p —€p, p=1,...,P =1 (4.11)

gebildet. Da sich das gemeinsame Signal bei der Differenzbildung herauskiirzt, spiegeln die Differenzzeitreihen die
Differenzen des individuellen Rauschens €, wider. Nach TAVELLA und PREMOLI (1994) ist die Referenzzeitreihe
X5 p frei wahlbar. Im zweiten Schritt wird die Varianz-Kovarianz-Matrix der Differenzzeitreihen

Sp,q = Cov(AXS ,, AXj,), pg=1,...,P—1 (4.12)

berechnet. Die Matrixelemente s, ; reprasentieren fiir p = ¢ die Varianzen der Differenzzeitreihen und fiir p # ¢
die Kovarianzen der Differenzzeitreihen. Die P — 1 x P — 1 Varianz-Kovarianz-Matrix der Differenzzeitreihen
Sp,q steht iiber die P x P — 1 Matrix H in direktem Zusammenhang mit der P x P Varianz-Kovarianz-Matrix
des Rauschens Ry g = Cov(e,, €,), es gilt:

1 0 0
0 1 0

Spa=H'RpH, mit H=| 7 | : (4.13)
0 0 e 1
-1 -1 ... -1

Es ergibt sich somit folgende Gleichung zur Berechnung der Matrixelemente der Varianz-Kovarianz-Matirx des
Rauschens:

Tpq(r,p,...,TPP) =Spq—Tpp+Tpp+7repr, D,g=1,...,P—1 (4.14)
Das lineare Gleichungssystem 4.14 enthéalt (P + 1)P/2 Unbekannte und (P — 1)P/2 Gleichungen, es ist unter-
bestimmt. Eine eindeutige Losung ist nur méglich, wenn die freien Parameter r1 p,...,7p p festgelegt werden.

Die freien Parameter miissen die Bedingung erfiillen, dass die Varianz-Kovarianz-Matrix Rp o positiv definit
ist. Das bedeutet, dass die Determinante positiv sein muss:

Det(Rp,q) > 0. (4.15)
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Mit Hilfe dieser Bedingung wird der Losungsraum fiir die freien Parameter eingeschrankt, sie lassen sich al-
lerdings noch nicht bestimmen. Zur Berechnung der freien Parameter muss eine weitere Annahme iiber die
Korrelation des Rauschens der einzelnen Zeitreihen getroffen werden. Es wird angenommen, dass die Korrelati-
on des Rauschens klein ist. Die freien Parameter sollen so festgelegt werden, dass die Korrelation des Rauschens
minimal ist. In GALINDO et al. (2001) wurde gezeigt, dass durch Minimierung der Zielfunktion

P
Tpq(r1,ps- s 7pP)?

rpyp(rl,Pv s 77’P,P)'rq7q(7‘1,P, e ,T’P7P)

frip,...;rpp) = (4.16)

p<q

die freien Parameter berechnet werden kénnen. Mit Hilfe der freien Parameter und der Komponenten der
Varianz-Kovarianz-Matrix Sp ¢ kénnen mit Gleichung 4.14 alle Komponenten der Varianz-Kovarianz-Matrix
Rp,q bestimmt werden. Fiir den Fall, dass die Korrelation des Rauschens gering ist, konnen die Varianzen

U(X;,p)2 = Tpp = OMethodes (4.17)

mit Hilfe der NCH-Methode gut bestimmt werden, wohingegen die Kovarianzen mit grofien Unsicherheiten
behaftet sind GALINDO et al. (2001). Im Rahmen dieser Arbeit wurde festgestellt, dass fiir den Fall, dass die
Ergebnisse der NCH-Methode von der Wahl der Referenzzeitreihe abhéngen, die Korrelation des Rauschens der
Beobachtungen nicht gering ist. Die prozentuale Abweichung der Ergebnisse der NCH-Methode, aufgrund der
Verwendung von verschiedenen Referenzzeitreihen, kann mit folgender Gleichung:

2
Faon = I\ hetnoes) 1009, (4.18)
Methodel

berechnet werden.

I"Jberpriifung mit Simulationen

Anhand von simulierten Datensétzen wurde untersucht, wie genau die Varianzen mit Hilfe der drei Methoden be-
stimmt werden konnen. Dazu wurden die prozentualen Abweichungen der empirisch bestimmten Varianzen von
den tatséchlichen Varianzen berechnet. Da die Zeitreihen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen nur
eine monatliche Abtastrate besitzen, wurde {iberpriift wie stark sich die Hohe der Abtastung der Zeitreihen auf
die Qualitdt der Ergebnisse auswirkt. Das Rauschen der geodéatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen ist nicht
klein. Deshalb wurde in dieser Arbeit untersucht, ob die drei Methoden zur empirischen Varianzbestimmung
auch fiir stark verrauschte Zeitreihen genutzt werden konnen. Die geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktio-
nen sind korreliert aufgrund der Verwendung von teilweise gleichen Eingangsdaten, Hintergrundmodellen und
Prozessierungsstrategien. Da die Hohe der Korrelation des Rauschens nicht bekannt ist, wurde iiberpriift wie
stark sich die Korrelation des Rauschens auf die Qualitdt der Ergebnisse auswirkt.

Stmulationsszenario 1: Hohe Abtastung, geringes Rauschen und geringe Korrelation des Rauschens

Es werden 6 Datensiitze fiir den atmosphirischen Masseneffekt x* fiir einen Zeitraum von 6 Jahren und einer
Abtastrate von 6 Stunden simuliert. Jede Zeitreihe besitzt ein geringes weifles Rauschen. Die Korrelation des
Rauschens der Zeitreihen ist kleiner als 3%. Die empirischen Varianzen werden mit Hilfe der drei Methoden
bestimmt. Fiir 100 Simulationen liegen die prozentualen Abweichungen der empirisch bestimmten Varianzen
des Rauschens von den tatséchlichen Varianzen im Bereich von 10% — 23% (Methode 1), 82% — 149% (Methode
2) und 0.4% — 1.6% (Methode 3), siehe Tabelle 4.1. Die zeitvariablen empirischen Varianzen kénnen nicht so
genau bestimmt werden wie die konstanten empirischen Varianzen und eignen sich deshalb nicht zur Aufstellung
der Kofaktormatrix Q. Die konstanten empirischen Varianzen kénnen mit Hilfe der NCH-Methode wesentlich
genauer berechnet werden als mit Hilfe der klassischen Methode. Die prozentuale Abweichung der Ergebnisse der
NCH-Methode, aufgrund der Verwendung von verschiedenen Referenzzeitreihen, betragt im Mittel 1%. Folglich
sind die Ergebnisse der NCH-Methode fiir hoch abgetastete Zeitreihen mit geringem Rauschen und geringer
Korrelation des Rauschens als unabhéngig von der Wahl der Referenzzeitreihe zu betrachten.

Simulationsszenario 2: Geringe Abtastung, geringes Rauschen und geringe Korrelation des Rauschens

Es werden 6 Datensiitze fiir den atmosphirischen Masseneffekt y{* fiir einen Zeitraum von 6 Jahren mit monat-
licher Abtastung generiert. Jede Zeitreihe besitzt ein geringes weifles Rauschen. Die Korrelation des Rauschens
der Zeitreihen ist kleiner als 20%. Fiir 100 Simulationen werden die empirischen Varianzen mit Hilfe der klas-
sischen Methode und der NCH-Methode berechnet. Die prozentualen Abweichungen der empirisch bestimmten
Varianzen des Rauschens von den tatsachlichen Varianzen liegen im Bereich von 3% — 28% bei der klassischen
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Methode und im Bereich von 3% — 21% bei der NCH-Methode, siehe Tabelle 4.1. Die empirischen Varianzen
konnen fiir gering abgetastete Zeitreihen mit der NCH-Methode nur noch etwas genauer bestimmt werden als
mit der klassischen Methode. Das liegt daran, dass sich die Abtastung der Zeitreihen nur geringfiigig auf die
Qualitdt der Ergebnisse der empirischen Varianzbestimmung mit der klassischen Methode auswirkt, wohingegen
die empirischen Varianzen mit Hilfe der NCH-Methode, aufgrund der geringen Abtastung, wesentlich ungenau-
er berechnet werden konnen. Es gilt: Je geringer die Abtastung der Zeitreihen, desto ungenauer koénnen die
empirischen Varianzen bestimmt werden. Die Ergebnisse der NCH-Methode sind fiir gering abgetastete Zeitrei-
hen nicht mehr als unabhéngig von der Wahl der Referenzzeitreihe zu betrachten, die prozentuale Abweichung
betragt im Mittel 13%.

Simulationsszenario 3: Geringe Abtastung, hohes Rauschen und geringe Korrelation des Rauschens

Es werden 6 Zeitreihen fiir den atmosphirischen Masseneffekt y4! fiir einen Zeitraum von 6 Jahren mit monatli-
cher Abtastung simuliert. Jede Zeitreihe besitzt ein hohes weifles Rauschen. Die Korrelation des Rauschens der
Zeitreihen ist kleiner als 20%. Die empirischen Varianzen werden wieder mit der klassischen Methode und der
NCH-Methode bestimmt. Fiir 100 Simulationen liegen die prozentualen Abweichungen der empirisch bestimm-
ten Varianzen des Rauschens von den tatsdchlichen Varianzen im Bereich von 4% — 25% bei der klassischen
Methode und im Bereich von 4% — 21% bei der NCH-Methode, siche Tabelle 4.1. Die Hohe des Rauschens der
Zeitreihen wirkt sich folglich nicht auf die Qualitdt der empirischen Varianzbestimmung aus. Die prozentuale
Abweichung der Ergebnisse der NCH-Methode, aufgrund der Verwendung von verschiedenen Referenzzeitreihen,
betragt im Mittel 14%. Die Ergebnisse der NCH-Methode fiir gering abgetastete Zeitreihen mit hohem Rauschen
und geringer Korrelation des Rauschens sind somit ebenfalls als abhéngig von der Wahl der Referenzzeitreihe
zu betrachten.

Stmulationsszenario 4: Geringe Abtastung, hohes Rauschen und hohe Korrelation des Rauschens

Es werden 6 Datensiitze fiir den atmosphirischen Masseneffekt y{! fiir einen Zeitraum von 6 Jahren mit monatli-
cher Abtastung generiert. Jede Zeitreihe besitzt ein hohes weifles Rauschen. Das Rauschen der Zeitreihen ist bis
zu 60% korreliert. Fiir 100 Simulationen werden die empirischen Varianzen mit Hilfe der klassischen Methode
und der NCH-Methode berechnet. Die prozentualen Abweichungen der empirisch bestimmten Varianzen des
Rauschens von den tatsdchlichen Varianzen liegt im Bereich von 3% — 37% bei der klassischen Methode und im
Bereich von 8% — 41% bei der NCH-Methode, siehe Tabelle 4.1. Die Qualitat der empirischen Varianzbestim-
mung nimmt ab, je stérker das Rauschen der Zeitreihen korreliert ist. Fiir Zeitreihen mit geringer Abtastung
und hoher Korrelation des Rauschens kénnen die empirischen Varianzen mit Hilfe der klassischen Methode
genauer bestimmt werden als mit Hilfe der NCH-Methode. Bei der NCH-Methode wird angenommen, dass die
Korrelation des Rauschens klein ist. Wenn diese Bedingung nicht erfiillt ist, dann kénnen die Varianzen mit der
NCH-Methode nicht addquat bestimmt werden. Die Ergebnisse der NCH-Methode sind dann als stark abhéngig
von der Wahl der Referenzzeitreihe zu betrachten, die prozentuale Abweichung betrigt im Mittel 36%. In Ab-
bildung 4.1 wird die Korrelation des Rauschens der simulierten Zeitreihen mit der prozentualen Abweichung der
Ergebnisse der NCH-Methode, aufgrund der Verwendung von verschiedenen Referenzzeitreihen (fycr/100%),
verglichen. Meistens gilt: Je hoher die Korrelation des Rauschens, desto starker héangen die Ergebnisse der NCH-
Methode von der Wahl der Referenzzeitreihe ab. Mit Hilfe von fycpy kann abgeschétzt werden, wie stark das
Rauschen der Zeitreihen mindestens korreliert ist.
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Abbildung 4.1: Mazimale Korrelation des Rauschens der Zeitreihen (grin) und prozentuale Abweichung der Ergebnisse

der NCH-Methode korrncu (rot). Zur besseren Veranschaulichung der Ergebnisse werden nur 50 Simulationen von 100
Stmulationen gezeigt.

25
Simulationen



58

4. Kombination geodétischer Raumbeobachtungen

Tabelle 4.1: Prozentuale Abweichung der empirisch bestimmten Varianzen des Rauschens von den tatsdachlichen Varianzen

fir 100 Simulationen.

Methode 1 Methode 2 Methode 3
Simulationsszenario 1 | 10% — 23% | 82% — 149% | 0.4% — 1.6%
Simulationsszenario 2 | 3% — 28% 3% — 21%
Simulationsszenario 3 | 4% — 25% 4% — 21%
Simulationsszenario 4 | 3% — 37% 8% — 41%

In dieser Arbeit werden die empirischen Varianzen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen mit Hilfe
der klassischen Methode und der NCH-Methode bestimmt. In Kapitel 4.3 sind die Ergebnisse fiir die empirischen
Varianzen aufgefiihrt und diskutiert. Demzufolge liegt die Korrelation des Rauschens der geodéatisch bestimmten
Drehimpulsfunktionen im Bereich von 0.31 bis 0.65. Die Varianzen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunk-
tionen kénnen mit Hilfe der NCH-Methode nicht addquat berechnet werden, weil die Korrelation des Rauschens
nicht gering ist. Die Hauptdiagonalelemente der Kofaktormatrix der Beobachtungen Q, werden deshalb mit
den empirischen Varianzen, die mit Hilfe der klassischen Methode berechnet werden kénnen, festgelegt.

Varianzkomponentenschatzung

Fiir den Fall, dass Beobachtungen von verschiedenen Raumverfahren kombiniert werden, miissen die Genauig-
keitniveaus zwischen den verschiedenen Beobachtungsgruppen berticksichtigt werden. Eine Moglichkeit besteht
darin, Varianzkomponenten direkt in der Ausgleichung mitzuschéitzen. In NIEMEIER (2002) ist das Verfahren
zur Schatzung von Varianzkomponenten ausfiihrlich beschrieben. Das stochastische Modell kann um die unbe-
kannten Varianzkomponenten o3; und die bekannten Gewichtseinheitsmatrizen P; der k Beobachtungsgruppen
gemaf

k
Kpp = Y 03Py (4.19)
=1

erweitert werden. Die Gewichtseinheitsmatrizen P; besitzen folgende Struktur:

P, 0 0 0 O 0 0 0 0

. 0 0 - 0] 0 Py -~ 0 . 00 - 0

Pir=| . . . .|, Pa=]. . N T e - (4.20)
0 0 0 O 0 O 0 O 0 0 0 Py

Zwischen den Gewichtseinheitssubmatrizen P; liegen somit keine Uberlappungen vor. Bei diesem vereinfach-
ten Modell werden keine Kovarianzkomponenten og;; beriicksichtigt. Die Varianzkomponenten kénnen in der
Ausgleichung iterativ bestimmt werden, indem die Niherungswerte a3, gemafl

k
Kpb = Zo.glaglf)l_l (4.21)

i=1

eingefiihrt werden. Im Gegensatz zu Gleichung 4.19 entsprechen in Gleichung 4.21 die o3, nicht den Varianzkom-
ponenten sondern die verbesserten Niherungswerte a3,. Fiir den ersten Iterationsschritt werden die Startwerte
USLO und af; o nahe 1 gewihlt. Im Zuge der Ausgleichung wird 63; bestimmt, indem die gewichtete Verbesse-
rungsquadratsumme jeder Gruppe durch die Redundanz r; der jeweiligen Gruppe dividiert wird:

ATy A
9 Vi PV

.= 4.22
O0i T ( )
Die Redundanz einer Beobachtungsgruppe kann nach Koct und KUSCHE (2002) mit:
1 _
i =mn; — —Q_Spur(AiTPiAiN H (4.23)

00i

berechnet werden. Wobei n; fiir die Anzahl der Beobachtungen einer Beobachtungsgruppe steht. Mit Hilfe von
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62, konnen die Niaherungswerte of; folgendermafen
2 _ 2 .2
Qpi 1 = Qo0 " %04,1 (4.24)

verbessert werden. Die Iteration ist beendet, wenn alle 2; gleich Eins sind. Die bis dahin verbesserten Nithe-
rungswerte o2, entsprechen den Varianzkomponenten.

Im Rahmen dieser Arbeit wird die Varianzkomponentenschétzung bei der Kombination von gravimetrisch und
altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt eingesetzt. In Kapitel 4.3.3
werden die Ergebnisse fiir die Varianzkomponenten vorgestellt und diskutiert. Mit Hilfe der Varianzkomponen-
tenschatzung konnen die Varianzkomponenten nicht adaquat bestimmt werden, weil die empirischen Varianzen
der altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen systematisch zu klein sind und weil die Kovarianzen der
Beobachtungen in der Ausgleichung nicht berticksichtigt werden. Aus diesem Grund werden die empirischen
Varianzen fur die gravimetrisch und altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen gemeinsam mit Hilfe der
klassischen Methode bestimmt. Auf diese Weise kénnen die Genauigkeitsrelationen zwischen den beiden Beob-
achtungsverfahren realistischer beschrieben werden.

4.2.2. Kovarianzen

Die Kovarianzen der geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen sind nicht bekannt. Wenn die Korrelation des
Rauschens der Beobachtungen gering ist, dann diirfen die Kovarianzen der Beobachtungen bei der Ausgleichung
vernachléssigt werden. Deshalb wird in dieser Arbeit mit Hilfe der NCH-Methode die Hohe der Korrelation des
Rauschens der geodéitisch bestimmten Drehimpulsfunktionen abgeschétzt, siehe Kapitel 4.2.1. Die Korrelation
des Rauschens der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen ist nicht gering, aufgrund der Verwendung von
teilweise gleichen Eingangsdaten, Hintergrundmodellen und Prozessierungsstrategien. Sie liegt etwa im Bereich
von 0.31 bis 0.65. Die Kovarianzen der geoditisch bestimmten Drehimpulsfunktionen sollten deshalb bei der
Ausgleichung beriicksichtigt werden.

Mit Hilfe des Operator-Software Impact (OSI) Modells konnen die Kovarianzen von Beobachtungen empirisch
bestimmt werden. Dieser Ansatz zur Bestimmung von empirischen Kovarianzen ist in FANG (2007) und KuT-
TERER et al. (2009) ausfiihrlich beschrieben. Bei dem OSI Modell wird beriicksichtigt, dass die Beobachtungen
auf gleichen Eingangsdaten aber auf unterschiedlichen Softwarepaketen, Parametrisierungen und Hintergrund-
modellen beruhen. Die empirischen Kovarianzen der geodéatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen kénnen mit
Hilfe des OST Modells nicht addquat bestimmt werden. In FANG (2007) findet man einen Hinweis darauf, dass
das OSI Modell nur fiir lange beziehungsweise hoch abgetastete Zeitreihen sinnvoll eingesetzt werden kann.
Die Zeitreihen der geoditisch bestimmten Drehimpulsfunktionen besitzen nur 72 Werte und sind somit zu kurz
beziehungsweise zu gering abgetastet, um mit dem OSI Modell realistische Kovarianzen bestimmen zu kénnen.

Im Rahmen dieser Arbeit ist es nicht gelungen, dass Rauschen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktio-
nen zu identifizieren und Kovarianzen der Beobachtungen zu berechnen. Das Hauptproblem besteht darin, dass
das gemeinsame Rauschen der Zeitreihen im Gegensatz zu dem individuellen Rauschen der Zeitreihen nicht
von dem rauschfreiem Signal getrennt werden kann. Deshalb werden bei der Ausgleichung die Kovarianzen der
geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen nicht beriicksichtigt. Die Vernachlissigung der Kovarianzen der
Beobachtungen wirkt sich nur geringfiigig auf das Ausgleichungsergebnis aus. Wohingegen der formale Fehler des
Ausgleichungsergebnis signifikant von der Wahl des stochastischen Modells abhéngt, siehe zum Beispiel HEIN-
KELMANN et al. (2011). Ein realistisches Genauigkeitsmaf} fiir das Ausgleichungsergebnis erhilt man, indem
man den formalen Fehler skaliert. Es gilt: Je hoher die Korrelation des Rauschens der Beobachtungen, de-
sto stirker wirkt sich die Vernachléssigung der Kovarianzen der Beobachtungen auf die formalen Fehler der
Ausgleichsergebnisse aus. In dieser Arbeit werden die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse deshalb in
Abhéngigkeit von der Korrelation des Rauschens der Beobachtungen skaliert. Die Korrelation kann mit Hilfe
der NCH-Methode abgeschétzt werden. Untersuchungen haben ergeben, dass die formalen Fehler o mit

. Incu
7 =0T T00%

(4.25)
sinnvoll skaliert werden konnen.

I"Jberpriifung mit Simulationen

Anhand von simulierten Datensétzen wurde untersucht, wie genau die formalen Fehler und die skalierten for-
malen Fehler der Ausgleichungsergebnisse bei Vernachlissigung der Kovarianzen der Beobachtungen bestimmt
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werden kénnen. Dazu wurden die prozentualen Abweichungen der (skalierten) formalen Fehler von den tatséchli-
chen Fehler der Ausgleichungsergebnisse berechnet.

Es werden 6 Datensiitze fiir den atmosphirischen Masseneffekt yi* fiir einen Zeitraum von 6 Jahren mit mo-
natlicher Abtastung generiert. Jede Zeitreihe besitzt ein hohes weiles Rauschen. Die Korrelation des Rauschens
der Zeitreihen liegt im Bereich von 40%- 60%. Mit Hilfe der Ausgleichungsrechnung werden die 6 Zeitreihen
fiir den atmosphirischen Masseneffekt yi' kombiniert. Die Kofaktormatrix der Beobachtungen wird mit Hilfe
der empirischen Varianzen, die mit der klassischen Methode bestimmt werden, aufgestellt. Die Kovarianzen der
Beobachtungen werden bei der Ausgleichung vernachléssigt. Fiir die Skalierung der formalen Fehler wird die
Korrelation des Rauschens der Zeitreihen mit Hilfe der NCH-Methode abgeschétzt. In Abbildung 4.2 sind fiir
50 Simulationen die tatséchlichen Fehler, formalen Fehler und skalierten formalen Fehler der Ausgleichungser-
gebnisse dargestellt. Die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse sind zu optimistisch, weil die Kovarianzen
der Beobachtungen bei der Ausgleichung nicht beriicksichtigt werden. Fiir 100 Simulationen liegt die prozen-
tuale Abweichung der formalen Fehler von den tatséchlichen Fehlern der Ausgleichungsergebnisse im Bereich
von 17% — 31%. Durch Skalierung der formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse erhélt man ein realistisches
Genauigkeitsmafl. Fiir 100 Simulationen liegt die prozentuale Abweichung der skalierten formalen Fehler von
den tatsiachlichen Fehler der Ausgleichung im Bereich von 1% — 19%.
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Abbildung 4.2: Tatsdchlicher Fehler des Ausgleichungsergebnis (grin), formaler Fehler (rot) und skalierter formaler Fehler
(blau). Zur besseren Veranschaulichung der Ergebnisse werden nur 50 Simulationen von 100 Simulationen gezeigt.

4.2.3. Autokovarianzen

Die zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen kénnen mit Hilfe
der Autokovarianzfunktionen bestimmt werden. Mit Hilfe der Autokovarianzfunktion C,.(7) werden die Ko-
varianzen zwischen zeitlich aufeinander folgenden Beobachtungen derselben Zufallsvariablen x bestimmt (Box
und JENKINS 1976):

k—1
1
Coua(T) = T Z TiTigr (4.26)
i=1

Damit bei grofierem Zeitabstand 7 =| ¢; — t; | und geringerer Anzahl der Beobachtungspaare die zunehmen-
den Schétzfehler automatisch gedampft werden, muss immer durch die konstante Anzahl der Beobachtungen k&
dividiert werden. Da in dieser Arbeit die zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der geodétisch bestimmten
Drehimpulsfunktionen berechnet werden, miissen vor der Bestimmung der Autokovarianzfunktion determinis-
tische Signalanteile reduziert werden. Die geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen weisen haufig ein si-
gnifikantes Jahressignal auf (siehe Kapitel 4.3), das bei der Berechnung der Autokovarianzfunktion reduziert
werden muss. Die Autokovarianzen kénnen nicht direkt zum Aufstellung der Kofaktormatrix der Beobachtun-
gen Qu, verwendet werden. Sie miissen mit der Varianz C,,(0) normiert werden, da nur dann ein Vergleich
verschiedener Autokovarianzfunktionen moglich ist. Die normierte Autokovarianzfunktion bezeichnet man als
Autokorrelationsfunktion

Cre(T)
C.(0)
Sie liefert Information dariiber, wie stark das Rauschen einer Beobachtungszeitreihe untereinander korreliert

ist. Mit Hilfe dieser Korrelationen kénnen vergleichbare Autokovarianzen des Rauschens der Beobachtungen
ableitet werden, geméaf

Ry (1) =

(4.27)

Ugm(ti,tj) = Rg;g;(T)O'w(ti)O'w(tj). (428)
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Fiir den Fall, dass die empirischen Standardabweichungen der Beobachtungen zeitlich konstant sind, ist o,.(¢;) =
o,(t;). Mit den empirisch bestimmten Autokovarianzen o, (t;,t;) kann die Kofaktormatrix der Beobachtungen
Q1 der Ausgleichungsmodelle zur Kombination geodétisch bestimmter Drehimpulsfunktionen aufgestellt wer-
den.

["Jberpriifung mit Simulationen

Mit Hilfe von simulierten Datensétzen wurde untersucht, wie sich die Beriicksichtigung von zeitlichen Abhéangig-
keiten des Rauschens der Beobachtungen bei der Ausgleichung auf die Ausgleichungsergebnisse und die formalen
Fehler auswirkt. Dazu wurden wieder die prozentualen Abweichungen der formalen Fehler von den tatsachlichen
Fehler der Ausgleichungsergebnisse berechnet.

Es werden 6 Datensiitze fiir den atmosphirischen Masseneffekt yi' fiir einen Zeitraum von 6 Jahren mit mo-
natlicher Abtastung generiert. Jede Zeitreihe besitzt ein hohes weiles Rauschen. Das Rauschen der Zeitreihen
ist bis zu 60% korreliert. Die 6 Zeitreihen fiir den atmosphirischen Masseneffekt xi werden mit Hilfe der Aus-
gleichungsrechnung kombiniert. Mit der klassischen Methode werden die Varianzen der Zeitreihen empirisch
bestimmt. Sie werden zum Aufstellen der Kofaktormatrix der Beobachtungen Q;, verwendet. Die Kovarian-
zen der Beobachtungen werden bei der Ausgleichung nicht berticksichtigt, weil sie nicht addquat bestimmt
werden kénnen. Die zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der Beobachtungen werden mit den Autokorrela-
tionsfunktionen abgeleitet. Sie werden zum Aufstellen der Kofaktormatrix der Beobachtungen Q,, eingesetzt.
Die Beriicksichtigung der Autokovarianzen des Rauschens der Beobachtungen wirkt sich nur geringfiigig auf
das Ausgleichungsergebnis aus, aber signifikant auf den formalen Fehler des Ausgleichungsergebnisses. In Abbil-
dung 4.3 sind die tatséchlichen und formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse mit und ohne Beriicksichtigung
der zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der Beobachtungen fiir 50 Simulationen dargestellt. Die forma-
len Fehler der Ausgleichungsergebnisse ohne Beriicksichtigung der zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der
Beobachtungen sind zu optimistisch, wie bereits in Kapitel 4.2.2 gezeigt wurde. Fiir 100 Simulationen liegt die
prozentuale Abweichung der formalen Fehler von den tatsichlichen Fehlern im Bereich von 25% - 28%. Wenn
bei der Bestimmung der Autokovarianzfunktionen das signifikante Jahressignal der Beobachtungen nicht redu-
ziert wird, dann sind die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse zu pessimistisch. Fiir 100 Simulationen
liegt die prozentuale Abweichung der formalen Fehler von den tatsachlichen Fehlern dann im Bereich von 23% -
66%. Wird bei der Bestimmung der Autokovarianzfunktionen das signifikante Jahressignal der Beobachtungen
reduziert, dann sind die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse realistisch. Fiir 100 Simulationen liegt die
prozentuale Abweichung der formalen Fehler von den tatsachlichen Fehlern im Bereich von 2% - 16%. Eine
Skalierung der formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse ist dann nicht mehr nétig. Wichtig ist, dass bei der
Bestimmung der Autokovarianzfunktionen die signifikanten deterministischen Signalanteile reduziert werden.
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Abbildung 4.3: Tatsdchlicher Fehler der Ausgleichung (grin), formaler Fehler der Ausgleichung ohne Bericksichtigung
der Autokorrelation (rot) und mit Beriicksichtigung der Autokorrelation ohne Reduktion des signifikanten Jahressignals
(hellblau) und mit Reduktion des signifikanten Jahressignals (blau). Zur besseren Veranschaulichung der Ergebnisse wer-
den nur 50 Simulationen von 100 Simulationen gezeigt.
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4.3. Kombinationsmodelle zur Bestimmung einzelner geophysikalischer
Anregungsmechanismen der Polbewegung

In diesem Kapitel werden Kombinationsmodelle zur Bestimmung (1) des integralen Effektes, (2) des integralen
Masseneffektes, (3) des ozeanischen Masseneffektes und (4) des hydrologischen Masseneffektes beschrieben. Fiir
jedes Kombinationsmodell wird erlautert, welche geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen als Beobachtun-
gen in die Ausgleichung eingefiihrt werden, wie die Beobachtungen mit Hilfe von empirisch bestimmten Varianzen
gewichtet werden und mit welcher Autokorrelationsfunktion die zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der
Beobachtungen beriicksichtigt werden. Desweiteren wird fiir jedes Kombinationsmodell das Ausgleichungser-
gebnis und der formale Fehler vorgestellt.

4.3.1. Integraler Effekt

Die Polbewegung wird von Massenverlagerungen und -bewegungen im System Erde hervorgerufen und erlaubt
somit einen Riickschluss auf den integralen Anregungsmechanismus, siche Kapitel 3.1. Im Rahmen dieser Arbeit
werden die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Effekt von den Polkoordinaten der Zeitreihen
IERS EOP 08 C04, ITRF2008 und DTRF2008 berechnet. Da die Polbewegung mit Hilfe der geometrischen
Raumverfahren SLR, VLBI, GNSS und DORIS sehr genau bestimmt werden kann (0.03 mas), zeigen die drei
Losungen fiir den integralen Effekt ebenfalls sehr hohe Ubereinstimmungen (1 mas). Die geodétischen Losungen
fiir den integralen Effekt werden mit Hilfe des linearen Gaufl-Markoff-Ausgleichungsmodell kombiniert. Ziel
der Kombination ist es, Schwéchen in der Prozessierung auszugleichen. Im Folgenden wird beschrieben, wie
die Kofaktormatrix der Beobachtungen aufgestellt wird, und es werden die Ausgleichungsergebnisse und die
formalen Fehler vorgestellt.

Varianzen: Die Hauptdiagonalelemente der Kofaktormatrix der Beobachtungen werden mit Hilfe der empirischen
Varianzen der Zeitreihen, die mit Hilfe der klassischen Methode oder der NCH-Methode bestimmt werden
konnen, festgelegt. In Abbildung 4.4 sind die Ergebnisse der empirischen Varianzbestimmungen dargestellt. Die
prozentuale Abweichung der Ergebnisse der NCH-Methoden, aufgrund der Verwendung von unterschiedlichen
Referenzzeitreihen, betrigt bis zu 42% fiir 1 und 45% fiir 2. Das ist ein Hinweis darauf, dass das Rauschen der
Zeitreihen stark korreliert ist. Die NCH-Methode kann deshalb nicht zur Bestimmung der empirischen Varianzen
eingesetzt werden. Die Kofaktormatrix der Beobachtungen Q) wird mit den empirischen Varianzen, die mit
Hilfe der klassischen Methode berechnet werden, aufgestellt. Die Ergebnisse der klassischen Methode sind in
Tabelle 4.2 aufgelistet. Demzufolge sind die 4quatorialen Drehimpulsfunktionen, die von der IERS EOP 08 C04
Zeitreihe abgeleitet werden, am genauesten.

Kowvarianzen: Die Korrelation des Rauschens der Beobachtungen wird bei der Ausgleichung nicht berticksichtigt,
weil sie nicht adidquat bestimmt werden kann. Das bedeutet, die Blockmatrizen Q; ; mit 7 # j der Kofaktorma-
trix der Beobachtungen Q,, werden gleich Null gesetzt.

Autokovarianzen: Mit Hilfe der Autokorrelationsfunktionen kénnen die zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens
der Beobachtungen berechnet werden, siehe Kapitel 4.2.3. Bei der Berechnung der Autokorrelationsfunktionen
wird das Jahressignal der geodéatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Effekt einmal redu-
ziert und einmal nicht reduziert. In Abbildung 4.5 sind die Ergebnisse dargestellt. Wahrend x» ein signifikantes
Jahressignal aufweist, das bei der Bestimmung der Autokorrelationen reduziert werden muss, weist y; kein
signifikantes Jahressignal auf. Mit Hilfe der Autokovarianzen des Rauschens der Beobachtung werden die Ne-
bendiagonalelemente der Blockmatrizen Q; ; mit ¢ = j der Kofaktormatrix der Beobachtungen Qy,, festgelegt.

Ausgleichungsergebnisse: In Abbildung 4.6 sind die Ergebnisse der Kombination der geodétischen Einzellosun-
gen fiir den integralen Effekt dargestellt. In Kapitel 5.2.1 werden sowohl die geodatischen Einzellosungen fiir
den integralen Effekt als auch die kombinierten Losungen mit Ergebnissen von geophysikalischen Modellen
verglichen.

Formale Fehler: Zum Vergleich sind in Tabelle 4.3 die formalen und skalierten formalen Fehler (o und o*) der
Ausgleichungsergebnisse mit und ohne Beriicksichtigung der zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der Beob-
achtungen aufgelistet. Wie aus Kapitel 4.2.2 bereits bekannt ist, sind die formalen Fehler der Ausgleichung ohne
Berticksichtigung der zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der Beobachtungen, aufgrund der Vernachléssi-
gung der Kovarianzen der Beobachtungen, zu optimistisch. Skaliert man diese formalen Fehler der Ausglei-
chungsergebnisse in Abhéngigkeit von der Korrelation der Beobachtungen, die mit Hilfe der NCH-Methode
abgeschitzt werden kann, dann erhélt man ein realistischeres Genauigkeitsmaf fiir die Ausgleichungsergebnisse.
Wenn man bei der Ausgleichung die zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der Beobachtungen beriicksichtigt,
dann ist eine Skalierung der formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse nicht mehr nétig.
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Abbildung 4.4: Empirische Standardabweichungen der geoddtisch bestimmiten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen
Effekt, die mit der klassischen Methode (grin) und der NCH-Methode (blau) bei Verwendung verschiedener Referenz-
zeitrethen bestimmt werden.
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Abbildung 4.5: Mittlere Autokorrelationsfunktionen der dquatorialen Drehimpulsfunktionen fir den integralen Effekt: Mit
Jahressignal (blaw) und ohne Jahressignal (rot). Links: Ergebnisse fiir x1 und rechts: Ergebnisse fir xz.

X4 [mas]

80

60

40

20

0

20
-40

-60

-80
2003

I I L
2006 2007 2008

Jahr

i I
2004 2005

80

60

40

20

0

X5 [mas]

-20

-40

-60

-80

2003

I
2004

I
2006
Jahr

I
2005

I I
2007 2008

Abbildung 4.6: Monatliche geodditisch bestimmte Drehimpulsfunktionen fir den integralen Effekt abgeleitet durch Kombi-
nation der geoddatischen Finzell6sungen.

Tabelle 4.2: Empirische Standardabweichungen (klassische Methode) der geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen

fir den integralen Effekt.

IERS EOP 08 C04 | ITRF2008 | DTRF2008
o(x1)[mas] 0.40 0.22 0.22
o(x2)[mas] 0.68 0.33 0.37

Tabelle 4.3: Formale und skalierte formale Fehler der Ausgleichungsergebnisse ohne (Kombil) und mit Bericksichtigung

der zeitlichen Abhdngigkeiten des Rauschen der Beobachtungen (Kombi2).

Kombil: 0 | Kombil: ¢* | Kombi2: o
o(x1)[mas 0.22 0.31 0.30
o(xz2)[mas 0.36 0.52 0.44
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4.3.2. Integraler Masseneffekt

Der integrale Masseneffekt kann von den zeitvariablen Gravitationsfelddnderungen der Erde abgeleitet werden,
siehe Kapitel 3.2. In dieser Arbeit werden die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Massenef-
fekt von den zeitvariablen Gravitationsfeldlosungen GFZ RL04, JPL RL04, CSR RL04, EIGEN-GRGS.RL02,
ITG-Grace2010 und CSR SLR RL04 abgeleitet. Mit Hilfe der Satellitenmission GRACE kann der langwellige
Anteil des Gravitationsfeldes der Erde nicht so genau bestimmt werden wie der kurzwellige Anteil. Das liegt dar-
an, dass sich Defizite in der Parametrisierung bei der Bestimmung des zeitvariablen Gravitationsfeldes der Erde
vor allem auf den langwelligen Anteil auswirken. Deshalb zeigen die sechs gravimetrischen Losungen fiir den
integralen Masseneffekt grole Abweichungen (8 mas). Der integrale Masseneffekt kann mit Hilfe von geodéti-
schen Raumbeobachtungen nicht so genau bestimmt werden wie der integrale Gesamteffekt. Die geodatischen
Losungen fiir den integralen Masseneffekt werden mit Hilfe der Ausgleichung nach der Methode der kleinsten
Quadrate kombiniert. Ziel der Kombination ist es, Schwichen in der Prozessierungskette auszugleichen. Analog
zu Kapitel 4.3.1 werden im Folgenden nur noch kurz die Ergebnisse fiir die Varianzen und die Autokorrelations-
funktionen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Masseneffekt vorgestellt sowie
die Ausgleichungsergebnisse und formalen Fehler.

Varianzen: In Abbildung 4.7 sind die empirischen Standardabweichungen, die mit Hilfe der klassischen Methode
und der NCH-Methode bestimmt wurden, dargestellt. Die prozentuale Abweichung der Ergebnisse der NCH-
Methoden, aufgrund der Verwendung von unterschiedlichen Referenzzeitreihen, betragt bis zu 31% fiir x; und
13% fiir x2. Folglich ist auch das Rauschen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen
Masseneffekt insbesondere fiir x7***® nicht gering korreliert. Im Vergleich zum integralen Gesamteffekt ist die
Korrelation des Rauschens der geodéatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Masseneffekt
jedoch kleiner. Das ist darauf zuriickzufiihren, dass die Unterschiede beziiglich der Eingangsdaten, Hintergrund-
modelle und Prozessierungsstrategien gréfier sind. In Tabelle 4.4 sind die empirischen Standardabweichungen,
die mit der klassischen Methode bestimmt wurden, aufgelistet. Demzufolge weist die ITG-Grace2010 Losung fiir
x7'**? die kleinste empirische Standardabweichung auf. Wohingegen fiir x5'**® die CSR SLR RL04 Losung die
kleinste empirische Standardabweichung besitzt. Die Drehimpulsfunktionen, die von den zeitvariablen Gravita-
tionsfeldlosungen CSR RL04 und GRGS RL02 abgeleitet werden, sind am ungenauesten. Im Gegensatz zu dem
Potentialkoeffizienten AC5y kénnen die Potentialkoeffizienten AC5; und ASy; mit Hilfe der Satellitenmission
GRACE ebenso gut bestimmt werden wie mit Hilfe von SLR-Beobachtungen (LEMOINE et al. 2006).

Kovarianzen: Die Kovarianzen der Beobachtungen werden bei der Ausgleichung nicht beriicksichtigt.

Autokovarianzen: In Abbildung 4.8 sind die Autokorrelationsfunktionen der dquatorialen Drehimpulsfunktionen
flir den integralen Masseneffekt dargestellt. Die geodéatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen
Masseneffekt weisen ein signifikantes Jahressignal auf, das bei der Bestimmung der Autokorrelationsfunktionen
reduziert werden muss.

Ausgleichungsergebnisse: In Abbildung 4.9 sind die geodéatischen Kombinationslésungen fiir den integralen Mas-
seneffekt dargestellt. In Kapitel 5.2.2 werden sowohl die geodétischen Einzelldsungen fiir den integralen Mas-
seneffekt als auch die kombinierten Losungen mit Ergebnissen von geophysikalischen Modellen verglichen.

Formale Fehler: Die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse fiir den integralen Masseneffekt sind eine
GroBlenordnung grofler als die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse fiir den integralen Gesamteffekt,
siehe Tabelle 4.5.
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Abbildung 4.7: Empirische Standardabweichungen der geoddtisch bestimmiten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen
Masseneffekt, die mit der klassischen Methode (grin) und der NCH-Methode bei Verwendung verschiedener Referenz-
zeitreihen (blau) bestimmt werden.
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Abbildung 4.8: Mittlere Autokorrelationsfunktionen der dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Massenef-
fekt: Mit Jahressignal (blau) und ohne Jahressignal (rot). Links: Ergebnisse fur x1 und rechts: Ergebnisse fir xa.
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Abbildung 4.9: Monatliche geoddtisch bestimmte Drehimpulsfunktionen fir den integralen Masseneffekt abgeleitet durch
Kombination der geoddtischen Finzellosungen.

Tabelle 4.4: Empirische Standardabweichungen (klassische Methode) der geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen
fir den integralen Masseneffekt.

GFZ | CSR | JPL | GRGS | SLR | ITG
o (X7 [mas] | 3.80 | 5.53 | 5.26 | 5.82 | 4.17 | 2.86

o(x7%%)[mas] | 4.70 | 5.86 | 4.20 | 854 | 3.99 | 4.38

Tabelle 4.5: Formale und skalierte formale Fehler der Ausgleichungsergebnisse ohne (Kombil) und mit Bericksichtigung
der zeitlichen Abhdngigkeiten des Rauschen der Beobachtungen (Kombi2).

Kombil: ¢ | Kombil: ¢* | Kombi2: o

o (X7 [mas] 1.80 2.36 2.70
[mas] 2.06 2.32 3.08

4.3.3. Ozeanischer Masseneffekt

Der ozeanische Masseneffekt kann sowohl von zeitvariablen Gravitationsfelddnderungen der Erde abgeleitet wer-
den als auch von Meereshohenénderungen der Ozeane, siehe Kapitel 3.2 und 3.3. In dieser Arbeit werden aqua-
toriale Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt von den zeitvariablen Gravitationsfeldlosungen
GFZ RL04, JPL RL04, CSR RL04, EIGEN-GRGS.RL02 und ITG-Grace2010 abgeleitet sowie von den altime-
trischen Losungen CLS und DGFI fiir die Meereshohenénderungen in Kombination mit den Lésungen WOAQ09
und Ishii fiir den sterischen Effekt. Die neun Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt weisen grofie Ab-
weichungen (6 mas) auf. Der ozeanische Masseneffekt kann mit Hilfe der Satellitenmission GRACE nicht so
genau bestimmt werden wie der integrale Masseneffekt, weil bei der Bestimmung der dquatorialen Drehimpuls-
funktionen Filter und Masken eingesetzt werden miissen. Die Bestimmung des ozeanischen Masseneffektes mit
Hilfe der Altimeter-Missionen ist vor allem mit Unsicherheiten behaftet, weil der schlecht bestimmte sterische
Effekt reduziert werden muss. Die geodétischen Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt werden mit Hilfe
der Ausgleichung nach der Methode der kleinsten Quadrate kombiniert. Ziel der Kombination ist es Schwéchen
in der Prozessierung auszugleichen und verfahrensspezifische Starken zu nutzen. Im Folgenden werden drei
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Ausgleichungsmodelle: Kombination der (1) gravimetrischen Losungen, (2) altimetrischen Losungen und (3)
gravimetrischen und altimetrischen Losungen vorgestellt.

Kombination der gravimetrischen Losungen

Varianzen: In Abbildung 4.10 werden die empirischen Standardabweichungen der gravimetrisch bestimmten Dre-
himpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt, die mit der klassischen Methode und der NCH-Methode
berechnet wurden, verglichen. Die prozentuale Abweichung der Ergebnisse der NCH-Methoden, aufgrund der
Verwendung von unterschiedlichen Referenzzeitreihen, betragt bis zu 49% fiir x; und 48% fiir yo. Folglich ist das
Rauschen der gravimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt starker korre-
liert als das Rauschen der geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Masseneffekt. Das
liegt daran, dass bei der Bestimmung des ozeanischen Masseneffektes die gleichen Filter und Masken eingesetzt
werden miissen. In Tabelle 4.6 sind die empirischen Standardabweichungen der gravimetrisch bestimmten Dre-
himpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt, die mit Hilfe der klassischen Methode bestimmt wurden,
aufgelistet. Analog zum integralen Masseneffekt besitzt die ITG-Grace2010 Losung die kleinsten Standardabwei-
chungen. Die Drehimpulsfunktionen, die von den zeitvariablen Gravitationsfeldlosungen CSR RL04 und GRGS
RLO02 abgeleitet werden, sind wiederum am ungenauesten.

Kovarianzen: Die Kovarianzen der Beobachtungen werden bei der Ausgleichung nicht beriicksichtigt.

Autokovarianzen: In Abbildung 4.11 sind die Autokorrelationsfunktionen dargestellt. Die gravimetrisch be-
stimmten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt weisen kein signifikantes Jahressignal auf,
das bei der Bestimmung der Autokorrelationen reduziert werden muss.
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Abbildung 4.10: Empirische Standardabweichungen der gravimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fir den ozea-
nischen Masseneffekt, die mit der klassischen Methode (grin) und der NCH-Methode bei Verwendung verschiedener
Referenzzeitreihen (blau) bestimmt werden.
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Abbildung 4.11: Mittlere Autokorrelationsfunktionen der dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Mas-
seneffekt: Mit Jahressignal (blau) und ohne Jahressignal (rot). Links: Ergebnisse fir x1 und rechts: Ergebnisse fir x2.

Tabelle 4.6: Empirische Standardabweichungen (klassische Methode) der gravimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen
fir den ozeanischen Masseneffekt.

GFZ | CSR | JPL | GRGS | ITG

o(xP)[mas] | 3.34 | 4.66 | 3.95 | 4.34 | 2.59
o(x§)[mas] | 3.37 | 3.95 | 3.57 | 4.91 | 3.20
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Kombination der altimetrischen Lésungen

Varianzen: In Abbildung 4.12 sind empirischen Standardabweichungen der altimetrisch bestimmten Zeitreihen
fiir den ozeanischen Masseneffekt, die mit Hilfe der klassischen Methode und der NCH-Methode bestimmt
wurden, dargestellt. Die prozentuale Abweichung der Ergebnisse der NCH-Methoden, aufgrund der Verwendung
von unterschiedlichen Referenzzeitreihen, betragt bis zu 133% fiir x; und 110% fiur yo. Das Rauschen der
altimetrisch bestimmten Zeitreihen fiir den ozeanischen Masseneffekt ist starker korreliert als das Rauschen
der gravimetrisch bestimmten Zeitreihen fiir den ozeanischen Masseneffekt. Das ist darauf zurilickzufiihren,
dass fiir die Bestimmung des ozeanischen Masseneffektes die Meereshohenéanderungen um den sterischen Effekt
reduziert werden miissen. Da in dieser Arbeit zum Teil gleich Datensétze fiir den sterischen Effekt verwendet
werden, ist das Rauschen der altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen sehr stark korreliert. In Tabelle
4.7 sind die empirischen Standardabweichungen der altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den
ozeanischen Masseneffekt, die mit Hilfe der klassischen Methode bestimmt wurden, aufgelistet. Demzufolge
sind die altimetrischen Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt nahezu gleich genau. Laut der empirischen
Varianzbestimmung kénnen mit Hilfe der Beobachtungen der Altimeter-Missionen die Drehimpulsfunktionen fiir
den ozeanischen Masseneffekt genauer bestimmt werden als mit Hilfe der Beobachtungen der Satellitenmission
GRACE. In Kapitel 5.2.3 wird gezeigt, dass die gravimetrischen Losungen hohere Ubereinstimmungen mit den
Modelllésungen aufweisen als die altimetrischen Losungen. Der ozeanische Masseneffekt kann mit Hilfe von
altimetrischen Beobachtungen nicht so genau bestimmt werden, weil der sterische Effekt nicht so genau bekannt
ist. Die empirischen Varianzen der altimetrischen Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt sind systematisch
zu klein, weil bei der Varianzbestimmung nicht beriicksichtigt wird, dass zum Teil gleiche Datensétze fiir den
sterischen Effekt verwendet werden.

Kovarianzen: Die Kovarianzen der Beobachtungen werden bei der Ausgleichung nicht beriicksichtigt.

Autokovarianzen: Die altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt weisen
kein signifikantes Jahressignal auf, das bei der Bestimmung der Autokorrelationen reduziert werden muss, siehe
Abbildung 4.11.
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Abbildung 4.12: Empirische Standardabweichungen der altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiur den ozeani-
schen Masseneffekt, die mit der klassischen Methode (grin) und der NCH-Methode bei Verwendung verschiedener Refe-
renzzeitreihen (blau) bestimmt werden.

Tabelle 4.7: Empirische Standardabweichungen (klassische Methode) der altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen
fir den ozeanischen Masseneffekt. CW: sla von CLS und ssla von WOAQ09; CI: sla von CLS und ssla von Ishii; DW: sla
von DGFI und ssla von WOAOQ09 und_DI: sla von DGFI und ssla von Ishii.

CW | CI | DW | DI
o(x¥)[mas] | 2.10 | 2.20 | 2.18 | 2.13
o(x§)[mas] | 1.86 | 1.91 | 1.88 [ 1.77

Kombination der gravimetrischen und altimetrischen Lésungen

Varianzen: In Tabelle 4.6 und 4.7 wurden bereits die empirischen Varianzen der gravimetrisch und altime-
trisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt vorgestellt. Bei der Kombination
von gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen miissen die unterschiedlichen Genauigkeitniveaus
der beiden Beobachtungsgruppen in der Ausgleichung beriicksichtigt werden. Mit Hilfe der Varianzkompo-
nentenschitzung konnen die Varianzkomponenten der beiden Beobachtungsgruppen geschétzt werden (Kapitel
4.2.1). Nach 22 Iterationsschritten ist die Konvergenz erreicht. Die Varianzkomponenten fiir die gravimetri-
schen Losungen (o 5o(x?) = 4.03 und o 55 (x§) = 6.37) sind grofer als die Varianzkomponenten fiir die
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altimetrischen Losungen (o4 5o(xY) = 3.11 und af, 5,(x§) = 1.91). Das bedeutet, dass geméf der Vari-
anzkomponentenschéatzung die altimetrischen Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt genauer sind als die
gravimetrischen Losungen. In Kapitel 5.2.3 werden die geodatischen Losungen fiir den ozeanischen Massenef-
fekt mit Modelll6sungen verglichen. Die gravimetrischen Losungen zeigen hohere Ubereinstimmungen mit den
Modelllésungen als die altimetrischen Losungen. Demzufolge sind nicht die altimetrische Losungen fiir den ozea-
nischen Masseneffekt genauer sondern die gravimetrischen Losungen. Das ist darauf zuriickzufithren, dass bei
der Berechnung des ozeanischen Masseneffektes von altimetrisch bestimmten Meereshhendnderungen der ste-
rische Effekt reduziert werden muss. Die ozeanischen Zustandsgroflen konnen derzeit noch nicht flichendeckend
mit ausreichender Genauigkeit beobachtet werden. Die Varianzkomponentenschatzung liefert keine plausiblen
Ergebnisse, weil die empirischen Varianzen der altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen systematisch zu
klein sind und weil die Kovarianzen der Beobachtungen nicht in der Ausgleichung beriicksichtigt werden. Deshalb
werden in der vorliegenden Arbeit die empirischen Varianzen der gravimetrischen und altimetrischen Lésungen
gemeinsam mit der klassischen Methode bestimmt. In Tabelle 4.8 sind diese empirischen Varianzen aufgelistet.
Durch die gemeinsame Schitzung der empirischen Varianzen kénnen die Genauigkeitsrelationen zwischen den
beiden Beobachtungsverfahren realistischer beschrieben werden. Die empirischen Varianzen der altimetrisch be-
stimmten Drehimpulsfunktionen sind bei der gemeinsamen Varianzbestimmung nicht immer kleiner als die der
gravimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen. Die kleinsten empirischen Standardabweichungen besitzt die
altimetrische Losung DI. Die Drehimpulsfunktionen, die von den zeitvariablen Gravitationsfeldlésungen CSR
RL04 und GRGS RLO02 abgeleitet werden, sind wiederum am ungenauesten.

Kovarianzen: Die Kovarianzen der Beobachtungen werden bei der Ausgleichung nicht beriicksichtigt.
Autokovarianzen: Die gravimetrisch und altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen

Masseneffekt weisen kein signifikantes Jahressignal auf, das bei der Bestimmung der Autokorrelationen reduziert
werden muss, sieche Abbildung 4.11.

Ausgleichungsergebnisse: In Abbildung 4.13 sind die Ergebnisse der Kombination der (1) gravimetrischen Losun-
gen, (2) altimetrischen Losungen und (3) gravimetrischen und altimetrischen Lésungen fiir den ozeanischen Mas-
seneffekt dargestellt. Die gravimetrischen Kombinationslosungen unterscheiden sich deutlich von den altimetri-
schen Kombinationslosungen. Die Korrelationen der gravimetrischen und altimetrischen Kombinationslosungen
fiir den ozeanischen Masseneffekt betragen nur 0.16 fiir x{ und 0.55 fiir x§ und die RMS-Differenzen betragen
5.22 mas fiir x{ und 4.68 mas fiir x§. Gegeniiber der gravimetrischen und altimetrischen Kombinationslésung
zeigen die Kombinationslésungen (1) und (2) hohere Ubereinstimmungen. Die Korrelationen liegen im Bereich
0.73 bis 0.91 und die RMS-Differenzen liegen im Bereich 2.06 mas bis 2.71 mas. In Kapitel 5.2.3 werden sowohl
die geodatischen Einzellosungen fiir den ozeanischen Masseneffekt als auch die drei verschiedenen Kombinati-
onslosungen mit Ergebnissen von Ozeanmodellen verglichen.

Formale Fehler: Die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse fiir den ozeanischen Masseneffekt weisen die
gleiche Gréflenordnung auf wie die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse fiir den integralen Massenef-
fekt, siche Tabelle 4.9. Die formalen Fehler der drei verschiedenen Kombinationslosungen weichen nicht stark
voneinander ab.
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Abbildung 4.13: Monatliche geoddtisch bestimmte Drehimpulsfunktionen fir den ozeanischen Masseneffekt abgeleitet durch
Kombination der (1) gravimetrischen Losungen (blau), (2) altimetrischen Losungen (grin) und (3) gravimetrischen und
altimetrischen Losungen (rot).
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Tabelle 4.8: Empirischen Standardabweichungen (klassische Methode) der gravimetrisch und altimetrisch bestimmten
Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt.

GFZ | CSR | JPL | GRGS | ITG | CW | CI | DW | DI
o(x?)[mas] | 413 | 5.64 | 3.85 | 528 | 3.27 | 4.03 | 3.63 | 3.81 | 3.14
o(x9)[mas] | 341 | 444 | 3.01 | 6.39 | 4.16 | 3.80 | 3.54 | 3.06 | 2.84

Tabelle 4.9: Formale und skalierte formale Fehler der Ausgleichungsergebnisse ohne (Kombil) und mit Bericksichtigung
der zeitlichen Abhdngigkeiten des Rausches der Beobachtungen (Kombi2).

o(x¥)[mas] | Kombil: o | Kombil: 0* | Kombi2: o o(x§)[mas] | Kombil: o | Kombil: o* | Kombi2: o
grav. 1.71 2.55 2.37 grav. 1.81 2.68 3.81
alti. 1.68 3.91 2.66 alti. 1.06 2.23 2.23

grav. & alti. 1.31 2.16 2.11 grav. & alti. 1.18 1.72 2.45

4.3.4. Hydrologischer Masseneffekt

Der hydrologische Masseneffekt der Polbewegung kann von den zeitvariablen Gravitationsfelddnderungen der
Erde abgeleitet werden, siehe Kapitel 3.2. In dieser Arbeit werden die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den
hydrologischen Masseneffekt von den zeitvariablen Gravitationsfeldlosungen GFZ RL04, JPL RL04, CSR RL04,
EIGEN-GRGS.RL02 und ITG-Grace2010 abgeleitet. Die fiinf gravimetrischen Losungen fiir den hydrologischen
Masseneffekt weisen ebenfalls grole Abweichungen (4 mas) auf. Der hydrologische Masseneffekt kann mit Hilfe
der Satellitenmission GRACE mit gleicher Genauigkeit bestimmt werden wie der ozeanische Masseneffekt, da
auch hier bei der Bestimmung der dquatorialen Drehimpulsfunktionen Filter und Masken eingesetzt werden
miissen. Die geodétischen Losungen fiir den hydrologischen Masseneffekt werden mit Hilfe der Ausgleichung
nach der Methode der kleinsten Quadrate kombiniert. Ziel der Kombination ist es wiederum die Schwéchen in
der Prozessierung auszugleichen. Im Folgenden wird vorgestellt wie die Kofaktormatrix der Beobachtungen Qy,,
fiir dieses Ausgleichungsmodell aufgestellt wird.

Varianzen: In Abbildung 4.14 sind die empirischen Standardabweichungen der gravimetrisch bestimmten Dre-
himpulsfunktionen fiir den hydrologischen Masseneffekt, die mit der klassischen Methode und der NCH-Methode
berechnet wurden, dargestellt. Die prozentuale Abweichung der Ergebnisse der NCH-Methoden, aufgrund der
Verwendung von unterschiedlichen Referenzzeitreihen, betragt bis zu 33% fir x; und ys. Das Rauschen der
geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den hydrologischen Masseneffekt ist nicht so stark korreliert
wie das Rauschen der Zeitreihen fiir den ozeanischen Masseneffekt. Mogliche Griinde dafiir konnte sein, dass
(1) der Landanteil der Erde wesentlich geringer ist als der Ozeananteil, (2) die Signalstéirke der hydrologischen
Massenverlagerungen grofler ist als die der ozeanischen Massenverlagerungen und dass (3) die hydrologischen
Massenverlagerungen gréffere Schwankungen aufweisen. In Tabelle 4.10 sind die empirischen Standardabwei-
chungen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den hydrologischen Masseneffekt, die mit der
klassischen Methode bestimmt wurden, aufgelistet. Im Gegensatz zum integralen und ozeanischen Masseneffekt
weist hier die GFZ RL04 Losung fiir den hydrologischen Masseneffekt die kleinsten empirischen Standardabwei-
chungen auf. Die GRGS RL02 Losung ist wiederum am ungenauesten.

Kovarianzen: Die Kovarianzen der Beobachtungen werden bei der Ausgleichung nicht beriicksichtigt.

Autokovarianzen: In Abbildung 4.15 werden die Autokorrelationsfunktionen gezeigt. Die gravimetrisch bestimm-
ten Drehimpulsfunktionen fiir den hydrologischen Masseneffekt weisen ein signifikantes Jahressignal auf, das bei
der Bestimmung der Autokorrelationen reduziert werden muss.

Ausgleichungsergebnisse: In Abbildung 4.16 sind die Ergebnisse der Kombination der geodatischen Einzellésun-
gen fiir den hydrologischen Masseneffekt dargestellt. In Kapitel 5.2.4 werden sowohl die geodatischen Kin-
zellosungen fiir den hydrologischen Masseneffekt als auch die Kombinationslosungen mit Ergebnissen von geo-
physikalischen Modellen verglichen.

Formale Fehler: In Tabelle 4.11 sind die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse fiir den hydrologischen
Masseneffekt aufgelistet. Sie weisen die gleiche Groflenordnung auf wie die formalen Fehler der Ausgleichungs-
ergebnisse fiir den integralen Masseneffekt und den ozeanischen Masseneffekt.
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GFZ CSR JPL GRGS ITG GFz CSR JPL GRGS ITG

Abbildung 4.14: Empirische Standardabweichungen der geoddtisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fir den hydrolo-
gischen Masseneffekt, die mit der klassischen Methode (grin) und der NCH-Methode bei Verwendung verschiedener
Referenzzeitreihen (blau) bestimmt werden.
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Abbildung 4.15: Mittlere Autokorrelationsfunktionen der dquatorialen Drehimpulsfunktionen fir den hydrologischen Mas-
seneffekt: Mit Jahressignal (blau) und ohne Jahressignal (rot). Links: Ergebnisse fir x1 und rechts: Ergebnisse fir x2.
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Abbildung 4.16: Monatliche geodatisch bestimmte Drehimpulsfunktionen fir den hydrologischen Masseneffekt abgeleitet
durch Kombination der geoddtischen Einzellosungen.

Tabelle 4.10: Empirische Standardabweichungen (klassische Methode) der gravimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktio-
nen fir den hydrologischen Masseneffekt.

GFZ | CSR | JPL | GRGS | ITG

a(xM)[mas] | 1.09 | 1.53 | 1.84 | 2.30 | 1.50
o(ximas] | 1.90 | 242 [ 2.02 | 3.49 | 2.23

Tabelle 4.11: Formale und skalierte formale Fehler der Ausgleichungsergebnisse ohne (Kombil) und mit Bericksichtigung
der zeitlichen Abhdngigkeiten des Rauschen der Beobachtungen (Kombi2).

Kombil: ¢ | Kombil: ¢* | Kombi2: o

o(x)[mas] 0.73 0.97 1.93
a(xz )[mas] 1.10 1.46 2.88
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4.4. Kombinationsmodell zur Bestimmung verschiedener geophysikalischer
Anregungsmechanismen der Polbewegung

Hauptziel dieser Arbeit ist es, verschiedene geophysikalische Anregungsmechanismen der Polbewegung mit Hilfe
von hochgenauen geodétischen Raumbeobachtungen zu bestimmen. Durch die Kombination von geometrisch,
gravimetrisch und altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen ist erstmals die Trennung des integralen Ef-
fektes in die atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte sowie den integralen Bewegungsef-
fekt der Polbewegung moglich. In diesem Kapitel wird das Kombinationsmodell zur Bestimmung verschiedener
geophysikalischer Anregungsmechanismen der Polbewegung vorgestellt. Es beruht auf der Verkniipfung der
vier Kombinationsmodelle zur Bestimmung des integralen Effektes, des integralen Masseneffektes, des ozeani-
schen Masseneffektes und des hydrologischen Masseneffektes, die in Kapitel 4.3 ausfiihrlich beschrieben sind.
Im Folgenden wird geschildert, welche geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen als Beobachtungen in die
Ausgleichung eingefiihrt werden und wie das funktionale und stochastische Modell aufgebaut ist. Desweiteren
werden die Ausgleichungsergebnisse und die formalen Fehler vorgestellt.

Mit Hilfe von diesem Kombinationsmodell werden alle dquatorialen Drehimpulsfunktionen, die in dieser Ar-
beit von geodétischen Raumbeobachtungen abgeleitet wurden, kombiniert. Der integrale Effekt kann nur in die
atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte sowie den integralen Bewegungseffekt aufge-
spalten werden, wenn neben den hochgenauen geodétischen Raumbeobachtungen auch Schétzungen von At-
mosphéarenmodellen in der Ausgleichung berticksichtigt werden. Der atmosphérische Masseneffekt kann mit
Hilfe von Atmposphéarenmodellen sehr genau bestimmt werden (siehe Kapitel 5.1.1) und darf deshalb mit den
geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Gesamteffekt, integralen Masseneffekt, ozeani-
schen Masseneffekt und hydrologischen Masseneffekt kombiniert werden. In Tabelle 4.12 sind alle dquatorialen
Drehimpulsfunktionen aufgelistet, die als Beobachtungen in die Ausgleichung eingefiihrt werden.

Tabelle 4.12: Aquatoriale Drehimpulsfunktionen, die als Beobachtungen in die Ausgleichung eingefihrt werden.

X5 (tk) Beobachtungen / Modelle Losungen Kapitel

x5 (tr) SLR, VLBI, GNSS, DORIS | IERS EOP 08 C04, ITRF2008, DTRF2008 3.1

CSR SLR RL04, GFZ RL04, JPL RL04, CSR 3.1, 3.2
RL04, EIGEN-GRGS.RL02, ITG-Grace2010
GFZ RL04, JPL RL04, CSR RL04, EIGEN- 3.2,3.3
GRGS.RL02, ITG-Grace2010, CW, CI, DW, DI
GFZ RLO04, JPL RL04, CSR RL04, EIGEN- | 39
GRGS.RL02, ITG-Grace2010

X;‘ (tx) Atmospharenmodell NCEP, ECMWF 5.1.1

X7 (tx) | SLR, GRACE

on (tx) GRACE, Altimetrie

X(ty) | GRACE

Das funktionale Modell besteht aus fiinf verschiedenen linearen Beobachtungsgleichungen fiir den integra-
len Gesamteffekt, integralen Masseneffekt, ozeanischen Masseneffekt, hydrologischen Masseneffekt und atmo-
sphérischen Masseneffekt. In Abbildung 4.17 sind die Beobachtungsgleichungen des linearen Gaufl-Markoff-
Ausgleichungsmodells dargestellt.

- X(6) =X (e)+XC(6)+x" (£)+ X" (¢)

X"(t) = XA (6)+x°(6)+x" (¢)

GRACE
GRACE, Xo(t) = X°(¢)

GRACE x"(t) = X" (t)
Modell x4(t) =x"(t)

Abbildung 4.17: Beobachtungsgleichungen des Ausgleichungsmodells zur Kombination geometrischer, gravimetrischer und
altimetrischer Raumbeobachtungen (hellgrau). Geschatzt wird der atmosphdrische, ozeanische und hydrologische Massen-
effekt x*, x© und x* sowie der integrale Bewegungseffekt x™ (dunkelgrau,).
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In dem funktionalen Modell werden keine Anregungen der Polbewegung aufgrund von Massenverlagerungen
im Erdkern und Erdmantel, der Kryosphire und der Biosphéare der Erde beriicksichtigt. Das hat zur Folge,
dass der ”integrale Bewegungseffekt” des Ausgleichungsmodells auch die nicht parametrisierten Masseneffekte
enthéalt. Der Masseneffekt des Erdkerns und Erdmantels ist sehr klein, da keine dekadischen Variationen in den
geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen enthalten sind, wegen der Reduktion der linearen Trends. Die
Masseneffekte der Kryosphére und der Biosphére der Erde zéhlen zu den Sekundareffekten der Erdrotation, die
meist kleiner als 0.1 mas sind (DILL 2002). Somit spiegelt der ”integrale Bewegungseffekt” des Ausgleichungs-
modells hauptséichlich den integralen Bewegungseffekt wider.

Das stochastische Modell wird mit Hilfe der Kofaktormatrix der Beobachtungen Q;; beschrieben. Die Hauptdia-
gonalelemente werden mit Hilfe der Varianzen der Beobachtungen, die mit der klassischen Methode bestimmt
werden konnen, festgelegt. Die empirisch bestimmten Varianzen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunk-
tionen beziehungsweise der modellierten Drehimpulsfunktionen sind in den Tabellen 4.2, 4.4, 4.8, 4.10 und 5.1
aufgelistet. Die Blockmatrizen Q; ; mit i # j der Kofaktormatrix der Beobachtungen Qy;, werden gleich Null
gesetzt. Folglich wird die Korrelation des Rauschens der Beobachtungen, aufgrund der Verwendung von teil-
weise gleichen Eingangsdaten, Hintergrundmodellen und Prozessierungsstrategien, nicht bei der Ausgleichung
berticksichtigt. Dafiir werden die zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der Beobachtungen bei der Ausglei-
chung berticksichtigt. Die Blockmatrizen Q, ; mit i = j der Kofaktormatrix der Beobachtungen Qy, werden mit
Hilfe der Autokovarianzen des Rauschens der Beobachtungen festgelegt. In den Abbildungen 4.5, 4.8, 4.11 und
4.15 sind die Autokorrelationsfunktionen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen dargestellt, die zur
Berechnung der Autokovarianzen verwendet werden. Die Autokorrelationsfunktionen fiir die modellierten Dre-
himpulsfunktionen fiir den atmosphéarischen Masseneffekt werden in Abbildung 4.18 gezeigt. Die modellierten
Drehimpulsfunktionen flir den atmosphéarischen Masseneffekt weisen ein signifikantes Jahressignal auf, das bei
der Bestimmung der Autokorrelationen reduziert werden muss.

Im Rahmen dieser Arbeit wurde iiberpriift, ob zwischen den unbekannten GréSen x4, x©, x und x™ stochas-
tische Abhéngigkeiten vorliegen. Die Korrelationen p,,,; kénnen mit Hilfe der Varianz-Kovarianz-Matrix der

unbekannten Parameter Kxx mit:

Priz; = ——— (4.29)

berechnet werden. In Abbildung 4.19 ist die Korrelationsmatrix der Unbekannten dargestellt. Die stérksten
Korrelationen bestehen zwischen den Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt und den inte-
gralen Bewegungseffekt sowie zwischen den Drehimpulsfunktionen fiir den hydrologischen Masseneffekt und
den integralen Bewegungseffekt. Da die Korrelationen der unbekannten Parameter jedoch meistens klein sind
(| Pz;z; 1< 0.5), besteht kein funktionaler Zusammenhang zwischen den unbekannten Parametern. Somit kénnen
die unbekannten Parameter mit Hilfe der Ausgleichung zuverlassig bestimmt werden.

In Abbildung 4.20 sind die Ergebnisse der Kombination der geometrisch, gravimetrisch und altimetrisch be-
stimmten Drehimpulsfunktionen dargestellt. Die Kombinationslosungen fiir den ozeanischen und hydrologischen
Masseneffekt unterscheiden sich nicht stark von den Kombinationslésungen, die in Kapitel 4.3.3 und 4.3.4 vor-
gestellt wurden. Die Korrelation zwischen der gravimetrischen und altimetrischen Kombinationslosung fiir den
ozeanischen Masseneffekt und der geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Kombinationslésung be-
triigt 0.94 fiir x¢ und 0.96 fiir x§ und die RMS-Differenzen betragen 1.14 mas fiir x{ und 1.23 mas fiir x§.
Die Korrelation der gravimetrischen Kombinationslosung fiir den hydrologischen Masseneffekt und der Gesamt-
kombinationslésung betrigt 1 fiir x und 0.97 fiir x4’ und die RMS-Differenzen betragen 0.37 mas fiir x und
1.03 mas fiir 4. In Kapitel 5.2.5 werden die geoditischen Losungen fiir die atmosphérischen, ozeanischen und
hydrologischen Masseneffekte sowie fiir den integralen Bewegungseffekt mit Ergebnissen von geophysikalischen
Modellen verglichen.

In Tabelle 4.13 sind die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse ohne und mit Beriicksichtigung der zeitli-
chen Abhéngigkeiten des Rauschens der Beobachtungen aufgelistet. Der atmosphérische Masseneffekt kann am
genauesten bestimmt werden, wohingegen der integrale Bewegungseffekt am ungenauesten bestimmt werden
kann. Die ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte konnen etwa mit der gleichen Genauigkeit berechnet
werden. Durch die Kombination aller verfiigharen geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen kénnen die
ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte etwas genauer bestimmt werden, als nur durch die Kombination
von altimetrischen und/oder gravimetrischen Raumbeobachtungen.
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Abbildung 4.18: Mittlere Autokorrelationsfunktionen der dquatorialen Drehimpulsfunktionen fir den atmospharischen
Masseneffekt: Mit Jahressignal (blau) und ohne Jahressignal (rot). Links: Ergebnisse fiir x1 und rechts: Ergebnisse fir
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Abbildung 4.20: Monatliche geoddtisch bestimmte Drehimpulsfunktionen fir den atmosphdrischen (rot), ozeanischen
(blau) und hydrologischen Masseneffekt (cyan) sowie fir den integralen Bewegungseffekt (grin) abgeleitet durch Kombi-
nation aller geoddtischen Losungen.

Tabelle 4.13: Formale Fehler der Ausgleichungsergebnisse ohne (Kombil) und mit Beriicksichtigung der zeitlichen

Abhdngigkeiten des Rauschen der Beobachtungen (Kombi2).

Kombil: ¢ | Kombi2: o Kombil: ¢ | Kombi2: o
o(x)[mas] 0.28 0.57 a(x3)[mas] 0.72 1.44
o(x9)[mas] 1.18 1.88 o(x§)[mas] 1.29 2.32
o(x1)[mas] 0.72 1.43 o (x&)[mas] 1.14 2.39
o(x7")[mas] 1.25 2.04 o(x5)[mas] 1.58 2.89
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5. Vergleich der geodatischen Ergebnisse mit Modelllosungen

Die einzelnen geophysikalischen Anregungsmechanismen der Erdrotation werden traditionell mit Hilfe von geo-
physikalischen Modellen fiir die Atmosphére, Ozeane und kontinentale Hydrosphére bestimmt. Die Modellie-
rung von Massenverlagerungen und -bewegungen in den einzelnen Subsystemen der Erde ist schwierig, weil die
zahlreichen atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Zustandsgroflen nicht mit ausreichender Genau-
igkeit, rdumlicher und zeitlicher Auflésung global beobachtet werden kénnen. In dieser Arbeit werden erstmals
zahlreiche geophysikalische Anregungsmechanismen der Erdrotation durch unterschiedliche Kombinationen von
geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen berechnet. Ein Vergleich der geodati-
schen Ergebnisse und der Modelllésungen beziehungsweise der geodétisch reduzierten Losungen gibt Aufschluss
dariiber, ob durch die Kombination von geodatischen Raumbeobachtungen die Ubereinstimmung mit den Mo-
delllésungen bezeihungsweise mit den geodéatisch reduzierten Losungen verbessert werden kann. Diese Vergleiche
dienen nicht nur zur Validation der geodatischen Ergebnisse sondern auch zur Validation der Modelllésungen
bezeihungsweise der geodatisch reduzierten Losungen. Mit Hilfe der formalen Fehler der Ausgleichungsergebnis-
se wird gezeigt, dass durch die Kombination von geodatischen Raumbeobachtungen verbesserte geophysikalische
Anregungsmechanismen der Polbewegung bestimmt werden kénnen. In diesem Kapitel werden zunéchst die Mo-
delllésungen fiir die atmosphérischen und ozeanischen Massen- und Bewegungseffekte sowie fiir den hydrologi-
schen Masseneffekt vorgestellt. Im Anschluss daran, werden die geodétischen Ergebnisse und die Modelllésungen
bezeihungsweise die geodétisch reduzierten Losungen fiir (1) den integralen Effekt, (2) den integralen Massen-
effekt, (3) den ozeanischen Masseneffekt, (4) den hydrologischen Masseneffekt und (5) die atmosphérischen,
ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte sowie den integralen Bewegungseffekt miteinander verglichen.

5.1. Aquatoriale Drehimpulsfunktionen abgeleitet von geophysikalischen Modellen

Aus Vergleichsgriinden werden jeweils zwei geophsikalische Modelle fiir die Atmosphére, Ozeane und konti-
nentale Hydrosphére vorgestellt. Es wird erldutert, mit welchen Beobachtungen die geophysikalischen Modelle
angetrieben und gegebenenfalls assimiliert werden und welche rdumliche und zeitliche Auflésung die Modelle be-
sitzen. Desweiteren wird beschrieben, wie mit Hilfe der geophysikalischen Modelle die dquatorialen Drehimpuls-
funktionen fiir den atmosphérischen und ozeanischen Massen- und Bewegungseffekt sowie den hydrologischen
Masseneffekt bestimmt werden kénnen. Ein Vergleich der Modellldsungen gibt Aufschluss iiber die Qualitat der
modellierten Drehimpulsfunktionen.

5.1.1. Atmosphdrischer Massen- und Bewegungseffekt

Atmosphérische Massenverlagerungen und Bewegungen liefern den grofiten Beitrag zu den Erdrotationsénde-
rungen. Sie machen etwa 80% der Gesamtanregung aus und stellen den grofiten Primaéreffekt der Erdrotation
dar (DILL 2002). Die atmosphérischen Massenverlagerungen haben einen starken Einfluss auf die Polbewegung,
wohingegen die atmosphérischen Winde sich vor allem auf die Tagesldnge auswirken. Die Atmosphére tragt zu
Erdrotationsschwankungen auf den Zeitskalen zwischen wenigen Tagen und mehreren Jahren bei (SCHUH et al.
2003).

Die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den atmosphéarischen Massen- und Bewegungseffekt konnen von den
absoluten Drehimpulsen
aami(t) = AL 3(t)Q und aams(t) = Al 3()2 (5.1)

sowie den relativen Drehimpulsen (h{ und h§) der Atmosphére abgeleitet werden. Die Bestimmung der dqua-
torialen Drehimpulsfunktionen basiert auf der Gleichung 2.45, die bereits in Kapitel 2.3.2 vorgestellt wurde.
Das IERS Spezialbiiro fiir Atmosphére (SBA) bietet Zeitreihen fiir atmosphérische Drehimpulse an, die von
verschiedenen globalen Atmosphérenmodellen abgeleitet werden.

NCEP
In dieser Arbeit werden die atmosphérischen Drehimpulszeitreihen, die von NCEP-NCAR 1 (engl.: National
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Centers for Environmental Prediction - National Center for Atmospheric Research) Reanalysen berechnet wer-
den, verwendet. Die Daten werden mit einer zeitlichen Auflésung von vier Stunden zur Verfligung gestellt.
In SALSTEIN et al. (1993) und ZHOU et al. (2006) ist die Datenprozessierung ausfiihrlich beschrieben. Informa-
tionen liber das NCEP-NCAR 1 Reanalyse Projekt findet man in KALNAY et al. (1996). Die NCEP Reanalysen
enthalten atmosphéarische Daten, die mit Hilfe des globalen, vielschichtigen Atmospharenmodell NCEP {iber
einen langen Zeitraum berechnet wurden. Dabei wurden qualitéitsgepriifte dreidimensionale in-situ Beobach-
tungen, wie zum Beispiel Windgeschwindigkeiten, Druck-, Temperatur- und Feuchtigkeitsverteilungen, in das
Atmosphérenmodell assimiliert. Die atmosphérischen Zustandsdaten kénnen mit Hilfe von Radiosonden, Flug-
zeugen und Satelliten mit unterschiedlicher Genauigkeit, Zuverlassigkeit, raumlicher und zeitlicher Verteilung
gemessen werden. Die horizontale Auflésung des Atmosphérenmodells NCEP ist T62, das entspricht etwa 210
km. Es besteht aus 28 vertikalen Schichten, die sich im Mittel bis etwa 980 hPa erstrecken. Ziel der NCEP
Reanalysen ist es, zeitlich und rdumlich hochaufgeloste, homogene atmosphérische Datensétze zu bestimmen.

ECMWF

Das GFZ in Potsdam bietet atmosphérische Drehimpulszeitreihen mit einer zeitlichen Auflésung von vier Stun-
den an, die von operationellen Analysen des Atmosphéarenmodells ECMWEF abgeleitet werden. Wie diese Daten
berechnet werden, ist in DOBSLAW et al. (2010) ausfiihrlich beschrieben. Informationen iiber das globale Atmo-
sphirenmodell ECMWF findet man auf der Website http://www.ecmwf.int/research/ifsdocs/index.html. Die
horizontale Auflésung des Atmosphéirenmodells ECMWEF ist T799, das entspricht etwa 25 km. Es besteht aus
91 vertikalen Schichten, die sich von 0 bis 1013.25 hPa erstrecken. Das Atmosphérenmodell ECMWTF ist wesent-
lich héher aufgelost als das Atmosphérenmodell NCEP. Damit die modellierten Drehimpulsfunktionen méglichst
konsistent mit den geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen sind, werden hier nicht die atmosphérischen
Drehimpulse der ECMWF Reanalysen: ERA-40 oder ERA Interim verwendet, sondern die atmosphérischen Dre-
himpulse der operationellen ECMWEF Analysen. Bei der GRACE Gravitationsfeldprozessierung werden ebenfalls
die operationellen Analysen von ECMWF eingesetzt. Vorteil der operationellen Analysen ist, dass die atmo-
sphérischen Daten nach kurzer Wartezeit zur Verfiigung stehen. Nachteil der operationellen Analysen ist, dass
nur operationelle Beobachtungsdaten in das Atmosphéarenmodell assimiliert werden kénnen. Somit koénnen die
atmosphéarischen Datensitze mit Hilfe von operationellen Analysen nicht so genau bestimmt werden wie mit
Hilfe von Reanalysen.

Die modellierten Drehimpulsfunktionen miissen konsistent mit den geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktio-
nen sein. Da bei der Berechnung des ozeanischen Masseneffektes mit Hilfe von GRACE und Altimeter Beobach-
tungen der inverse Barometereffekt berticksichtigt wird (Kapitel 3.2 und 3.3), muss auch bei der Bestimmung
des atmosphérischen Masseneffektes mit Hilfe von Atmosphérenmodellen der inverse Barometereffekt beriick-
sichtigt werden. Das bedeutet, dass die Drehimpulsfunktionen fiir den atmosphérischen Masseneffekt um den
Effekt des atmosphérischen Oberflachenluftdruckes reduziert werden miissen. Die geodéatisch bestimmten Dre-
himpulsfunktionen fiir den integralen Effekt werden in dieser Arbeit um den linearen Trend reduziert, damit die
Masseneffekte des Erdmantels und Erdkerns, die derzeit nicht mit Hilfe von geodétischen Raumbeobachtungen
bestimmt werden kénnen, weitestgehenst eliminiert werden (Kapitel 4.4). Auf diese Weise werden jedoch auch
alle dekadischen Variationen der atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Massen- und Bewegungsef-
fekte reduziert. Deshalb miissen auch die modellierten Drehimpulsfunktionen fiir den atmosphérischen Massen-
und Bewegungseffekt um den linearen Trend reduziert werden. Aus Vergleichsgriinden werden alle Zeitreihen
flr die aquatorialen Drehimpulsfunktionen zentriert und gegebenenfalls Monatsmittelwerte berechnet.

In Abbildung 5.1 und 5.2 sind die Modelllésungen fiir den atmosphérischen Massen- und Bewegungseffekt dar-
gestellt. Die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den atmosphéarischen Masseneffekt betragen maximal etwa
+19 mas fiir x{* und 51 mas fiir x4'. Withrend x; vor allem von Massenverlagerungen im 6stlichen Atlan-
tik und im Zentralpazifik beeinfluflt wird, sind die Variationen in x2 hauptsachlich auf Massenverlagerungen
in Nord- und Siidamerika und in Zentralasien zuriickzufithren. Weil die Atmosphérenmodelle aufgrund der 1B
Annahme keine Luftdruckvariationen iiber den Ozeanen enthalten, sind die atmposphérischen Masseneffekte
fiir ' kleiner als fiir x4', ebenso wie das Jahressignal in den atmosphirischen Drehimpulsfunktionen. Der at-
mosphérische Bewegungseffekt ist kleiner, er betrigt maximal etwa £14 mas fir x§ und £24 mas fir x§. Das
ist darauf zurtickzufithren, dass sich die Beitrége der starken zonalen Windbander grofitenteils kompensieren,
wegen der gegenlaufigen positiven und negativen Wichtung auf der Nord- und Siidhalbkugel der Erde.

Mit Hilfe der klassischen Methode, die in Kapitel 4.2.1 beschrieben wurde, konnen empirische Varianzen der
atmosphérischen Drehimpulsfunktionen bestimmt werden. Da nur zwei Zeitreihen fiir die empirische Varianz-
bestimmung vorliegen, sind die empirischen Varianzen der beiden Losungen identisch. Tabelle 5.1 enthalt die
empirischen Standardabweichungen der modellierten atmosphérischen Massen- und Bewegungseffekte. Der at-
mosphérische Masseneffekt kann mit Hilfe der Atmosphérenmodelle NCEP und ECMWF deutlich besser be-
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stimmt werden als der atmosphérische Bewegungseffekt. Das liegt daran, dass der Luftdruck mit Hilfe von
Barometern mit hoher Genauigkeit, rdumlicher und zeitlicher Auflosung gemessen werden kann. Wohingegen
die Windgeschwindigkeiten nur mit geringer raumlicher und zeitlicher Auflésung mit aufsteigenden Sonden und
Satellitenfilmen von Wolkenbewegungen gemessen werden kann. Die atmosphérischen Massen- und Bewegungs-
effekte konnen fiir y; und yo mit der gleichen Genauigkeit bestimmt werden, das wird deutlich, wenn man die
empirischen Standardabweichungen ins Verhéltnis zu den entsprechenden Wertebereichen setzt.
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Abbildung 5.1: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fir den atmosphdrischen Masseneffekt abgeleitet von den
absoluten Drehimpulsen der Atmosphdrenmodelle NCEP (blau) und ECMWEF (rot).
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Abbildung 5.2: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fiir den atmosphdarischen Bewegungseffekt abgeleitet von den
relativen Drehimpulsen der Atmosphdrenmodelle NCEP (blau) und ECMWEF (rot).

Tabelle 5.1: Empirische Standardabweichungen der modellierten Drehimpulsfunktionen fir den atmosphdrischen Massen-
und Bewegungseffekt.

Masseneffekt | Bewegungseffekt

o(x1)[mas) 0.13 2.97
o(xz2)[mas] 0.73 7.79

5.1.2. Ozeanischer Massen- und Bewegungseffekt

Ozeanische Massenverlagerungen und Bewegungen liefern den zweitgroBiten Beitrag zu den Erdrotationsénde-
rungen. Sie machen etwa 18% der Gesamtanregung aus und zdhlen wie die Atmosphére zu den Primareffekten
der Erdrotation (DILL 2002). Die Polbewegung wird im gleichen Mafl von den ozeanischen Massenverlagerungen
und Stromungen beeinflusst. Die Weltozeane tragen wie die Atmosphére zu Erdrotationsschwankungen auf den
Zeitskalen zwischen wenigen Tagen und mehreren Jahren bei (SCHUH et al. 2003).

Die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Massen- und Bewegungseffekt kénnen von den ab-
soluten Drehimpulsen (oam; und oams) und den relativen Drehimpulsen (h§ und h3) der Ozeane abgeleitet
werden, analog wie die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den atmosphérischen Massen- und Bewgungs-
effekt (Kapitel 5.1.1). In dieser Arbeit wird der ozeanische Massen- und Bewegungseffekt mit Hilfe von zwei
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verschiedenen Ozeanmodellen abgeleitet.

ECCO

Das IERS Spezialbiiro fiir Ozeane (SBO) bietet Zeitreihen fiir ozeanische Drehimpulse an, die hauptséchlich
von dem quasiglobalen baroklinen Ozeanzirkulationsmodell ECCO (engl.: Estimating the Circulation and Cli-
mate of the Ocean) abgeleitet werden. In dieser Arbeit werden die téglichen ozeanischen Drehimpulszeitreihen
des Modelllaufes kf 066a2 von dem freien Ozeanmodell ECCO verwendet. Bei der freien Modellierung des
Ozeans werden neben den direkten Modellantrieben keine zusétzlichen Randbedingungen eingefiihrt. Das heif}t,
es werden keine dreidimensionalen in-situ Beobachtungen in das Ozeanmodell assimiliert. Vorteil der freien
Ozeanmodellierung ist, dass keine Gezeiteneffekte in das Ozeanmodell assimiliert werden. In GROSS (2009)
ist ausfiihrlich beschrieben, wie die ozeanischen Drehimpulszeitreihen bestimmt werden. Informationen iiber
das barokline Ozeanzirkulationsmodell ECCO findet man in STAMMER et al. (2003). Das Ozeanmodell ECCO
wird durch Windschubspannungen, Meeresoberflachentemperaturen und Frischwasserzutrédgen angetrieben, die
mit Hilfe der NCEP-NCAR 1 Reanalysen bestimmt werden. Die isostatische Ausgleichsreaktion des Ozeans
auf atmospharische Luftdruckdnderungen wird nicht beriicksichtigt. Eine konsistente Modellkombination des
Ozeanmodells ECCO ist nur mit dem Atmosphérenmodell NCEP moglich. Das Ozeanmodell ECCO besitzt
grofitenteils eine horizontale Auflésung von 1° x 1° zwischen 80° noérdlicher und 80° siidlicher Breite. In den
Tropen ist die meridionale Auflésung des Modells grofer, bis zu 0.3° am Aquator. Das Ozeanmodell ECCO
besteht aus 46 vertikalen Schichten, die sich bis in 5815 m Wassertiefe erstrecken.

OMCT

Das GFZ in Potsdam bietet ozeanische Drehimpulszeitreihen mit einer zeitlichen Auflésung von vier Stunden an,
die von dem baroklinen Ozeanzirkulationsmodell OMCT abgeleitet werden. Informationen iiber das barokline
Ozeanmodell OMCT findet man in THOMAS (2002). OMCT ist ein freies Ozeanmodell. Hier wird ein Lauf des
Ozeanmodells verwendet, der nur durch Windschubspannungen, Meeresoberflichentemperaturen und Frischwas-
serzutragen angetrieben wurde. Im Gegensatz zu dem Ozeanmodell ECCO beruhen hier die atmosphérischen
Antriebsdaten nicht auf NCEP-NCAR 1 Reanalysen, sondern auf operationellen ECMWEF Analysen. Bei diesem
Lauf des Ozeanmodells OMCT werden wie bei ECCO keine atmosphérischen Luftdruckanderungen beriicksich-
tigt. Neben den atmosphérischen Antriebsgrofien werden hier auch Frischwasserzutrige beriicksichtigt, die mit
Hilfe des Hydrologiemodells LSDM (engl.: Land Surface Discharge Model) simuliert werden. Folglich ist eine
vollsténdig konsistente Modellkombination des Ozeanmodells OMCT nur mit dem Atmospharenmodell ECM-
WF und dem Hydrologiemodell LSDM moglich. Das OMCT besitzt eine konstante horizontale Auflésung von
1.875° x 1.875°. Es besteht aus 13 Schichten, die sich bis in 6000 m Wassertiefe erstrecken. Das Modell OMCT
besitzt eine deutlich geringere rdumliche Auflésung als das Modell ECCO. Datfiir ist die zeitliche Auflésung von
30 Minuten des Modells OMCT héher, als die des Modells ECCO.

Die modellierten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Massen- und Bewegungseffekt sind konsistent mit
den atmosphérischen Drehimpulsfunktionen, da auch hier bei der Berechnung der inverse Barometereffekt
berticksichtigt wird. Die ozeanischen Drehimpulsfunktionen werden wie die atmosphérischen Drehimpulsfunk-
tionen zentriert und um den linearen Trend reduziert.

In Abbildung 5.3 und 5.4 sind die monatlichen modellierten Losungen fiir den ozeanischen Massen- und Be-
wegungseffekt dargestellt. Die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt betragen
maximal etwa 13 mas fiir x{ und x§. Die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Bewegungs-
effekt betragen maximal etwa £15 mas fiir x§ und £10 mas fiir x§. Die Wertebereiche der ozeanischen Drehim-
pulsfunktionen sind kleiner als die der atmosphérischen Drehimpulsfunktion, weil aufgrund der IB Annahme
keine atmosphérischen Luftdruckdnderungen in den Ozeanmodellen beriicksichtigt werden. Deshalb weisen die
ozeanischen Drehimpulsfunktionen auch kein signifikantes Jahressignal auf.

Tabelle 5.2 enthélt die empirischen Standardabweichungen der Modelllésungen fiir den ozeanischen Massen-
und Bewegungseffekt. Mit Hilfe der Ozeanmodelle ECCO und OMCT kann der ozeanische Bewegungseffekt
etwas genauer bestimmt werden, als der ozeanische Masseneffekt. Der ozeanische Masseneffekt ist wesentlich
schlechter bekannt als der atmosphérische Masseneffekt. Das liegt daran, dass die ozeanischen Zustandsgrofien
nicht so genau und flichendeckend beobachtet werden kénnen wie die atmosphérischen Zustandsgréfien.
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Abbildung 5.3: Monatliche Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt abgeleitet von den absoluten Drehim-
pulsen der Ozeanmodelle ECCO (blau) und OMCT (rot).
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Abbildung 5.4: Monatliche Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Bewegungseffekt abgeleitet von den relativen Dreh-
impulsen der Ozeanmodelle ECCO (blau) und OMCT (rot).

Tabelle 5.2: Empirische Standardabweichungen der modellierten Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Massen- und
Bewegungseffekt.

Masseneffekt | Bewegungseffekt

o(x1)[mas) 3.19 2.34
o(xz2)[mas] 5.57 2.02

5.1.3. Hydrologischer Masseneffekt

Massenverlagerungen in der kontinentalen Hydrosphére liefern den drittgrofiten Beitrag zu den Erdrotati-
onsanderungen. Sie machen maximal 8% der Gesamtanregung der Polbewegung aus und zdhlen zu den Se-
kundéreffekten der Erdrotation (DiLL 2002). Hydrologische Massenbewegungen in Fliissen und unterirdischen
Flusssystemen tragen aufgrund der geringen Masse der kontinentalen Wassermassen (nur 3.5% der globalen
Wassermassen) nur minimal zu Erdrotationsschwankungen bei ebenso wie die geringen Flieigeschwindigkeiten
von Gletschern. Deshalb wird in dieser Arbeit der hydrologische Bewegungseffekt nicht untersucht. Die kon-
tinentale Hydrologie tragt vor allem auf den Zeitskalen zwischen mehreren Monaten und mehreren Jahren zu
Erdrotationsschwankungen bei (DILL 2008).

In dieser Arbeit werden die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den hydrologischen Masseneffekt unter an-
derem von dquivalenten Wasserhohen abgeleitet. Mit Hilfe der globalen sphérisch harmonischen Analyse (Glei-
chung 3.17) werden zunéchst die dimensionslosen normierten Potentialkoeffizienten bestimmt. AnschlieBend
werden die Potentialkoeffizienten zweiten Grades AC5; und ASs; mit Hilfe der Formeln 3.19 und 2.45 in die
dquatorialen Drehimpulsfunktionen transformiert. Desweiteren kénnen die dquatorialen Drehimpulsfunktionen
fiir den hydrologischen Masseneffekt von den absoluten Drehimpulsen (ham; und hams) berechnet werden,
analog wie die atmosphérischen Masseneffekte (Kapitel 5.1.1). In dieser Arbeit wird der hydrologische Massen-
effekt mit Hilfe von zwei verschiedenen Hydrologiemodellen abgeleitet.
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GLDAS

Das IERS Spezialbiiro fiir Hydrologie (SBH) bietet monatliche dquivalente Wasserhohen des globalen Landober-
flachenmodells GLDAS (engl.: Global Land Data Assimilation System), das von der NASA und NOAA (engl.:
National Oceanic and Atmospheric Administration) entwickelt wurde, an. Informationen iiber das operationelle
assimilierte Landoberflichenmodell GLDAS findet man in RODELL et al. (2004). Das Landoberflachenmodell
GLDAS kann mit den folgenden vier Landoberflichenmodellen: Mosaic, CLM, Noah und VIC betrieben werden.
Hier werden die dquivalenten Wasserhéhen des Modells GLDAS-Noah verwendet. Das Landoberflachenmodell
GLDAS wird durch die hydrologischen Zustandsgréfien: Niederschlag, Sonneneinstrahlung, Oberflichentem-
peratur, Luftfeuchte, Windgeschwindigkeit und Luftdruck angetrieben, die von Satellitenbeobachtungen und
atmosphérischen Analysen (NCEP, ECMWF) abgeleitet werden. Einen genauen Uberblick iiber die Antriebs-
daten des GLDAS gibt die Webseite http://ldas.gsfc.nasa.gov/gldas/GLDASforcing.php. Desweiteren werden
qualitatsgepriifte in-situ Beobachtungen der Oberflichentemperatur und der Schneedecke in das Modell assi-
miliert. Das Landoberflichenmodell GLDAS kann mit verschiedenen horizontalen Auflésungen: 0.25° x 0.25°,
0.5° x 0.5°, 1° x 1° und 2.0° x 2.6° zwischen 90° nordlicher und 60° siidlicher Breite betrieben werden. Das
Modell GLDAS-Noah besteht aus 4 vertikalen Schichten, die Information tiber die Wasserspeicherung des Bo-
dens bis zu einer Tiefe von 2 m enthalten. Die dquivalenten Wasserhohen des Modells GLDAS geben Auskunft
iiber die Menge des Stauwassers in der Bodenbedeckung, dem Schnee und dem Erdboden. Das Modell GLDAS
liefert keine Information iiber die Wasserspeicherung im Grundwasser, Fliissen, Seen und Feuchtgebieten.

LSDM

Das GFZ in Potsdam bietet tégliche hydrologische Drehimpulszeitreihen an, die von dem Hydrologiemodell
LSDM (engl.: Land Surface Discharge Model) abgeleitet werden. Wie diese Daten berechnet werden, ist wieder-
um in DOBSLAW et al. (2010) ausfiihrlich beschrieben. Informationen iiber das operationelle Hydrologiemodell
LSDM findet man in DILL (2008). Im Gegensatz zum Modell GLDAS werden in das Modell LSDM keine
Beobachtungen assimiliert. Das hat den Vorteil, dass die Erhaltungsgleichungen in dem Modell nicht gestort
werden. Es wird durch Niederschlag, Verdunstung und Oberflaichentemperatur angetrieben, die mit Hilfe der
operationellen ECMWEF Analysen bestimmt werden. Da die Verdunstung direkt als Beobachtung in das Mo-
dell eingefiihrt wird, benétigt es keine weiteren Informationen iiber die Sonneneinstrahlung, Luftfeuchte und
Windgeschwindigkeit. Durch Kombination der Modelle ECMWF, OMCT und LSDM kénnen konsistente atmo-
spharische und hydrologische Massenverlagerungen bestimmt werden, die das Massenerhaltungsgesetz erfiillen.
Das Modell LSDM beschreibt global hydrologische Prozesse exklusive der Massenanomalien im Bereich der
kontinentalen Eisschilde. Es besitzt eine horizontale Auflésung von 0.5° x 0.5° und besteht aus 3 vertikalen
Schicht, die sich bis in 10 m Bodentiefe erstrecken. Das Modell LSDM besitzt eine geringere raumliche und
zeitliche Auflésung als das Modell GLDAS. Die hydrologischen Drehimpulszeitreihen repréasentieren nicht nur
Massenverlagerungen im Stauwasser der Bodenbedeckung, des Schnees und des Erdbodens sondern auch in
Grundwasser, Fliissen, Seen und Feuchtgebieten.

Damit die hydrologischen Drehimpulsfunktionen wie auch die atmosphérischen und ozeanischen Drehimpuls-
funktionen konsistent mit den geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen sind, werden sie zentriert und um
den linearen Trend reduziert.

Die Modelllosungen fiir den hydrologischen Masseneffekt sind in Abbildung 5.5 dargestellt. Die dquatorialen
Drehimpulsfunktionen fir den hydrologischen Masseneffekt weisen je nach Hydrologiemodell unterschiedlich
grofie Wertebereiche auf. x¥ betriigt gemif dem Hydrologiemodell GLDAS maximal etwa +5 mas, wohingegen
laut dem Hydrologiemodell LSDM sich der Wertebereich auf 411 mas beliuft. x4 betrigt gemi dem Modell
GLDAS maximal etwa £7 mas, laut dem Modell LSDM betrigt x4’ maximal etwa £23 mas. Das ist darauf
zuriickzufiihren, dass bei dem Hydrologiemodell LSDM auch die Massenverlagerungen in Grundwasser, Flissen,
Seen und Feuchtgebieten berticksichtigt werden. Ein Vergleich der beiden Hydrologiemodell ist schwierig, weil sie
nicht die gleichen Massenverlagerungen repriisentieren. Das Jahressignal in x4 ist ausgepriigter als in 17, weil
x4 auf hydrologischen Massenverlagerungen in Nord- und Siidamerika und in Zentralasien beruht, wohingegen
X1 auf hydrologische Massenverlagerungen in Nordafrika zuriickzufiihren ist.

In Tabelle 5.3 sind die empirischen Standardabweichungen des modellierten hydrologischen Masseneffektes aufge-
listet. x4/ kann mit Hilfe der Hydrologiemodelle wesentlich schlechter bestimmt werden als x. Die Unterschiede
in den Hydrologiemodellen wirken sich stirker auf x4’ aus, weil x4 die hydrologischen Massenverlagerungen
entlang der Meridiane £90° représentiert. Der hydrologische Masseneffekt kann mit Hilfe von geophysikalischen
Modellen wesentlich schlechter bestimmt werden, als die atmosphérischen und ozeanischen Masseneffekte. Das
liegt daran, dass die atmospharischen und ozeanischen Zustandsgrofien besser bekannt sind, als die hydrologi-
schen Zustandsgrofien.
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Abbildung 5.5: Monatliche Drehimpulsfunktionen fir den hydrologischen Masseneffekt abgeleitet von den absoluten Dreh-
impulsen der Hydrologiemodelle GLDAS (blau) und LSDM (rot).

Tabelle 5.3: Empirische Standardabweichungen der modellierten Drehimpulsfunktionen fir den hydrologischen Massen-

effekt.
Masseneffekt
a(x1)[mas 2.53
o(x2)[mas 23.44

Geodatische Geophysikalische Geodatisch reduzierte
Raumverfahren Modelle Losungen

INEmaSS’ IEOITIaSS

INEG®, IEOL®

INE", IEO"

INEG*, IEOL*

INEGmotion, IEOLmotion

Abbildung 5.6: Bestimmitung von geophysikalischen Anregungsmechanismen der Polbewegungen mit Hilfe von geoddti-
schen Raumbeobachtungen und geophysikalischen Modellen. Die zahlreichen Abkirzungen werden in den anschlieffenden

Kapiteln erklart.
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5.2. Geophysikalische Anregungsmechanismen der Polbewegung: Geodatische
Ergebnisse versus Modelllosungen

In diesem Kapitel werden die geodéatischen Ergebnisse fiir verschiedene geophysikalische Anregungsmechanismen
der Polbewegung mit Modelllésungen und sogenannten geodétisch reduzierten Losungen verglichen. Abbildung
5.6 gibt einen Uberblick iiber die geodétischen, modellierten und geoditisch reduzierten Losungen fiir die ver-
schiedenen Drehimpulsfunktionen. Es wird zunachst gezeigt wie stark die geodéatischen Einzellosungen von der
jeweiligen Kombinationslosung abweichen. AnschlieBend wird erlautert, welche Modelllésungen bzw. Modellkom-
binationslésungen fiir den Vergleich herangezogen werden und welche Unsicherheiten diese Losungen aufweisen.
Desweiteren werden geodéatisch reduzierte Losungen vorgestellt, die durch entsprechende Reduktionen des inte-
gralen Effektes abgeleitet werden kénnen, und es wird gezeigt, wie grofl die Unterschiede dieser Losungen sind.
Mit Hilfe der Korrelationen und RMS-Differenzen der geodéatischen Loésungen mit den Modelllosungen und
den geodatisch reduzierten Losungen wird gezeigt, ob mit Hilfe der Kombination die geodétischen Ergebnisse
verbessert werden kénnen und welche Modelllosungen bzw. geodatisch reduzierte Losungen am realististen sind.

5.2.1. Integraler Effekt

Geoddtische Lisungen: Der integrale geophysikalische Anregungsmechanismus der Erdrotation kann mit Hil-
fe von Beobachtungen der geometrischen Raumverfahren: SLR, VLBI, GNSS und DORIS bestimmt werden,
siehe Kapitel 3.1. In dieser Arbeit wurde der integrale Effekt von den Polkoordinaten der Zeitreihen: IERS
EOP 08 C04, ITRF2008 und DTRF2008 abgeleitet. Die geodatischen Einzellosungen fiir den integralen Ef-
fekt wurden in Kapitel 3.1.3 vorgestellt. Mit Hilfe der Ausgleichungsrechnung nach der Methode der kleinsten
Quadrate wurden die geodéitischen Einzellosungen fiir den integralen Effekt kombiniert (Kapitel 4.3.1). Die
geodatischen Einzellosungen und die Kombinationslosung sind, wegen der hohen Genauigkeit mit der die Pol-
bewegung bestimmt werden kann, nahe zu identisch. Die Korrelation der geodatischen Einzellosungen und der
Kombinationslésung ist 1 und die RMS-Differenzen betragen im Mittel 0.31 mas fiir x; und 0.48 mas fiir xs.

Modelllosungen: Durch Addition der atmosphérischen und ozeanischen Massen- und Bewegungseffekte sowie
des hydrologischen Masseneffektes kann der integrale Anregungsmechanismus der Erdrotation mit geophysika-
lischen Modellen berechnet werden. Hier werden die Ergebnisse der konsistenten Modellkombinationen: NCEP,
ECCO und GLDAS (NEG) sowie ECMWF, OMCT und LSDM (EOL) untersucht. Die Losungen der geophy-
sikalischen Modellkombinationen fiir den integrale Effekt weisen grofie Unterschiede auf, sieche Abbildung 5.7.
Die Korrelation der Modellkombinationslosungen NEG und EOL betragt 0.87 fiir x; und 0.94 fiir x2 und die
RMS-Differenzen betragen im Mittel 6.92 mas fiir x; und 8.94 mas fiir xo.

Validation: In Abbildung 5.7 werden die geodétischen Losungen und die Modelllsungen verglichen. Eine Valida-
tion der geodétischen Ergebnisse fiir den integralen Effekt mit Modelllosungen ist, aufgrund der Ungenauigkeit
der geophysikalischen Modelle, nicht moéglich. Die geodéatischen Losungen fiir den integralen Effekt sind um ein
Vielfaches (ca. Faktor 20) genauer als die Modelllosungen.
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Abbildung 5.7: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fir den integralen Effekt: Geodatische Einzellosungen (hell-
blau) und Kombinationslosung (rot) sowie geophysikalische Modellkombinationslésungen NEG (dunkelgrin) und EOL
(hellgrin).

In Tabelle 5.4 sind die Korrelationen und RMS-Differenzen der geoditisch bestimmten Drehimpulsfunktionen
mit den modellierten Drehimpulsfunktionen fiir den integrale Masseneffekt aufgelistet. Die geophysikalische
Modellkombinationslosung NEG zeigt etwas hohere Ubereinstimmungen mit den geodéatischen Losungen als die
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Modellkombinationslésung EOL. Dieser Vergleich dient somit zur Validierung der modellierten Drehimpulsfunk-
tionen fiir den integralen Effekt.

Tabelle 5.4: Korrelationen (hellgrau) und RMS-Differenzen ([mas], dunkelgrau) der geoddtischen Lisungen fir den inte-
gralen Effekt mit den geophysikalischen Modelll6sungen.

X1 IERS EOP 08 C04 ITRF2008 DGFI2008 Kombi
NEG 0.78 7.51 0.77 7.62 0.77 7.64 0.77 7.56
EOL 0.67 10.28 0.67 10.31 0.67 10.30 0.67 10.29
X2 IERS EOP 08 C04 ITRF2008 DGFI2008 Kombi
NEG 0.94 9.14 0.94 9.23 0.94 9.24 0.94 9.18
EOL 0.94 9.54 0.94 9.53 0.94 9.56 0.94 9.53

5.2.2. Integraler Masseneffekt

Geoddtische Lisungen: Mit Hilfe von Beobachtungen der Satellitenmission GRACE und der SLR Satelliten
kann der integrale Masseneffekt berechnet werden, siehe Kapitel 3.2. In dieser Arbeit wurden die dquatoria-
len Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Masseneffekt von den Gravitationsfeldlosungen: GFZ RL04, JPL
RL04, CSR RL04, EIGEN-GRGS.RL02, ITG-Grace2010 und CSR SLR RL04 abgeleitet. Die Ergebnisse der
geodétischen Einzellosungen fiir den integralen Masseneffekt wurden in Kapitel 3.2.4 vorgestellt. Die geodéti-
schen Einzellosungen fiir den integralen Masseneffekt wurden mit Hilfe der Ausgleichungsrechnung kombiniert,
siehe Kapitel 4.3.2. In Abbildung 5.8 werden die geodatischen Einzellosungen fiir den integralen Masseneffekt
mit der Kombinationslosung verglichen. Die geodatischen Losungen weichen zum Teil stark voneinander ab.
Die Korrelation der geodétischen Einzellosungen fiir den integralen Masseneffekt und der Kombinationslosung
betragt im Mittel 0.88 fiir x; und 0.96 mas fiir x2 und die RMS-Differenzen betragen im Mittel 4.52 mas fir
x1 und 5.17 mas fiir xa.
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Abbildung 5.8: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fiir den integralen Masseneffekt: Gravimetrische Ein-
zellosungen (hellblau) und Kombinationslosung (rot).

Modelllosungen: Der integrale Masseneffekt kann auch mit Hilfe von geophysikalischen Modellen bestimmt
werden, durch Addition der atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte. Zur Bestimmung
des integralen Masseneffektes werden die geophysikalischen Modelle NCEP, ECCO und GLDAS (NEG) sowie
die Modelle ECMWF, OMCT und LSDM (EOL) konsistent kombiniert. Damit es nicht zu Verwechslungen
kommt, werden die Modelllésungen fiir den integralen Masseneffekt mit NEG™*** und EOL™%%* bezeichnet.
Die kombinierten Modelllosungen héngen stark von der Wahl der geophysikalischen Modelle ab. Die Korrelation
der Modelllosungen NEG™**¢ und EOL™*%® betragt 0.92 fiir x3 und 0.94 fiir xo und die RMS-Differenzen
betragen 4.63 mas fiir x; und 7.93 mas fir xo.

Geoddtisch reduzierte Losungen: Desweiteren kann der integrale Masseneffekt vom integralen Effekt, der mit
Hilfe von geodatisch bestimmten Erdrotationsparameter bestimmt werden kann, abgeleitet werden durch Sub-
traktion der atmosphérischen und ozeanischen Bewegungseffekte, die mit geophysikalischen Modellen berechnet
werden konnen. Da die geodétischen Losungen fiir den integralen Effekt nahezu identisch sind, spielt es kei-
ne Rolle, welche Losung man zur Berechnung des integralen Masseneffektes wahlt. Hier wird die ITRF2008
(I) Loésung fiir den integralen Anregungsmechanismus der Polbewegung verwendet. Die geophysikalischen Mo-
delllésungen fiir die atmosphérischen und ozeanischen Bewegungseffekte weisen hingegen grofle Unterschiede
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auf. Deshalb wird hier der integrale Bewegungseffekt von den konsistenten Modellkombinationen NCEP plus
ECCO (NE) und ECMWF plus OMCT (EO) berechnet. Die geodétisch reduzierten Losungen fiir den integra-
len Masseneffekt werden deshalb mit IN E™* und IEO™**® bezeichnet. Die geodéatisch reduzierten Losungen
weisen grofie Unterschiede auf. Die Korrelation der geodétisch reduzierten Losungen I'NE™®*%¢ und I EO™*%
betragt 0.90 fiir y; und 0.96 fiir yo und die RMS-Differenzen betragen 4.87 mas fiir x; und 6.32 mas fir y».
Die geodatisch reduzierten Losungen sind nicht genauer als die kombinierten Modelllésungen, weil insbesondere
der atmosphérische Bewegungseffekt wesentlich schlechter bestimmt ist als der atmosphérische Masseneffekt.

Validation: In Abbildung 5.9 ist die geodétische Kombinationslésung fiir den integralen Masseneffekt dargestellt
sowie die geophysikalischen Modelllosungen und die reduzierten geodatischen Losungen. Da die Unterschiede
der geodatischen Losungen dhnlich grof sind wie die Unterschiede der Modelllsungen bezeihungsweise der
geodatisch reduzierten Losungen, dient der Vergleich dieser Losungen nicht nur zur Validation der Modelll6sun-
gen bezeihungsweise der geodétisch reduzierten Losungen, sondern auch zur Validation der geodétischen Einzel-
und Kombinationslosungen. Betrachtet man in Abbildung 5.10 die Korrelationen und RMS-Differenzen der
geodatischen Losungen fiir den intregralen Masseneffekt mit den geophysikalischen Modelllosungen und den
geodéitisch reduzierten Losungen so stellt man fest, dass auch hier die geophysikalische Modellkombination
NEG meist etwas hohere Ubereinstimmungen mit den geodatischen Losungen zeigt als die Modellkombinati-
on EOL. Gleiches gilt fiir die geoditisch reduzierten Losungen, INE zeigt hohere Ubereinstimmungen mit den
geodétischen Losungen als IEQ. In Tabelle 5.5 sind die Mittelwerte der Korrelationen und RMS-Differenzen der
geodétischen Losungen fiir den integralen Masseneffekt mit den Modelllosungen und den geodétisch reduzierten
Losungen zusammengefasst. Die geodétische Einzellosung CSR RL04 fiir den integralen Masseneffekt zeigt die
grofiten Abweichungen zu den Modelllésungen und den geodatisch reduzierten Losungen. Das steht im Einklang
mit der empirischen Varianzbestimmung, der zufolge die Standardabweichungen der CSR RLO04 Losung sehr
groB sind. Von den geoditischen Einzellssungen besitzt die ITG-Grace2010 Losung die groften Ubereinstim-
mungen mit den Modelllosungen und den geodétisch reduzierten Losungen fiir x7**%%. Das deckt sich wiederum
mit der empirischen Varianzbestimmung, der zufolge die ITG-Grace2010 Losung fiir x7"**° die kleinsten Stan-
dardabweichungen aufweist. Fiir x5'**® zeigt die geodétische Einzellosung EIGEN-GRGS.RL02 die grofiten
Ubereinstimmungen mit den geophysikalischen Modelllosungen und den geodéatisch reduzierten Losungen. Das
steht nicht im Einklang mit der empirischen Varianzbestimmung, der zufolge die EIGEN-GRGS.RL02 Losung
die grofiten Standardabweichungen besitzt. Mit Hilfe der Kombination der geodatischen Einzellosungen fiir den
integralen Masseneffekt kann die Ubereinstimmung mit den geophysikalischen Modelllésungen und den reduzier-
ten geodétischen Losungen verbessert werden. Das ist ein Beweis dafiir, dass die Schwéchen der Prozessierung
mit Hilfe der Ausgleichung minimiert werden konnen. Die formalen Fehler der geodatischen Kombinationslosun-
gen fiir den integrale Masseneffekt betragen 2.70 mas fiir x7**** und 3.08 mas fir x5'*** (Kapitel 4.3.2). Die
formalen Fehler sind im Mittel um den Faktor 2.2 kleiner als die RMS-Differenzen der beiden Modelllésungen
und um den Faktor 2 kleiner als die RMS-Differenzen der geodétisch reduzierten Loésungen. Durch Kombina-
tion von gravimetrischen Raumbeobachtungen kann der integrale Masseneffekt der Polbewegung derzeit am
genauesten bestimmt werden.
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Abbildung 5.9: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fiur den integralen Masseneffekt: Geoddtische Kombina-
tionslosung (rot), geophysikalische Modellkombinationslésungen NEG™**° (dunkelgrin) und EOL™*° (hellgriin) sowie
geoddtisch reduzierte Losungen INE™**° (dunkelblau) und IEO™*° (hellblau,).
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Abbildung 5.10: Korrelationen (oben) und RMS-Differenzen (unten) der geoddtischen Lésungen fir den integralen Mas-
seneffekt mit den geophysikalischen Modellkombinationslosungen NEG™**® (dunkelgrin) und EOL™*°° (hellgrin) sowie
mit den geoddtisch reduzierten Lésungen INE™*® (dunkelblau) und IEO™*** (hellblau,).

Tabelle 5.5: Mittlere Korrelationen (hellgrau) und RMS-Differenzen ([mas], dunkelgrau) der geoddtischen Lésungen fir
den integralen Masseneffekt mit den geophysikalischen Modelllésungen und den geoddtisch reduzierten Losungen.

GFZ CSR JPL GRGS SLR ITG Kombi

X7 1 0.75 | 6.83 | 0.69 | 7.84 | 0.71 | 7.71 | 0.73 | 8.22 | 0.76 | 6.73 | 0.84 | 5.79 | 0.85 | 5.50
x5 1 0.91 | 11.11 0.88 | 11.83 0.92 | 10.43| 0.92 | 9.41 | 0.93 | 9.76 | 0.94 | 10.46| 0.95 | 9.46

5.2.3. Ozeanischer Masseneffekt

Geoddtische Losungen: Der ozeanische Masseneffekt kann sowohl mit Hilfe von Beobachtungen der Satelliten
Mission GRACE als auch der Altimetersatelliten bestimmt werden, siche Kapitel 3.2 und 3.3. In dieser Arbeit
wurden die Aquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt von den Gravitationsfeldlosun-
gen: GFZ RL04, JPL RL04, CSR RL04, EIGEN-GRGS.RL02 und ITG-Grace2010 abgeleitet. In Kapitel 3.2.4
wurden die gravimetrischen Einzellésungen fiir den ozeanischen Masseneffekt vorgestellt. Desweiteren wurden
die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt von den Meereshohendnderungen der
altimetrischen Losungen: CLS und DGFI abgeleitet. Dabei wurde der sterische Effekt der Losungen: WOAQ9
und Ishii reduziert. Die altimetrischen Einzellosungen fiir den ozeanischen Masseneffekt wurden in Kapitel 3.3.4
gezeigt. Mit Hilfe der Ausgleichungsrechnung wurden (1) die gravimetrischen Losungen, (2) die altimetrischen
Losungen und (3) die gravimetrischen und altimetrischen Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt kombiniert
(Kapitel 4.3.3). Abbildung 5.11 zeigt die gravimetrischen und altimetrischen Einzellosungen fiir den ozeanischen
Masseneffekt im Vergleich mit den drei Kombinationslosungen. Die geodatischen Losungen weichen zum Teil
stark von einander ab. Die Korrelationen zwischen den geodatischen Einzellosungen fiir den ozeanischen Massen-
effekt und den Kombinationslosungen betragen im Mittel 0.53 fiir x; und 0.70 fiir 2 und die RMS-Differenzen
betragen im Mittel 4.39 mas fiir x; und 4.09 mas fir y,.

Modelllosungen: Der ozeanische Masseneffekt kann auch mit Hilfe der Ozeanmodelle ECCO und OMCT be-
stimmt werden. Die Modelllésungen fiir den ozeanischen Masseneffekt weisen ebenfalls grofle Unterschiede auf.

Die Korrelation der Modelllosungen betrégt 0.79 fiir x; und 0.76 fiir y2 und die RMS-Differenzen betragen 3.55
mas fir y; und 4.69 mas fir ys.
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Abbildung 5.11: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt: Gravimetrische Ein-
zellosungen (hellblau), altimetrische Einzellosungen (dunkelblau) und Kombinationslosungen (rot).

Geoddtisch reduzierte Losungen: Durch Reduktion der atmosphérischen und hydrologischen Masseneffekte sowie
der atmospharischen und ozeanischen Bewegungseffekte kann der ozeanische Masseneffekt von dem integralen
Effekt abgeleitet werden. Hier wird fiir den integralen Effekt wieder die ITRF2008 (I) Losung verwendet. Von
dieser werden jeweils die konsistenten Modellkombinationen NCEP, ECCO und GLDAS (NEG) sowie ECMWF,
OMCT und LSDM (EOL) abgezogen. Die geodétisch reduzierten Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt
werden deshalb mit INEG® und IEOLC® bezeichnet. Die geoditisch reduzierten Losungen weisen groBere Un-
terschiede auf als die Modelllosungen. Die Korrelation der geodétisch reduzierten Losungen betriagt 0.86 fiir xi
und 0.81 fiir x» und die RMS-Differenzen betragen 5.78 mas fiir x; und 7.63 mas fiir y2. Die geodétisch reduzier-
ten Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt sind ungenauer als die Losungen der Ozeanmodelle, weil derzeit
insbesondere der atmosphérische Bewegungseffekt und der hydrologische Masseneffekt mit geophysikalischen
Modellen nicht so genau bestimmt werden konnen.

Validation: In Abbildung 5.12 werden die drei geodatischen Kombinationslésungen fiir den ozeanischen Massen-
effekt mit Losungen von den Ozeanmodellen ECCO und OMCT verglichen sowie mit den geodatisch reduzierten
Losungen INEGC und IEOL®. Wihrend die RMS-Differenzen der beiden Modelllssungen ungefihr so grof8
sind wie die RMS-Differenzen der geodatischen Losungen, sind die RMS-Differenzen der geodétisch reduzierten
Losungen deutlich grofler. Die geodatisch reduzierten Losungen konnen deshalb nicht zur Validierung der gra-
vimetrisch und altimetrisch bestimmten dquatorialen Drehimpulsfunktionen eingesetzt werden. Dies wird auch
deutlich, wenn man die Korrelationen und RMS-Differenzen der geodétischen Losungen fiir den ozeanischen Mas-
seneffekt mit den Losungen der Ozeanmodelle und den geodéatisch reduzierten Losungen betrachtet (Abbildung
5.13). Die RMS-Differenzen der gravimetrischen Losungen und der geodétisch reduzierten Losungen sind deut-
lich groBer als die RMS-Differenzen der gravimetrischen Losungen und der Modelllésungen. Das ist ein weiterer
Hinweis darauf, dass der ozeanische Masseneffekt mit Hilfe von Ozeanmodellen besser bestimmt werden kann als
durch Reduktion des integralen Effektes um die atmosphérischen und hydrologischen Masseneffekte sowie die
atmosphirischen und ozeanischen Bewegungseffekte. Wihrend fiir x¢ die Modelllssung ECCO stets besser zu
den geoditischen Losungen passt als die Modelllésung OMCT, gilt dies fiir x$ nicht immer. In Tabelle 5.6 sind
die Mittelwerte der Korrelationen und RMS-Differenzen der geodétischen Losungen fiir den ozeanischen Mas-
seneffekt mit den Modelllosungen zusammengefasst. Von den gravimetrischen Einzellosungen zeigt die Losung
EIGEN-GRGS.RL02 die grofiten Abweichungen zu den Modelllésungen, wohingegen die JPL RL04 Losung die
groBten Ubereinstimmungen aufweist. Das steht zum Teil im Einklang mit den Ergebnissen der empirischen Va-
rianzbestimmung, der zufolge die Losung EIGEN-GRGS.RL02 die grofiten Standardabweichungen aufweist und
die Losung ITG-Grace2010 die kleinsten Standardabweichungen besitzt. Von den altimetrischen Einzellosungen
zeigt die Losung CI die grofiten Differenzen zu den Losungen der Ozeanmodelle, wohingegen die Losung DW
die kleinsten Differenzen aufweist. Laut der empirischen Varianzbestimmung sind die altimetrischen Losungen
nahezu gleich genau. Durch Kombination der gravimetrischen Einzellosungen fiir den ozeanischen Masseneffekt
kann die Ubereinstimmung mit den Modelllssungen signifikant verbessert werden. Im Gegensatz dazu liefert
die Kombination der altimetrischen Einzellosungen nur eine geringfiigige Verbesserung. Obwohl die altimetri-
sche Kombinationslésung geringere Ubereinstimmungen mit den Modelllosungen zeigt als die gravimetrische
Kombinationslosung, fiihrt die Kombination der gravimetrischen und altimetrischen Losungen zu einer weiteren
Verbesserung der geodétischen Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt. Das ist ein Beweis dafiir, dass die
verfahrensspezifischen Stérken fiir das kombinierte Produkt genutzt werden kénnen. Die formalen Fehler der
gravimetrischen und altimetrischen Kombinationslosungen fiir den ozeanischen Masseneffekt betragen 2.11 mas
fir x¢ und 2.45 mas fiir x§ (Kapitel 4.3.3). Die formalen Fehler sind im Mittel um den Faktor 1.8 kleiner
als die RMS-Differenzen der beiden Modelllosungen und um den Faktor 2.9 kleiner als die RMS-Differenzen
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der geoditisch reduzierten Losungen. Demzufolge kann der ozeanische Masseneffekt der Polbewegung durch
Kombination von gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen am genauesten bestimmt werden.
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Abbildung 5.12: Monatliche daquatoriale Drehimpulsfunktionen fiir den ozeanischen Masseneffekt: Geoddtische Kombina-
tionslosungen (rot), Ozeanmodelllosung ECCO (dunkelgrin) und OMCT (hellgrin) sowie geodatisch reduzierte Losungen
INEG (dunkelblau) und IEOL (hellblau).
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Abbildung 5.13: Korrelationen (oben) und RMS-Differenzen (unten) der geodatischen Léosungen fiir den ozeanischen Mas-
seneffekt mit den Ozeanmodelllésungen ECCO (dunkelgrin) und OMCT (hellgrin) sowie mit den geoddtisch reduzierten
Lésungen INEG (dunkelblau) und IEOF (hellblau). Hier wird die gravimetrische Kombinationslosung mit K1 bezeichnet,
die altimetrische Kombinationslésung mit K2 und die gravimetrische und altimetrische Kombinationsldésung mit K3.

5.2.4. Hydrologischer Masseneffekt

Geoddtische Losungen: Der hydrologische Masseneffekt kann ebenfalls mit Hilfe der Gravitationsfeldlésungen
der Satellitenmission GRACE berechnet werden, sieche Kapitel 3.2. In dieser Arbeit wurde der hydrologische
Masseneffekt analog wie der ozeanische Masseneffekt von den Gravitationsfeldlosungen: GFZ RL04, JPL RL04,
CSR RL04, EIGEN-GRGS.RL02 und ITG-Grace2010 abgeleitet. Die gravimetrischen Einzellosungen fiir den hy-
drologischen Masseneffekt wurden in Kapitel 3.2.4 priasentiert. Mit Hilfe der Ausgleichungsrechnung wurden die
gravimetrischen Losungen kombiniert (Kapitel 4.3.4). In Abbildung 5.14 sind die gravimetrischen Einzellésun-
gen und Kombinationslésung fiir den hydrologischen Masseneffekt dargestellt. Die geodétischen Losungen weisen
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Tabelle 5.6: Mittlere Korrelationen (hellgrau) und RMS-Differenzen ([mas], dunkelgrau) der geoddtischen Lésungen fir
den ozeanischen Masseneffekt mit den Ozeanmodelllésungen ECCO und OMCT. Hier wird die gravimetrische Kombina-
tionslosung mit K1 bezeichnet, die altimetrische Kombinationslosung mit K2 und die gravimetrische und altimetrische
Kombinationslosung mit K3.

GFZ CSR JPL GRGS ITG K1
x? [ 054 [ 5.14 | 0.47]6.36 | 0.58 | 410 | 0.51 | 6.40 | 0.53 | 417 | 0.67 | 3.62
9 [ 065|533 059 | 589 | 0.73 | 453 | 0.50 | 7.58 | 0.59 | 5.53 | 0.76 | 4.27 K3
(@)
Y2 [0.71 [ 330
CW CI DW DI K2 0 [ 499
x? 1 0.36 [ 544 0.25 [ 555 | 0.48 [ 491 | 0.39 [ 4.89 0.42 474
9 [ 055 5.78 | 0.50 | 5.93 | 0.66 | 5.09 | 0.62 | 5.26 0.62 | 5.20

insbesondere fiir x4 grofie Unterschiede auf. Die Korrelation der geoditischen Einzellssungen fiir den hydro-
logischen Masseneffekt mit der Kombinationslosung betragt im Mittel 0.94 fiir x; und 0.86 fiir xo und die
RMS-Differenzen betragen im Mittel 1.63 mas fiir x1 und 2.37 mas fiir ya.

Modelllosungen: Desweiteren kann der hydrologische Masseneffekt von Hydrologiemodellen abgeleitet werden.
Hier werden die Hydrologiemodelle GLDAS und LSDM verwendet. Die Modelllésungen unterscheiden sich ins-
besondere fiir x4 deutlich voneinander. Geméfl dem Hydrologiemodell LSDM ist der hydrologische Masseneffekt
fiir x4 deutlich gréfer als laut dem Hydrologiemodell GLDAS. Die Korrelation der Modelllssungen betriigt 0.65
fir x1 und 0.23 fiir y2 und die RMS-Differenzen betragen 3.16 mas fir x; und 9.62 mas fir y».

Geoddtisch reduzierte Losungen: Wie der ozeanische Masseneffekt kann auch der hydrologische Masseneffekt
von dem integralen Effekt berechnet werden. Dabei miissen die atmosphérischen und ozeanischen Massen- und
Bewegungseffekte subtrahiert werden. Zur Bestimmung des hydrologischen Masseneffektes wird ebenfalls die
ITRF2008 (I) Losung fiir den integralen Effekt verwendet sowie die Modellkombinationen NCEP plus ECCO
(NE) und ECMWF plus OMCT (EO). Damit die geodétisch reduzierten Losungen fiir den hydrologischen
Masseneffekt nicht mit denen fiir den integralen Masseneffekt verwechselt werden, werden diese mit INE¥ und
IEO" bezeichnet. Die geoditisch reduzierten Losungen fiir den hydrologischen Masseneffekt weisen ebenfalls
grofle Unterschiede auf. Die Korrelation der geodétisch reduzierten Losungen betrégt 0.71 fir x; und 0.70 fiir
x2 und die RMS-Differenzen betragen 6.50 mas fiir x; und 10.85 mas fiir xs.

Validation: Abbildung 5.15 zeigt die gravimetrische Kombinationslésung fiir den hydrologischen Masseneffekt
sowie die geophysikalischen Modelllssungen GLDAS und LSDM und die geoditisch reduzierten Losungen IN B
und TEOH . Die Abweichungen der Modelllésungen bezeihungsweise der geoditisch reduzierten Losungen sind
deutlich grofler als die Abweichungen der geodéatischen Losungen. Ein Vergleich dieser Losungen dient somit nicht
zur Validation der geodétischen Einzel- und Kombinationslosungen, sondern zur Validation der Modelllésungen
bezeihungsweise der geodéatisch reduzierten Losungen. Betrachtet man die Korrelationen und RMS-Differenzen
der geodétischen Losungen fiir den hydrologischen Masseneffekt mit den Losungen der Hydrologiemodelle und
den geodéatisch reduzierten Losungen so stellt man fest, dass die geodéatisch reduzierten Losungen ungenauer
sind als die Modelllésungen (Abbildung 5.16). Die Modelllésung GLDAS zeigt fiir x die grofiten Uberein-
stimmungen mit den gravimetrischen Losung. Fiir x4 sind die Korrelationen mit der Modelllssung LSDM
héher, wihrend die RMS-Differenzen mit der Modelllésung GLDAS kleiner sind. Das bedeutet, mit dem Modell
LSDM werden die hydrologischen Massenverlagerungen iiberschiitzt. Die zeitlichen Anderungen der hydrolo-
gischen Massenverlagerungen koénnen jedoch mit dem Modell LSDM besser beschrieben werden als mit dem
Modell GLDAS. In Tabelle 5.7 sind die Mittelwerte der Korrelationen und RMS-Differenzen der geodétischen
Losungen fiir den hydrologischen Masseneffekt mit den Modelllosungen dargestellt. Durch die Kombination der
gravimetrischen Einzellssungen kann die Ubereinstimmung mit den Lésungen der Hydrologiemodelle nicht ver-
bessert werden. Das bedeutet jedoch nicht, dass die Kombination der gravimetrischen Einzellosungen zu keiner
Verbesserung fiihrt. Eine Validation der gravimetrischen Einzel- und Kombinationslosungen fiir den hydrologi-
schen Masseneffekt mit Hilfe von Modelllésungen ist nicht moglich, weil die Hydrologiemodelle noch zu grofie
Unsicherheiten aufweisen. Die formalen Fehler der geodétischen Kombinationslosungen fiir den hydrologischen
Masseneffekt betragen 1.93 mas fiir x und 2.88 mas fiir x4 (Kapitel 4.3.4). Die formalen Fehler der Kombina-
tionslosungen sind deutlich kleiner als die RMS-Differenzen der Modelllosungen bezeihungsweise der geodatisch
reduzierten Losungen. Folglich kann der hydrologischen Masseneffekt der Polbewegung durch Kombination von
gravimetrischen Raumbeobachtungen um den Faktor 2.5 genauer bestimmt werden als mit Hilfe von Hydrolo-
giemodellen und um den Faktor 3.5 genauer bestimmt werden als durch die Reduktion des integralen Effektes
um die atmosphérischen und ozeanischen Massen- und Bewegungseffekte.
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Abbildung 5.14: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fiir den hydrologischen Masseneffekt: Gravimetrische Ein-
zellosungen (hellblau) und Kombinationslosung (rot).
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Abbildung 5.15: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fiir den hydrologischen Masseneffekt: Geoddtische Kombi-
nationslésung (rot), Hydrologiemodelllosungen GLDAS (dunkelgrin) und LSDM (hellgrin) sowie geoddtisch reduzierte
Lésungen INE® (dunkelblau) und IEO™ (hellblaw).

Tabelle 5.7: Mittlere Korrelationen (hellgrau) und RMS-Differenzen ([mas], dunkelgrau) der geoddtischen Lésungen fir
den hydrologischen Masseneffekt mit den Hydrologiemodelllésungen GLDAS und LSDM.

GFZ CSR JPL GRGS ITG Kombi
x1 | 0.60 | 3.57 | 0.55 | 4.49 | 0.45 | 4.66 | 0.71 | 3.70 | 0.62 | 3.02 | 0.61 | 3.56
x2 | 042 | 6.33 | 0.43 | 6.31 | 0.43 | 6.09 | 0.42 | 6.98 | 0.51 | 5.78 | 0.50 | 5.78

5.2.5. Atmospharischer, ozeanischer und hydrologischer Masseneffekt und integraler Bewegungseffekt

Geoddtische Losungen: Durch die Kombination von geometrisch, gravimetrisch und altimetrisch bestimmten
Drehimpulsfunktionen ist erstmals die Trennung des integralen Effektes in die atmosphéarischen, ozeanischen
und hydrologischen Masseneffekte sowie den integralen Bewegungseffekt der Polbewegung méglich. Die Kombi-
nationsstrategie sowie die Ergebnisse der Kombination wurden in Kapitel 4.4 vorgestellt.

Modelllosungen: Bisher wurden die einzelnen geophysikalischen Anregungsmechanismen der Erdrotation haupt-
sdchlich mit Hilfe von geophysikalischen Modellen bestimmt. Die Modellierung von Massenverlagerungen und
-bewegungen in den einzelnen Subsystemen der Erde ist schwierig, weil die zahlreichen Zustandsgréfen nicht
mit ausreichender Genauigkeit, raumlicher und zeitlicher Auflésung global beobachtet werden kénnen. In dieser
Arbeit werden folgende Modelllosungen verwendet.

e Atmospharischer Masseneffekt: NCEP, ECMWF
e Ozeanischer Masseneffekt: ECCO, OMCT
e Hydrologischer Masseneffekt: GLDAS, LSDM

e Integraler Bewegungseffekt: Addition der atmosphérischen und ozeanischen Bewegungseffekte von
den Modellkombinationen: NCEP plus ECCO (NE) und ECMWEF plus OMCT (EO). Die Modelllésungen
fiir den integralen Bewegungseffekt werden mit N E™°t°" ynd EO™°!°" bezeichnet.
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Abbildung 5.16: Mittlere Korrelationen (oben) und RMS-Differenzen (unten) der geodatischen Lésungen fir den hydro-
logischen Masseneffekt mit den Hydrologiemodelllosungen GLDAS (dunkelgrin) und LSDM (hellgrin) sowie mit den
geoditisch reduzierten Losungen INET (dunkelblau) und ITEO" (hellblau,).

In Tabelle 5.8 sind die Korrelationen und RMS-Differenzen, der jeweils zwei geophysikalischen Modelllésungen
flir die atmosphéarischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte sowie fiir den integralen Bewegungsef-
fekt, zusammengefasst. Der atmosphéarische Masseneffekt kann mit Hilfe von geophysikalischen Modellen wesent-
lich genauer bestimmt werden als die anderen Massen- und Bewegungseffekte. Der integrale Bewegungseffekt
und der hydrologische Masseneffekt konnen derzeit mit geophysikalischen Modellen nicht addquat bestimmt
werden.

Geoddtisch reduzierte Losungen: Desweiteren konnen die verschiedenen geophysikalischen Anregungsmechanis-
men der Erdrotation durch entsprechende Reduktionen des integralen Effektes berechnet werden. In Abbildung
5.6 ist dargestellt, wie die geodéatisch reduzierten Losungen fiir die atmosphérischen, ozeanischen und hydrolo-
gischen Masseneffekte sowie den integralen Bewegungseffekt bestimmt werden kénnen.

e Atmosphirischer Masseneffekt: Von der ITRF2008 (1) Losung fiir den integralen Effekt werden die
ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte sowie die atmosphérischen und ozeanischen Bewegungs-
effekte der Modellkombinationen: NCEP, ECCO, GLDAS (NEG) und ECMWF, OMCT, LSDM (EOL)
abgezogen. Die geodatisch reduzierten Losungen fiir den atmosphéarischen Masseneffekt werden deshalb
mit INEG#4 und IEOLA bezeichnet.

e Ozeanischer Masseneffekt: Von der ITRF2008 (I) Losung fiir den integralen Effekt werden die atmo-
sphérischen und hydrologischen Masseneffekte sowie die atmosphérischen und ozeanischen Bewegungs-
effekte der konsistenten Modellkombinationen NCEP, ECCO, GLDAS (NEG) und ECMWF, OMCT,
LSDM (EOL) abgezogen. Die geodéatisch reduzierten Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt werden
deshalb mit INEG® und IEOL® bezeichnet.

e Hydrologischer Masseneffekt: Von der ITRF2008 (I) Losung fiir den integralen Effekt werden die
atmosphéarischen und ozeanischen Massen- und Bewegungseffekte der Modellkombinationen NCEP plus
ECCO (NE) und ECMWF plus OMCT (EO) reduziert. Die geodétisch reduzierten Lésungen fiir den
hydrologischen Masseneffekt werden mit INE® und IEO bezeichnet.

e Integrale Bewegungseffekt: Von der ITRF2008 (I) Losung fiir den integralen Effekt werden die at-
mosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte der Modellkombinationen: NCEP, ECCO,
GLDAS (NEG) und ECMWF, OMCT, LSDM (EOL) reduziert. Die geodétisch reduzierten Losungen fiir
den integralen Bewegungseffekt werden mit TN EG™°t°" und IEOQOL™°%°" bezeichnet.
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In Tabelle 5.8 sind auch die Korrelationen und RMS-Differenzen der jeweils zwei geodéatisch reduzierten Losungen
fiir die atmospharischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte sowie fiir den integralen Bewegungsef-
fekt aufgelistet. Die geodatisch reduzierten Losungen weichen zum Teil stark von einander ab. Die geodatisch
reduzierten Losungen fiir den integralen Bewegungseffekt weisen die grofiten Ubereinstimmungen auf, wohinge-
gen die geodatisch reduzierten Losungen fiir den hydrologischen Masseneffekt die grofiten Abweichungen zeigen.
Die RMS-Differenzen der geodatisch reduzierten Losungen fiir die drei Masseneffekte sind deutlich grofler als
die entsprechenden RMS-Differenzen der geophysikalischen Modelllosungen wohingegen die RMS-Differenzen
der geodatisch reduzierten Losungen fiir den integralen Bewegungseffekt ungefahr so grofl sind wie die RMS-
Differenzen der Modelllésungen.

Tabelle 5.8: Korrelationen (hellgrau) und RMS-Differenzen (dunkelgrau) der jeweils zwei geophysikalischen Modelllosun-
gen Xroqen bzw. geoddtisch reduzierten Lésungen X;eod.red fir den atmosphdrischen, ozeanischen und hydrologischen
Masseneffekt sowie fiir den integralen Bewegungseffekt.

x1 X2

Korrelation | RMS [mas] | Korrelation | RMS [mas]
Atmosphérischer Xﬁodell 1.00 0.71 1.00 1.69
Masseneffekt | X2 ,4.ca. 0.76 6.75 0.93 8.86
Ozeanischer XS odels 0.79 3.55 0.76 4.69
Masseneffekt Xgoeod_md_ 0.86 5.78 0.81 7.63
Hydrologischer X odelt 0.65 3.16 0.23 9.62
Masseneffekt Xfwd_md_ 0.71 6.50 0.70 10.85
Integraler X'Vodell 0.68 4.87 0.69 6.32
Bewegungseffekt | X7t 4. ea. 0.91 4.64 0.76 7.93

Validation: In Abbildung 5.17 werden die geodétischen Kombinationslosungen fiir die atmosphérischen, ozea-
nischen und hydrologischen Masseneffekte mit den Modelllosungen verglichen. Die geodéatischen Kombinati-
onslosungen fiir den integralen Bewegungseffekt werden sowohl mit den Modelllosungen als auch mit den
geodatisch reduzierten Losungen verglichen. Die geodéatischen Kombinationslosungen und Modelllésungen fiir
den atmosphérischen Masseneffekt zeigen sehr hohe Ubereinstimmungen. Wohingegen die geodatische Losung
fir den ozeanischen Masseneffekt haufig zwischen den beiden Modelllésungen verlauft. Die Losungen fir den
hydrologischen Masseneffekt unterscheiden sich zum Teil stark. Betrachtet man die Korrelationen und RMS-
Differenzen der geodatischen Kombinationslésungen fiir den atmospharischen, ozeanischen und hydrologischen
Masseneffekt sowie den integralen Bewegungseffekt mit den entsprechenden Modelllosungen und geodatisch
reduzierten Losungen, so stellt man fest, dass die geodétischen Kombinationslosungen fiir den integralen Be-
wegungseffekt hohere Ubereinstimmungen mit den geodétisch reduzierten Losungen aufweisen als mit den Mo-
delllgsungen (Abbildung 5.18). Der integrale Bewegungseffekt kann durch Reduktion des integralen Effektes um
die Masseneffekte besser bestimmt werden als durch Kombination der atmosphérischen und ozeanischen Bewe-
gungseffekte. Mit Hilfe von geophysikalischen Modellen konnen die Masseneffekte wesentlich besser bestimmt
werden als die Bewegungseffekte. Tabelle 5.9 enthélt die Mittelwerte der Korrelationen und RMS-Differenzen
der geodatischen Kombinationslosungen fiir den atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekt
mit den Modelllésungen und die mittleren Korrelationen und RMS-Differenzen der geodétischen Kombinati-
onslosung fiir den integralen Bewegungseffekt mit den geoditisch reduzierten Losungen. Der atmosphérische
Masseneffekt ist derzeit am genauesten bestimmt, gefolgt vom ozeanischen und hydrologischen Masseneffekt. Der
integrale Bewegungseffekt ist mit den grofiten Unsicherheiten behaftet. Durch die Kombination aller verfiigbha-
ren geodatischen Raumbeobachtungen kann der ozeanische Masseneffekt etwas besser bestimmt werden als nur
durch die Kombination gravimetrischer und altimetrischer Raumbeobachtungen, vergleiche hierzu Tabelle 5.6.
Mit Hilfe der Hydrologiemodelle kann nicht iiberpriift werden, ob die geodatischen Losungen fiir den hydro-
logischen Masseneffekt ebenfalls durch die Kombination aller verfliighbaren geodétischen Raumbeobachtungen
verbessert werden konnen. Die formalen Fehler der Gesamtkombinationslosungen fiir den hydrologischen Mas-
seneffekt (1.43 mas fiir x¥ und 2.39 mas fiir 1) sind etwas kleiner als die formalen Fehler der gravimetrischen
Kombinationslésungen (1.93 mas fiir x2 und 2.88 mas fiir x&'). Folglich kénnen durch die Kombination von
geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen auch die geodatischen Losungen fiir
den hydrologischen Masseneffekt verbessert werden. Im Folgenden sind die formalen Fehler der geoditischen
Gesamtkombinationslosungen nochmal aufgelistet (Kapitel 4.4).

e Atmosphirischer Masseneffekt: 0.57 mas fiir 4! und 1.44 mas fiir x3'
e Ozeanischer Masseneffekt: 1.88 mas fiir ¢ und 2.32 mas fiir x§

e Hydrologischer Masseneffekt: 1.43 mas fiir Y7 und 2.39 mas fiir x4
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motion motion

o Integraler Bewegungseffekt: 2.04 mas fiir xj und 2.89 mas fir xj

Die formalen Fehler der geodatischen Gesamtkombinationslosungen sind kleiner als die RMS-Differenzen der
beiden Modelllésungen beziehungsweise der beiden geodatisch reduzierten Losungen (Tabelle 5.8). Die einzelnen
geophysikalischen Anregungsmechanismen der Polbewegung konnen durch die Kombination von geometrischen,
gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen wesentlich genauer bestimmt werden als mit Hilfe von
geophysikalischen Modellen.

e Atmosphirischer Masseneffekt: Faktor 1.3 genauer als die Modelllosungen,
Faktor 9.0 genauer als die geodatisch reduzierten Losungen.

o Ozeanischer Masseneffekt: Faktor 2.0 genauer als die Modelllésungen,
Faktor 3.2 genauer als die geodatisch reduzierten Losungen.

e Hydrologischer Masseneffekt: Faktor 3.1 genauer als die Modelllosungen,
Faktor 4.5 genauer als die geodétisch reduzierten Losungen.

e Integraler Bewegungseffekt: Faktor 2.3 genauer als die Modelllosungen,
Faktor 2.5 genauer als die geodatisch reduzierten Losungen.
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Abbildung 5.17: Monatliche dquatoriale Drehimpulsfunktionen fir den atmosphdrischen, ozeanischen und hydrologischen
Masseneffekt sowie den integralen Bewegungseffekt: Geoddtische Kombinationslosungen (rot), Modelllosungen (dunkel-
und hellgrin) und geoddtisch reduzierte Losungen (dunkel- und hellblau,).

Tabelle 5.9: Korrelationen (hellgrau) und RMS-Differenzen ([mas], dunkelgrau) der geoddtischen Kombinationslésungen
fir den atmosphdrischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekt und den integralen Bewegungseffekt mit den
Modelllésungen bzw. mit den geoddtisch reduzierten Lésungen fir den integralen Bewegungseffekt.

x* x? XH X

xi | 1.00 | 042 | 0.74 | 3.19 | 0.60 | 3.58 | 0.93 | 4.13
X5 | 1.00 ] 1.32 | 0.78 | 420 | 050 | 585 | 0.83 | 6.78

m
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Abbildung 5.18: Korrelationen (oben) und RMS-Differenzen (unten) der geodatischen Kombinationslosungen fir den at-
mosphdrischen, ozeanischen und hydrologischen Masseneffekt sowie den integralen Bewegungseffekt mit den Modelllosun-
gen (dunkel- und hellgrin) sowie mit den geoddtisch reduzierten Liosungen (dunkel- und hellblau).
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6. Zusammenfassung und Ausblick

Im Rahmen dieser Arbeit wurden erstmals verschiedene geophysikalische Anregungsmechanismen der Polbe-
wegung durch Kombination von geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen be-
stimmt. Diese verbesserten dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir die atmosphérischen, ozeanischen und hydro-
logischen Masseneffekte sowie fiir den integralen Bewegungseffekt konnen zur Erforschung von geophysikalischen
Prozessen und Zusammenhéngen, die die Erdrotation beeinflussen, genutzt werden.

In Kapitel 2 wurden die physikalischen, geometrischen und mathematischen Grundlagen vorgestellt, die zur
Berechnung von geophysikalischen Anregungsmechanismen der Polbewegung benttigt werden. Der physikalische
Hintergrund der Erdrotation und ihrer Eigenarten beruht auf der Kreiseltheorie. Mit Hilfe von raumfesten und
erdgebundenen Referenzsystemen ist eine eindeutige konventionelle geometrische Interpretation der Erdrota-
tion moglich. Auf diesen Erkenntnissen aufbauend, konnen die geophysikalischen Anregungsmechanismen der
Erdrotation mit den Drehimpulsfunktionen mathematisch beschrieben werden. Aufgrund der Elastizitat der
Erde miissen die Gezeiten-, Rotations- und Auflastdeformationen in den Bewegungsgleichungen berticksichtigt
werden. Die permanenten Gezeitendeformationen der festen Erde wurden in dieser Arbeit nicht in den Bewe-
gungsgleichungen beriicksichtigt, weil geophysikalische Anregungsmechanismen der Erdrotation bestimmt wer-
den, die nicht auf Gezeiten zuriickzufiihren sind. Deshalb wurden Konstanten, die die Form und das Schwerefeld
der Erde im konventionellen gezeitenfreien Bezugsystem beschreiben, verwendet. Die Rotationsdeformationen
kénnen iiber die komplexe effektive Love-Zahl k% oder die komplexe Chandlerfrequenz o in den dynamischen
Bewegungsgleichungen berticksichtigt werden. Die Ergebnisse fiir die effektive Love-Zahl k3 weisen starke Unter-
schiede auf (0.3504 — 0.0042¢ bis 0.3611 — 0.00344), weil insbesondere das anelastische Verhalten des Erdmantels
nicht addquat modelliert werden kann. Die Schatzung des Dampfungsfaktors () der Chandlerschwingung ist
ebenfalls noch mit groflen Unsicherheiten behaftet; die Werte liegen im Bereich zwischen 63 und 179. Im Rah-
men dieser Arbeit wurde untersucht, ob die Dampfung der Deformationsenergie aufgrund der Reibungseffekte
im anelastischen Erdmantel in den Bewegungsgleichungen beriicksichtigt werden muss. Dieser Effekt darf bei
der Berechnung der Anregungsmechanismen der Polbewegung vernachlassigt werden, weil der Imaginarteil der
Drehimpulsfunktionen kleiner als 1% des Realteils ist. Desweiteren wurde gezeigt, dass die Berechnung der An-
regungsmechanismen der Polbewegung nicht stark von der Wahl der reellen Werte fiir die effektive Love-Zahl k3
und der Chandlerferquenz o abhéngen (0.1 bis 1.6%). Da der Realteil der Chandlerfrequenz von geodétischen
Beobachtungen abgeleitet werden kann, ohne Annahmen iiber das rheologische Verhalten der Erde, wurden
in dieser Arbeit die Rotationsdeformationen mit Hilfe der Chandlerfrequenz o( in den Bewegungsgleichungen
beriicksichtigt. Die Auflastdeformationen kénnen mit den Love’schen Auflastzahlen k5 und Ak.,, beschrieben
werden. Es wurde untersucht, ob auch hier der Imaginérteil vernachléssigt werden darf. Die imaginidren Anteile
der Drehimpulsfunktionen aufgrund der Auflastdeformationen betragen nur etwa 0.4% der reellen Anteile, somit
darf der Imaginérteil der Love’schen Auflastzahl Ak/,, auch bei der Berechnung der Anregungsmechanismen
der Erdrotation vernachléssigt werden.

In Kapitel 3 wurden die geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungsverfahren vor-
gestellt, mit deren Hilfe verschiedene geophysikalische Anregungsmechanismen der Polbewegung bestimmt wur-
den. Der integrale Anregungsmechanismus der Polbewegung kann direkt von den Polkoordinaten abgeleitet
werden, die mit Hilfe der geometrischen Raumbeobachtungsverfahren SLR, VLBI, GNSS und DORIS sehr
genau bestimmt werden konnen. In dieser Arbeit wurden die dquatorialen Drehimpulsfunktionen fiir den inte-
gralen Effekt von den Polkoordinaten der Zeitreihen IERS EOP 08 C04, ITRF2008 und DTRF2008 berechnet.
Die geoditischen Losungen fiir den integralen Effekt zeigen sehr hohe Ubereinstimmungen (1 mas). Aufgrund
der Modellierung der Gravitationsfeldvariationen, die mit Hilfe der Satellitenmissionen GRACE und LAGEOS
beobachtet werden konnen, kann nicht nur der integrale Masseneffekt, sondern auch die ozeanischen und hydro-
logischen Masseneffekte bestimmt werden. Wahrend bei der Berechnung des integralen Masseneffektes nur die
Potentialkoeffizienten Coq bzw. S3; der Level-2-Produkte GSM und GAC addiert werden miissen, bedarf die
Berechnung der ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte den Einsatz von Filtertechniken, Land-Ozean-
Masken und globaler sphéarisch harmonischer Synthese und Analyse. Es wurde tiberpriift, wie stark sich die
Verwendung von Filtern und Masken auf die urspriinglichen Potentialkoeffizienten auswirkt. Dazu wurden mit
Hilfe des GaufB-Filters und des DDKI1-Filters geglattete dquivalente Wasserhohen berechnet. Mit Hilfe einer
Land-Ozean-Maske wurden die Land- bzw. Ozeangebiete separiert, um kontinentale und ozeanische Potential-
koeffizienten zu bestimmen. Anschliefend wurde die Summe dieser Potentialkoeffizienten mit den urspriinglichen
Potentialkoeffizienten verglichen. Verwendet man eine geglattete Land-Ozean-Maske, dann kann die Auswirkung
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des Gibbschen-Phénomens reduziert werden, dafiir nimmt jedoch der Leck-Effekt (engl.: Leakage effect) entlang
der Kiisten zu. Da der Gibbsche-Effekt kleiner ist als der Leck-Effekt, eignen sich Land-Ozean-Masken beste-
hend aus Nullen und Einsen besser fiir globale Untersuchungen, inklusive der Kiistengebiete. Bei Verwendung
des DDK1-Filters gehen wesentlich weniger reale Signalanteile verloren als beim Gauf3-Filter. Deshalb wurde
bei der Berechnung der ozeanischen und hydrologischen Potentialkoeffizienten der DDK1-Filter in Kombination
mit der ungeglétteten Land-Ozean-Maske verwendet. Die ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte wurden
von den Gravitationsfeldlosungen GFZ RL04, JPL RL04, CSR RL04, EIGEN-GRGS.RL02 und ITG-Grace2010
abgeleitet; der integrale Masseneffekt wurde zusatzlich noch von der Gravitationsfeldlosung CSR SLR RL04
berechnet. Die gravimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen weisen wesentlich gréfiere Unterschiede auf als
die geometrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen (integraler Masseneffekt: 8 mas; ozeanischer Masseneffekt: 6
mas; hydrologischer Masseneffekt: 4 mas). Die ozeanischen und hydrologischen Masseneffekte konnen mit Hilfe
der Satellitenmission GRACE nicht so genau berechnet werden wie der integrale Masseneffekt, weil bei der Be-
stimmung der dquatorialen Drehimpulsfunktionen Filter und Masken eingesetzt werden miissen. Der ozeanische
Masseneffekt kann auch mit Hilfe von Meereshohendnderungen bestimmt werden, die mit Altimeter-Missionen
beobachtet werden. Dabei muss der sterische Effekt, der in dieser Arbeit von dreidimensionalen Temperatur-
und Salzgehaltfeldern der Ozeane abgeleitet wurde, reduziert werden. Der ozeanische Masseneffekt wurde von
den altimetrischen Losungen CLS und DGFT fiir die Meereshohenénderungen in Kombination mit den Losungen
WOAO09 und Ishii fiir den sterischen Effekt berechnet. Die altimetrisch bestimmten Drehimpulsfunktionen fiir
den ozeanischen Masseneffekt zeigen hohere Ubereinstimmungen als die gravimetrisch bestimmten Drehimpuls-
funktionen (3 mas). Das ist darauf zuriickzufiihren, dass bei der Bestimmung des ozeanischen Masseneffektes
zum Teil gleiche Datensétze fiir den sterischen Effekt verwendet werden.

In Kapitel 4 wurden Kombinationsmodelle zur Bestimmung (1) des integralen Effektes, (2) des integralen Mas-
seneffektes, (3) des ozeanischen Masseneffektes und (4) des hydrologischen Masseneffektes vorgestellt, ebenso
wie ein Kombinationsmodell zur Bestimmung der atmosphéarischen, ozeanischen und hydrologischen Massen-
effekte und des integralen Bewegungseffektes. Ziel der Kombinationen ist es, Schwéachen in der Prozessierung
auszugleichen und verfahrensspezifische Stérken fiir das kombinierte Produkt zu nutzen. Die Kombinationen
geodétisch bestimmter Drehimpulsfunktionen basieren in dieser Arbeit auf der Ausgleichungsrechnung nach der
Methode der kleinsten Quadrate. Mit Hilfe der Kofaktormatrix der Beobachtungen wird die Gewichtung der
Beobachtungen bei der Ausgleichung festgelegt. Es wurde untersucht, mit welchen empirischen Methoden die
Varianzen, Kovarianzen und Autokovarianzen der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen am genauesten
bestimmt werden kénnen. Simulationen haben gezeigt, dass die zeitvariablen empirischen Varianzen nicht so
genau bestimmt werden konnen wie die konstanten empirischen Varianzen. Fiir hoch abgetastete Zeitreihen mit
geringem Rauschen und geringer Korrelation des Rauschens konnen die empirischen Varianzen mit der NCH-
Methode wesentlich genauer berechnet werden als mit Hilfe der klassischen Methode. Wohingegen fiir gering
abgetastete Zeitreihen die NCH-Methode nur noch etwas genauere Ergebnisse liefert als die klassische Methode.
Allgemein gilt: Je geringer die Abtastung der Zeitreihen, desto ungenauer kénnen die empirischen Varianzen
bestimmt werden. Im Gegensatz dazu wirkt sich die Hohe des Rauschens der Zeitreihen nicht auf die Qualitat
der empirischen Varianzbestimmung aus. Wenn die Korrelation des Rauschens nicht gering ist, dann konnen mit
der NCH-Methode die empirischen Varianzen nicht mehr genauer bestimmt werden als mit Hilfe der klassischen
Methode. Das ist darauf zuriickzufiihren, dass die NCH-Methode auf der Annahme beruht, dass die Korrelation
des Rauschens der Zeitreihen gering ist. Im Rahmen dieser Untersuchungen wurde festgestellt, dass die Ergeb-
nisse der NCH-Methode umso mehr von der Wahl der Referenzzeitreihe abhéngen, je stéarker die Korrelation
des Rauschens ist. Mit Hilfe der NCH-Methode kann deshalb abgeschétzt werden, wie stark das Rauschen der
Zeitreihen mindestens korreliert ist. Da die Hohe der Korrelationen des Rauschens der geodéatisch bestimmten
Drehimpulsfunktionen aufgrund der Verwendung von teilweise gleichen Eingangsdaten, Hintergrundmodellen
und Prozessierungsstrategien nicht bekannt ist, wurden die empirischen Varianzen mit Hilfe der klassischen
Methode und der NCH-Methode bestimmt. Es hat sich gezeigt, dass die Korrelationen des Rauschens der
geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen nicht gering sind (0.31 bis 0.65). Deshalb wurden zum Aufstellen
der Kofaktormatrix der Beobachtungen die empirischen Varianzen verwendet, die mit Hilfe der klassischen Me-
thode berechnet wurden. Wegen der geringen Abtastung der geodétisch bestimmten Drehimpulsfunktionen ist
es nicht gelungen, die Kovarianzen addquat zu bestimmen. Aus diesem Grund wurden die Kovarianzen bei der
Ausgleichung nicht berticksichtigt. Das hat zu Folge, dass die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse zu
optimistisch sind. Im Rahmen dieser Arbeit wurde festgestellt, dass man durch Skalierung der formalen Fehler
in Abhéngigkeit von den Korrelationen des Rauschens der Beobachtungen ein wesentlich realistischeres Genau-
igkeitsmafl erhélt. Mit Hilfe von Autokorrelationsfunktionen kénnen die Autokovarianzen des Rauschens der
geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen berechnet werden. Wichtig ist, dass signifikante deterministische
Signalanteile (z.B. Jahressignal) vor der Bestimmung der Autokorrelationsfunktionen reduziert werden miissen.
Simulationen haben gezeigt, dass durch die Beriicksichtigung der zeitlichen Abhéngigkeiten des Rauschens der
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Beobachtungen bei der Ausgleichung, die formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse wesentlich realistischer
sind. Eine Skalierung der formalen Fehler ist dann nicht mehr notig.

In Kapitel 5 wurden sowohl die geodatischen Einzellosungen als auch die Kombinationslosungen fiir den
integralen Gesamteffekt, den integralen Masseneffekt, die atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen
Masseneffekte und den integralen Bewegungseffekt mit geophysikalischen Modelllésungen und geodétisch re-
duzierten Losungen verglichen. Diese Vergleiche dienen nicht nur zur Validation der geodéatischen Einzel- und
Kombinationslésungen, sondern auch zur Validation der Modelllosungen beziehungsweise der geodatisch redu-
zierten Losungen. In dieser Arbeit wurden die Drehimpulsfunkionen von den Atmosphérenmodellen NCEP und
ECMWF abgeleitet sowie von den Ozeanmodellen ECCO und OMCT und den Hydrologiemodellen GLDAS
und LSDM. Der atmosphérische Masseneffekt kann mit den Atmosphérenmodellen sehr genau bestimmt wer-
den (1 mas), wohingegen die anderen geophysikalischen Anregungsmechanismen der Polbewegung mit Hilfe von
geophysikalischen Modellen nicht so genau bestimmt werden kénnen (2 bis 8 mas). Die Modellierung von Mas-
senverlagerungen und -bewegungen in den einzelnen Subsystemen der Erde ist schwierig, weil die zahlreichen
atmosphérischen, ozeanischen und hydrologischen Zustandsgréfien nicht mit ausreichender Genauigkeit sowie
rdumlicher und zeitlicher Auflésung global beobachtet werden koénnen.

Integraler Effekt: Die geodétischen Einzel- und Kombinationslésungen fiir den integralen Effekt sind wesentlich
genauer als die Modellkombinationslésungen (ca. Faktor 20). Deshalb ist eine Validation der geodétischen Er-
gebnisse fiir den integralen Effekt mit Modelllésungen nicht méglich. Die Modellkombination NCEP, ECCO und
GLDAS zeigt hohere Ubereinstimmungen mit den geodétischen Losungen als die Modellkombination ECMWF,
OMCT und LSDM. Die formalen Fehler der geodatischen Kombinationslésungen fiir den integralen Effekt be-
tragen 0.30 mas fiir x; und 0.44 mas fir xs.

Integraler Masseneffekt: Durch Kombination der gravimetrischen Einzellésungen fiir den integralen Massenef-

fekt kann die Ubereinstimmung mit den Modelllosungen und den geodétisch reduzierten Losungen verbessert
werden. Das ist ein Beweis dafiir, dass die Schwichen der Prozessierung mit Hilfe der Ausgleichung minimiert
werden konnen. Auch hier weist die Modellkombination NCEP, ECCO und GLDAS etwas hohere Uberein-
stimmungen mit den geodatischen Losungen auf als die Modellkombination ECMWEF, OMCT und LSDM. Die
formalen Fehler der geodétischen Kombinationslosungen fiir den integralen Masseneffekt betragen 2.70 mas fir
x7**% und 3.08 mas fir x5'***. Mit Hilfe der Satellitenmissionen GRACE und LAGEOS kann der integrale
Masseneffekt um den Faktor 2.0 genauer bestimmt werden als mit Hilfe von geophysikalischen Modellen.

Atmosphdarischer Masseneffekt: Durch die Kombination von geometrisch, gravimetrisch und altimetrisch be-
stimmten Drehimpulsfunktionen sowie modellierten Drehimpulsfunktionen fiir den atmosphérischen Massenef-
fekt, kann der atmosphérische Masseneffekt bestimmt werden. Da die Ausgleichungsergebnisse hauptsachlich
auf den Losungen der Atmosphiarenmodelle NCEP und ECMWF beruhen, unterscheiden sie sich nicht stark
von den Modelllosungen. Die formalen Fehler der geodatischen Kombinationslésungen fiir den atmospharischen
Masseneffekt betragen 0.57 mas fiir x{* und 1.44 mas fiir x4'. Die geoditische Kombinationslésung fiir den
atmosphérischen Masseneffekt ist um den Faktor 1.3 genauer als die Modelllosungen.

Ozeanischer Masseneffekt: Die geodatisch reduzierten Losungen flir den ozeanischen Masseneffekt sind unge-
nauer als die Modelllésungen, weil der atmosphérische Bewegungseffekt und der hydrologische Masseneffekt mit
geophysikalischen Modellen nicht so genau bestimmt werden kann. Durch Kombination der gravimetrischen Ein-
zellésungen fiir den ozeanischen Masseneffekt kann die Ubereinstimmung mit den Modelllsungen signifikant ver-
bessert werden, wohingegen die altimetrischen Kombinationslosungen nur etwas hchere Ubereinstimmungen mit
den Modelllésungen zeigen als die altimetrischen Einzelllosungen. Obwohl die altimetrischen Kombinationslésun-
gen geringere Ubereinstimmungen mit den Modelllésungen zeigt als die gravimetrischen Kombinationslsungen,
fiihrt die Kombination der gravimetrischen und altimetrischen Losungen zu einer weiteren Verbesserung der
geodétischen Losungen fiir den ozeanischen Masseneffekt. Durch die Kombination von geometrischen, gravime-
trischen und altimetrischen Raumbeobachtungen kann die Ubereinstimmung mit den Modelllosungen nochmals
verbessert werden. Meistens zeigt die Modelllssung ECCO héhere Ubereinstimmungen mit den geodétischen
Losungen als die Modelllésung OMCT. Die formalen Fehler der geoditischen Gesamtkombinationslosungen fiir
den ozeanischen Masseneffekt betragen 1.88 mas fiir x§¢ und 2.32 mas fiir x§. Mit Hilfe von geometrischen,
gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen kann der ozeanische Masseneffekt um den Faktor 2.0
genauer bestimmt werden als mit Hilfe von Ozeanmodellen.

Hydrologischer Masseneffekt: Eine Validation der geodétischen Einzel- und Kombinationslosungen fir den hy-
drologischen Masseneffekt mit Modelllosungen und geodétisch reduzierten Losungen ist nicht moglich, weil
die Unsicherheiten der geophysikalischen Modelle zu grofl sind. Durch Kombination der gravimetrischen Ein-
zellosungen fiir den hydrologischen Masseneffekt sowie durch Kombination der geometrischen, gravimetrischen
und altimetrischen Raumbeobachtungen kann die Ubereinstimmung mit den Modelllésungen nicht verbessert
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werden. Die formalen Fehler der geodatischen Gesamtkombinationslésungen fiir den hydrologischen Masseneffekt
sind kleiner (1.43 mas fiir x¥ und 2.39 mas fiir x&') als die formalen Fehler der gravimetrischen Kombinati-
onslosungen (1.93 mas fiir x¥ und 2.88 mas fiir x&'). Das ist ein Hinweis darauf, dass durch die Kombination
zahlreicher geodatischer Raumbeobachtungsverfahren die verfahrensspezifischen Stéarken optimal genutzt wer-
den konnen. Die zeitlichen Anderungen der hydrologischen Massenverlagerungen kénnen mit dem Modell LSDM
genauer beschrieben werden als mit dem Modell GLDAS. Jedoch wird der hydrologische Masseneffekt mit dem
Modell LSDM f{iberschatzt. Mit Hilfe von geometrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobach-
tungen kann der hydrologische Masseneffekt um den Faktor 3.1 genauer bestimmt werden als mit Hilfe von
Hydrologiemodellen.

Integraler Bewegungseffekt: Die geodétischen Losungen fiir den integralen Bewegungseffekt zeigen hohere Uber-
einstimmungen mit den geodéatisch reduzierten Losungen als mit den Modelllésungen, weil die Masseneffekte mit
geophysikalischen Modellen besser beschrieben werden konnen als die Bewegungseffekte. Die formalen Fehler
der geoditischen Kombinationslosungen fiir den integralen Bewegungseffekt betragen 2.04 mas fiir x7* und 2.89
mas fir x5'. Der integrale Bewegungseffekt kann mit Hilfe von geodétischen Raumbeobachtungen um etwa den
Faktor 2.3 genauer bestimmt werden als mit Hilfe von geophysikalischen Modellen.

Mit Hilfe der formalen Fehler der Ausgleichungsergebnisse wird gezeigt, dass durch die Kombination von geo-
metrischen, gravimetrischen und altimetrischen Raumbeobachtungen die atmospharischen, ozeanischen und hy-
drologischen Masseneffekte sowie der integrale Bewegungseffekt der Polbewegung wesentlich genauer bestimmt
werden kénnen als mit Hilfe von geophysikalischen Modellen. Die neuen verbesserten Erkenntnisse iiber die ein-
zelnen Beitrage der Subsysteme der Erde zu Erdrotationsschwankungen kénnen genutzt werden, um ein besseres
Verstandnis von geophysikalischen Prozessen und Zusammenhangen zu erreichen.

In kiinftigen Arbeiten sollten folgende Problemstellungen untersucht werden:

(1) Verwendung neuer Datensétze fiir die Erdorientierungsparameter, das zeitvariable Gravitationsfeld der
Erde und die Meereshthenénderungen der Ozeane. Die neuen Datensétze sollten nach folgenden Aspekten
ausgewahlt werden:

e Erweiterung der Zeitspanne
e Verbesserung der zeitlichen Auflésung;:
— Die Zeitreihen fiir die EOP stehen mit téglicher Auflésung zur Verfiigung.

— Am GFZ werden zeitvariable Gravitationsfeldlésungen mit wochentlicher Auflésung angeboten
und die ITG-Grace2010 Gravitationsfeldlosung liegt sogar mit taglicher Auflésung vor. Des-
weiteren konnten wochentliche SLR Losungen fir die Potentialkoeffizienten zweiten Grades
verwendet werden, die am DGFI berechnet werden.

— Am CNES/CLS werden die altimetrisch bestimmten Meereshchenidnderungen auch mit tagli-
cher und wochentlicher Auflésung zur Verfligung gestellt.

— FEin Problem bei der Verbesserung der zeitlichen Auflésung der altimetrisch bestimmten Dre-
himpulsfunktionen ist, dass die sterischen Meereshthenénderungen derzeit nur mit monatlicher
Auflésung berechnet werden kénnen.

e Verbesserung der Konsistenz der Datensatze:

— Im Rahmen von GGOS wurde das Biiro fiir Standards und Konventionen (engl.: Bureau for
Standards and Conventions) eingerichtet, mit dem Ziel, dass einheitliche Standards und Kon-
ventionen bei der Berechnung von geodéatischen und geophysikalischen Produkten verwendet
werden. Auf diese Weise soll international die Genauigkeit, Zuverlassigkeit und Konsistenz der
Daten sichergestellt werden. Derzeit kann nicht abgeschatzt werden, wie lange es dauern wird,
dieses Ziel zu erreichen.

— Ahnlich, wie bei dem deutschen Projekt GGOS-D (ROTHACHER et al. 2011), kénnte man
versuchen auf nationaler Ebene die Erdrotationsparameter, Gravitationsfelddnderungen und
Meereshohenédnderungen durch Vereinheitlichung der Standards und Konventionen konsistent
zu bestimmen.

e Hohere Genauigkeit der Datensétze:

— Der kurzwellige Anteil des Gravitationsfeldes der Erde kann derzeit mit Hilfe der Satellitenmis-
sion GRACE noch nicht so genau bestimmt werden wie der langwellige Anteil. Durch Weiter-
entwicklung der Parametrisierung bei der Berechnung von zeitvariablen Gravitationsfelddnde-
rungen konnte die Genauigkeit verbessert werden.
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— Die Unsicherheiten bei der Bestimmung der sterischen Meeresh6henanderungen sind hauptséch-
lich darauf zuriickzufiihren, dass die ozeanischen Zustandsgroflen wie zum Beispiel Tempera-
tur und Salzgehalt nicht mit ausreichender Genauigkeit, Zuverlassigkeit und raumlicher und
zeitlicher Auflésung beobachtet werden kénnen. Mit Hilfe des internationalen ozeanographi-
schen Beobachtungssystems Argo kann die Temperatur und der Salzgehalt der Ozeane immer
flichendeckender beobachtet werden. Diese Beobachtungen konnten eingesetzt werden, um die
Bestimmung des sterischen Effektes eventuell zu verbessern. Die Satellitenmission SMOS (engl.:
Soil Moisture and Ocean Salinity) tragt nicht zur Verbesserung der Berechnung des sterischen
Effektes bei, weil mit Hilfe dieser Satellitenmission nur der Oberflichensalzgehalt der Ozeane
beobachtet werden kann.

(2) Weiterentwicklung des Ausgleichungsmodells zur Kombination von geometrisch, gravimetrisch und al-
timetrisch bestimmter Drehimpulsfunktionen.

e Funktionales Modell:

— Beriicksichtigung von weiteren Massen- und Bewegungseffekten, wie zum Beispiel in der festen
Erde, Kryosphéare und Biosphére.

— Parametrisierung der Drehimpulsfunktionen in Form von mathematischen oder physikalischen
Modellparametern. Auf diese Weise kénnten die geophysikalischen Modelle verbessert werden.

— Aufstellen der Beobachtungsgleichungen nicht nur fiir &quatoriale Drehimpulsfunktionen, son-
dern auch fir axiale Drehimpulsfunktionen.

e Stochastisches Modell:

— Bestimmung der Genauigkeit der geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen mit Hilfe der
vollstandigen Varianz-Kovarianz-Information der zugrundeliegenden geodétischen Raumbeob-
achtungen.

— Berticksichtigung der Kovarianzen der geodatisch bestimmten Drehimpulsfunktionen. Wenn
langere beziehungsweise hoher abgetastete Zeitreihen vorliegen, dann miissten mit Hilfe des
OSI Modells (FANG 2007; KUTTERER et al. 2009) die Kovarianzen der geodétisch bestimmten
Drehimpulsfunktionen addquat bestimmt werden kénnen.

(3) Die genauere Bestimmung der geophysikalischen Anregungsmechanismen der Erdrotation ermoglicht eine
verbesserte Modellierung der Massenverlagerungen und -bewegungen in den Subsystemen der Erde.

e Im Rahmen der deutschen Forschergruppe ,,Erdrotation und globale dynamische Prozesse“wurde
gezeigt, dass ozeanische Drehimpulse in ein Ozeanmodell assimiliert werden kénnen. Vorteil dieser
Assimilation ist, dass die Erhaltungsgleichungen in dem Ozeanmodell nicht gestort werden, weil es
sich bei den ozeanischen Drehimpulsen um globale Groien handelt (SAYNISCH et al. 2011).

e Parametrisierung der Drehimpulsfunktionen in dem Ausgleichungsmodell in Form von physikalischen
Modellparametern (siehe oben).
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A. Geschichte der Erforschung der Erdrotation

Die Geschichte der wissenschaftlichen Untersuchungen zur Erdrotation reicht bis in in die Zeit vor Christus
zuriick, schon damals wurde erkannt, dass die Erde sich dreht. Im Folgenden wird die Entdeckung der Erdro-
tation kurz beschrieben sowie die geschichtliche Entwicklung der Beobachtungsmethoden. Dieser fragmatische
Uberblick dient zum besseren Verstindnis der Theorie der Erdrotation und der Motivation, die diese Arbeit
hervorgebracht hat (CAZENAVE 1986; MIKOLAISKI 1989; MUNK und MACDONALD 1960; YOKOYAMA et al.
2000; HOPFNER 1999; GUINOT 2000).

270 v.Chr. propagierte Aristarchos von Samos als Erster das heliozentrische Weltbild. Demnach bewegen sich

die Planeten um die Sonne und nicht die Erde, sondern die Sonne befindet sich im Zentrum des Univer-
sums. Die Theorie konnte sich jedoch nicht allgemein durchsetzen.

250 v.Chr. erkannte Eratosthenes von Kyrene, dass die Erde sich um ihre Polachse dreht. Es gelang ihm
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allerdings nicht die Menschen von seiner Erkenntnis zu iiberzeugen.

beschrieb Nikolaus Kopernikus in seinem Werk Commentariolus die Bewegung der Planeten um die Sonne
und die scheinbaren Bewegungen der Fixsterne, die hervorgerufen werden durch die Drehung der Erde.
Er vertrat folglich das heliozentrische Weltbild und stellte das geozentrische Weltbild von Ptolem&us in
Frage.

formulierte Johannes Kepler in seinem Buch Astronomia Nova das erste und zweite Gesetz der Planeten-
bewegung.

publizierte Johannes Kepler das dritte Gesetz der Planetenbewegung in der Schrift Harmonices Mundi.

fiihrte Vincentino Viviani den ersten erfolgreichen Pendelversuch durch, zum Beweis der Existenz der
Erdrotation. Es gelang ihm nicht seine Studien zu ver6ffentlichen.

erklarte Sir Isaac Newton in seiner Abhandlung Philosophiae Naturales Principia Mathematica die Theorie
der Schwerkraft und legte den Grundstein fiir die klassische Mechanik und die Entdeckung des foucault-
schen Effektes.

entdeckte James Bradley die Aberration des Lichtes, die auf die Umlaufbahn der Erde um die Sonne
zuriickzufiihren ist und lieferte somit einen experimentellen Beweis fiir die Richtigkeit des heliozentrischen
Weltbildes.

formulierte Leonhard Paul Euler die eulerschen Kreiselgleichungen, die Bewegungen von starren rotieren-
den Koérpern beschreiben.

erldutert Leonhard Paul Euler, dass die Rotationsachse der festen, rotationssymmetrischen, ellisoidischen
Erde keine Symmetrieachse ist. Deshalb nahm er an, dass die Rotationsachse eine Kreiselbewegung um
die Symmetrieachse mit der 10 monatigen Eulerperiode beschreibt.

gab Gustave Coriolis in seinem Werk Sur les équations du mouvement relatif des systemes de corps
bekannt, dass Objekte von ihrer geradlinigen Bewegung abzuweichen scheinen, wenn sie von einem rotie-
renden System aus beobachtet werden.

lieferte Jean Bernard Léon Foucault den ersten experimentellen 6ffentlichen Beweis fiir die Rotation der
Erde mit dem Foucaltpendel.

beobachtete Karl Friedrich Kiistner Breitenvariationen am Observatorium Konigsberg (Deutschland),
wahrend seiner Studien beziiglich der Aberrationskonstanten. Astronomische Breiten werden hinsichtlich
der Rotationsachse der Erde gemessen. Zeitliche Schwankungen sind folglich auf Anderungen der Lage des
geographischen Nordpols zuriickzufiihren. Auf diese Weise konnte die Polbewegung endgiiltig bewiesen
werden.

stellte Seth Carlo Chandler bei Zeitreihenanalysen von astronomischen Breiten, Schwankungen mit der
14 monatigen Chandelperiode fest und nicht mit der Eulerperiode.

fihrte Simon Newcomb die Chandelperiode auf die Elastizitat der Erde und auf Ozeanauflasten zuriick.
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1895

1919

1955

1960

1962

wurde der Internationale Breitenservice (engl.: International Latitude Service (ILS)) von der Internatio-
nalen Assoziation fiir Geodésie (IAG) gegriindet, zur Bestimmung und Untersuchung der Polbewegung.
An sechs internationalen Stationen entlang eines Breitenkreises wurden dafiir mit Hilfe von optischen
Zenitteleskopen astronomische Breiten bestimmt.

erfolgte die Griindung des Bureau International de I’Heure (BIH). Diese Institution war verantwortlich fiir
die Kombination aller Messungen der Universal Time (UT) sowie fiir die Nachbardisziplinen Erdrotation
und Referenzrahmen.

fithrt das BIH den Service International Rapid (SIR) ein, zur effektiveren Bestimmung der Polschwan-
kung und UT mit dem photographischen Zenitteleskop und Danjon’s Astrolab. Das zuletzt genannte
Instrument zeichnete erstmalig die momentane Breite und die Differenz zwischen UT und der Coordina-
ted Universal Time (UTC) auf. Die Anderung der Rotationsgeschwindigkeit konnte somit in Form von
Tagesldngenvariationen gemessen werden.

ver6ffentlichten Walter Munk und Gorden MacDonald ihr Werk The Rotation of the Earth; a geophysical
discussion, indem die dynamischen Grundlagen der Erdrotation, ihre mathematische Formulierungen und
Erklarungen einzelner zugrunde liegender geodynamischer Prozesse enthalten sind.

fand die Umbenennung des ILS in International Polar Motion Service (IPMS) statt.

Ende der 60er Jahre konnte die Polbewegung mir einer Genauigkeit von 0.02 Bogensekungen (") bestimmt
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werden und die Tagesldngenschwankung mit einer Genauigkeit von 0.001 Sekunden (s).

lieferten die ersten Lunar Laser Ranging (LLR) Stationen Losungen fiir UT und das erste satelliten-
gestiitzte Navigationssystem TRANSIT wurde eingesetzt zur Berechnung von Polkoordinaten mit einer
Genauigkeit von 6 milliarcseconds (mas).

startete der erste Laser Geodynamics Satellite (LAGEOS) zu dem Laserentfernungsmessung (engl.: Sa-
tellite Laser Ranging (SLR)) durchgefiihrt wurden. Dank dieser neuen Beobachtungstechnik konnte die
Position des Nordpols bis auf 3 mas genau ermittelt werden und die Universal Time No.1 (UT1) konnte
bis auf 0.0005s prazise abgeleitet werden.

lief das internationale Projekt Monitor Farth Rotation and Intercompare the Techniques of observation
and analysis (MERIT) an, um zahlreiche Beobachtungstechniken beziiglich ihrer abgeleiteten Losungen
fiir die Polbewegung und UT zu vergleichen. In diesem Jahr wurde der erste Erdbeobachtungssatellite zur
Fernerkundung der Ozeane gestartet. Der Satellit Seasat war unter anderem mit einem Radar-Altimeter
ausgestattet, das zur Bestimmung von Meereshohen eingesetzt wurde.

publizierte Kurt Lambeck in seinem Buch The Farth’s Variable Rotation; geophysical causes and conse-
quences neue Erkenntnisse zum Rotationsverhaltens der Erde.

begann der IPMS tégliche Erdrotationsparameter zu vertffentlichen mit einer Genauigkeit von 2 mas fiir
die Polbewegung und 0.0002s fiir die Tagesldngenschwankungen.

erlaubten Beobachtungen von fiinf VLBI (Radiointerferometrie auf langen Basislinien, engl.: Very Long
Baseline Interferometry) Stationen eine genaue Bestimmung von Polkoordinaten und UT1I.

wurde der International Earth Rotation Service (IERS) gegriindet von der International Astronomical
Union (TIAU) und der International Union of Geodesy and Geophysics (IUGG), um den IPMS und die
Abteilung fiir Erdrotation des BIH zu ersetzen. Diese neue Institution beriicksichtigte nur die exakten
geodatischen Raumbeobachtungstechniken: SLR, LLR und VLBI. In diesem Jahr publizierten Helmut
Moritz und Ivan Miiller ihr Werk Farth Rotation; Theory and Observation mit der Absicht die theoretische
und beobachtungsspezifische Basis fiir weitere geophysikalische Diskussionen der Erdrotation zu schaffen.

verwendete der IERS Beobachtungen des Globalen Positionierungssystems (engl.: Global Positioning Sys-
tem GPS) zur Bestimmung der Erdorientierungsparameter (EOP).

akzeptierte der IERS auch Messungen des Doppler Orbitography by Radiopositioning Integrated on Satel-
lite (DORIS) Beobachtungssystems.

richtete der IERS ein Global Geophysical Fluids Centrum (GGFC) ein, zur Erforschung und Bereitstel-
lung von absoluten und relativen Drehimpulszeitreihen, die aus modellierten Massenverlagerungen und
-bewegungen innerhalb und zwischen den Subsystemen der Erde abgeleitet werden und Erdrotations-
schwankungen hervorrufen.

wurde der erster Laserkreisels auf der Fundermentalstation Wetzell eingeweiht. Er dient zur Messung von
kurz periodischen Erdrotationsschwankungen.
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2002

2003
2004

2007

2008

2010

startete die Satellitenschwerefeldmission GRACE (engl.: Gravity Recovery And Climate Ezxperiment). Sie
liefert Informationen iiber das zeitvariable Gravitationsfeld der Erde und lasst auf Erdrotationdnderungen
schlieflen.

erfolgte die Umbenennung des IERS in International Earth Rotation and Reference Systems Service.

wurde die Gravitationsfeldlosungen der Satellitenmission GRACE zum ersten Mal zur Bestimmung des
integralen Masseneffektes genutzt.

konnten die Erdorientierungsparameter und der ITRF (engl.: International Terrestrial Reference Frame)
erstmals gemeinsam konsistent bestimmt werden durch Kombination zahlreicher geometrischer Raum-
verfahren. Die Polbewegung konnte mit einer Genauigkeit von 0.03 mas bestimmt werden und die Ta-
geslangenschwankung mit einer Genauigkeit von 0.015 Millisekunden (ms).

konnte der ozeanische Masseneffekt der Polbewegung von altimetrisch bestimmten Meereshéhenédnderun-
gen abgeleitet werden.

wurde mit Hilfe von GRACE Gravitationsfeldlosungen erstmals auch die ozeanischen und hydrologischen
Masseneffekte bestimmt.
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B. Transformation vom raumfesten in das erdgebundene Referenzsystem

Rotationsmatrizen fiir rechtshindige Koordinatensysteme: Die Rotationsmatrix R4 («) beschreibt eine
Drehung des Koordinatensystems um die x-Achse mit den Winkel « entgegen dem Uhrzeigersinn. Analog dazu
beschreiben die Rotationsmatrizen Ra(o) und Rs(a) eine Drehung um die y- bzw. z-Achse. Ein negativer
Drehwinkel steht im Folgenden fiir eine Drehung im Uhrzeigersinn.

1 0 0 cosa 0 —sina cosa sina 0
Ri(a)= |0 cosa sina| Ra(a)=| 0 1 0 R;(a) = |—sina cosa 0
0 —sina cosa sinae 0 cosa 0 0 1

B.1. Transformationsansatz basierend auf den Aquinoktien

»» Frame-Bias“-Matrix: Wird benétigt fiir die Transformation des GCRS in das mittleren Aquatorsystem zur
Epoche J2000. In KAPLAN (2005b) ist die ,, Frame-Bias“-Matrix B definiert tiber drei Drehungen geméf

B = Ri(—n0)R2(&0)Rs(dao). (B.1)

Die Winkel § und 7o stellen den Offset des zélestrischen Pols zur Epoche J2000 im GCRS darstellen. Der
Winkel dag gibt die Rektaszension des mittleren Aquinox zur Epoche J2000 im GCRS an.

Prazessionsmatrix: Ermoglicht die Transformation vom mittleren raumfesten Aquatorsystem zur Epoche
J2000 in das mittleren raumfeste Aquatorsystem zur Beobachtungsepoche ¢. In MCCARTHY und PETIT (2004)
ist die Prézessionsmatrix P nach Newcomb und Lieske definiert durch drei aufeinander folgende Drehungen

P = Rs(—24)R2(04)Rs(—Ca). (B.2)

Die Drehwinkel (4, 84 und z4 sind im TAU 2000 Prézessions-Nutations-Modell in Abhéngigkeit von der Zeit
modelliert.

Abbildung B.1: Stellt die drei Drehungen der Prdzessi-
onsmatrixz dar, die das mittlere raumfeste Aquatorsystem
der Epoche J2000 (rot) in das mittleren raumfeste Aqua-
torsystem der Beobachtungsepoche t (grin) uberfihren.

U Drehung im Uhrzeigersinn um die rote es-
Achse um den Winkel (4.

O Drehung entgegen dem Uhrzeigersinn um die
orange ep-Achse mit dem Winkel 6 4.

mittlerer Aquator
_zur Epoche t,
—

mitierer Aquator \ \\ O Drehung im Uhrzeigersinn um die blaue es-
\ S Achse mit den Winkel z4.

Nutationsmatrix: Steht fiir die Umwandlung des mittleren raumfesten Aquatorsystem der Beobachtungsepo-
che t in das momentane wahre raumfeste Aquatorsystem der Beobachtungsepoche t. Die Nutationsmatrix N ist
in KAPLAN (2005b) beschrieben durch drei aufeinander folgende Drehungen entsprechend

N = Rl(—EI)Rg(—A’(/J)Rl(E). (B3)



104 B. Transformation vom raumfesten in das erdgebundene Referenzsystem

Der Winkel € entspricht der Schiefe der Ekliptik, A ist die Nutation in der Linge (entlang der Ekliptik) und
€' stellt die Nutation in der Ekliptikschiefe dar. Diese Drehwinkel werden ebenfalls im TAU 2000 Préazessions-
Nutations-Modell beschrieben.

8 Abbildung B.2: Stellt die drei Drehungen der Nutations-
matriz dar, die das mittlere raumfeste Aquatorsystem der
Beobachtungsepoche t (rot) in das wahre raumfeste Aqua-
torsystem der Beobachtungsepoche t (grin) uberfihren.

mittlerer Ekliptik v
zur Epoche t, | — 2

i O Drehung entgegen dem Uhrzeigersinn um die
: rote e;-Achse um den Winkel e.

wahrer Aquator
zur Epoche t

O Drehung im Uhrzeigersinn um die orange es-
Achse mit dem Winkel Ag.

mittlerer Aquator]
zur Epoche t

O Drehung im Uhrzeigersinn um die blaue e;-
Achse mit den Winkel € = ¢ + Ae.

Sternzeitmatrix und Polbewegungsmatrix: Die Sternzeitmatrix Rz(GST) beschreibt die Rotation der
Erde um ihre momentane Rotationsachse. In MCCARTHY und PETIT (2004) ist GST als Funktion des Erdrota-
tionswinkels und der sogenannten Equation of the Origins (EQO), die von der Prézession und Nutation abhéngt,
dargestellt. Mit Hilfe der Sternzeitmatrix wird die Transformation vom wahren raumfesten Aquatorsystem der
Beobachtungsepoche ¢ in das TIRS durchgefiihrt. Die Umwandlung in das vereinbarte erdfeste Aquatorsystem
ITRS erfolgt iiber die Polbewegungsmatrix W. Sie gibt die Lage der momentanen Erdrotationsachse und der
x-Achse in Bezug auf das erdfeste Referenzsystem an. Gemafi MCCARTHY und PETIT (2004) ist die Polbewe-

gungsmatrix wie folgt definiert:
W= RQ(—{L‘p)Rl(—yp)Rg,(S/). (B4)

zp und yp beschreiben die Lage des CIP in Bezug auf den IRP und der sehr kleine Winkel s’ gibt die Position
des TTO im ITRS an.

Abbildung B.3: Stellt die Drehungen der Sternzeit- und
4° Polbewegungsmatriz dar, die das wahre raumfeste Aqua-
torsystem der Beobachtungsepoche t (rot) in das ver-
einbarte erdfeste Aquatorsystem ITRS der Epoche t
uberfihren.

U Drehung entgegen dem Uhrzeigersinn um die
rote e3-Achse um den Winkel GAST.

vereinbarter Aquator)

et ) o 0 Drehung entgegen dem Uhrzeigersinn um die
ﬁ;‘ rote es3-Achse um den Winkel s’ ist hier nicht
e dargestellt.

wahrer Aquator

s 0 Drehung im Uhrzeigersinn um die orange e;-
y v Achse mit dem Winkel yp.
vereinbarter

Meridian Greenwich
A

U Drehung im Uhrzeigersinn um die blaue es-
Achse mit den Winkel zp.

B.2. Transformationsansatz basierend auf dem CIO

Prizessions-Nutations-Matrix: Erlaubt die Umwandlung des raumfesten Aquatorsystems GCRS in das
intermedidre raumfeste System CIRS der Beobachtungsepoche t. In McCARTHY und PETIT (2004) ist die
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Préazessions-Nutations-Matrix Q definiert geméafl

1-aX? —aXY X 1 1
Q=R3(—5)Q, mit Qy=|—-aXY 1-aY¥? Y g+ g(X2 +Y?) (B.5)
-X -Y 1—a(X?2+Y?)
Y X?24+Y2
oder Q= R3(—E)Rz(d)R3(E); E = arctan d d = arctan T (2 (B.6)

iiber die karthesischen Koordinaten X und Y des CIP im GCRS und den Winkel s, der die Position des CIO
im GCRS beschreibt. Die einzelnen Drehungen die von der Prézessions-Nutations-Matrix beschrieben werden,
lassen sich mit Hilfe der Polarkoordinaten F und d besser veranschaulichen.

Abbildung B.4: Stellt die Drehungen der Prizessions-
Nutations-Matriz und der FErdrotationsmatrix dar, die
das GCRS zundchst in das CIRS und anschlieffend in
das TIRS dberfiihren.

Aquator des Gcrg
mi ——
ittlerer Aquator

ar Epppee O Drehung entgegen dem Uhrzeigersinn um die

e3-Achse um den Winkel E.

wahrer Aquator
zur Epoche t,

wahrer Aquator e Es ¥ O Drehung entgegen dem Uhrzeigersinn um die

~.zur Epoche t, — ;’;’;O'I;Io(t) 1
. 6 @ ' ea-Achse um den Winkel d.
Yit)
Bewegung des Friilingspunkies _cow) 0 Drehung im Uhrzeigersinn um die e3-Achse

um dem Winkel E + s.

Bewegung des CIO

0 Drehung entgegen dem Uhrzeigersinn um die
es-Achse mit den Winkel Ogra.

Erdrotationsmatrix: Die Erdrotationsmatrix Rs(6gra) ermoglicht die Transformation vom CIRS in das
TIRS zur Beobachtungsepoche ¢t. Im Gegensatz zur Sternzeitmatrix héngt sie nicht von der Prézessions- und
Nutationsbewegung ab.
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C. DGFI Multi-Mission Meereshohenanderungen:
Entfernungskorrekturen und Modelle

Tabelle C.1: In dieser Tabelle sind die Entfernungskorrekturen und Modelle aufgelistet, die am DGFI bei der Berechnung

der Meereshohendnderungen verwendet wurden.

ENVISAT GFO TOPEX Jason 1
Produkt GDR(A, B, C) GDR MGDR-B GDR-C
Satellitenbahn GDR-C Original GSFC Original
Zweifrequenz-
Tonosphiire messungen, mit | Mit IRI skaliertes | Zweifrequenz- Zweifrequenz-
IRI skalierten | JPL-GIM Modell messungen messungen
JPL-GIM Modell
Trockene Troposphére Originaldaten Originaldaten Originaldaten Originaldaten
Feuchte Troposphére MWR MWR / ECMWF MWR(TMR) MWR(JMR)
Reanalyse
DAC MOG2D MOG2D MOG2D MOG2D
Ozeangezeiten EOT11a EOT11a EOT11a EOT11a
Polgezeiten Originaldaten Originaldaten Originaldaten Originaldaten
Auflastgezeiten EOT11a EOT11a EOT11a EOT11a
Sea State Bias Originaldaten Originaldaten ot a;CQES;\;BERS Originaldaten
Mittlere Meeresoberfliche | CLS01 CLS01 CLS01 CLSO01
Radialer Bahnfehler MMXO012 MMXO012 MMXO12 MMXO12
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D. Abkurzungsverzeichnis

ACC
AOD
APKIM
AVISO
BCRS
BIH
CEO
CEP
CHAMP
CIO
CIP
CIRS
CLS
CNES/GRGS
CSR
DGFI
DLR
DUACS
DORIS
DyMEG
ECMWF
ECCO
EOP
ERA
FCN
GDAC
GCRS
GFZ
GGFC
GGOS
GLDAS
GLONASS
GNSS
GPS
GRACE
GSHA
GSHS
GST
GTSPP
IAG
IAS
AU

IB
ICRF
ICRS
IDS
IERS

Accelerometer

Atmosphere-Ocean-De-Aliasing

Actual Plate Kinematic and Crustal Deformation Model
Archiving, Validation and Interpretation of Satellite Oceanographic data
Barycentric Celestrial Reference System

Bureau de International de I’Heure

Celestrial Ephemeris Origin

Celestrial Ephemeris Pole

Challenging Minisatellite Payload

Conventional International Origion und Conventional Intermediate Origin
Celestrial Intermediate Pole

Celestrial Intermediate Reference System

Collecte Localisation Satellites

Centre National d’Etudes Spatiales/Group de Recherches de Géodésie Spatiale
University of Texas Center for Space Research

Deutsches Geodatisches Forschungsinstitut

Deutsches Zentrum fir Luft- und Raumfahrt

Data Unification and Altimeter Combination System
Doppler Orbit determination and Radiopositioning Integrated on Satellite
Dynamic Model for Earth Rotation and Gravity

European Centre for Medium-Range Weater Forcasts
Estimating the Circulation and the Climate of the Ocean
Earth Orientation Parameters

Earth Rotation Angle

Free Core Nutation

Global Data Assembly Centre

Geocentric Celestrial Reference System
GeoForschungsZentrum Potsdam

Global Geophysical Fluids Centrum

Global Geodetic Observing System

Global Land Data Assimilation System

Global Navigation Satellite System

Global Navigation Satellite Systems

Global Positioning System

Gravity Recobery and Climate Experiment

Globale sphérisch harmonische Analyse

Globale sphérisch harmonische Synthese

Greenwich Sidereal Time

Global Temperatur-Salinity Profile Program

International Association of Geodesy

International Altimetry Service

International Astronomical Union

Inverser Barometereffekt

International Celestrial Reference Frame

International Celestrial Reference System

International DORIS Service

International Earth Rotation and Reference Systems Service
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1GG Institut fiir Geodéasie und Geoinformation

IGN Institut Geographique National

I1GS International GNSS Service

ILRS International Laser Ranging Service

ILS International Latitude Service

IPMS International Polar Motion Service

IRP IERS Reference Pole

ISDC Integrated System Data Center

ITRF International Terrestrial Reference Frame

ITRS International Terrestrial Reference System
UGG International Union of Geodesy and Geophysics
VS International VLBI Service for Geodesy and Astrometry
JPL Jet Propulsion Laboratory

KBR K-Band-Range

KBRA K-Band-Range-Acceleration

KBRR K-Band-Range-Rate

LAGEOS Laser Geodynamics Satellite

LEOS Low Earth Orbit Satellites

LLR Lunar Laser Ranging

LOD Length of Day

LSDM Land Surface Discharge Model

LWE Long Wavelength Error

MERIT Monitor Earth Rotation and Intercompare the Techniques of observation and analysis
NASA National Aeronautics and Space Administration

NCEP/NCAR National Centers for Enviromental Prediction/National Center for Atmospheric Research
NCH N-cornered-hat

NGL Normalgleichungen

NNR No-Net-Rotation

NOAA National Oceanic and Atmospheric Administration
OMCT Ocean Model for Circulation and Tides
OSI Operator-Software impact

PO.DAAC Physical Oceanography Distributed Active Data Center
PREM Preliminary Earth Model

RMS Root mean square

UT Universal Time

UT1 Universal Time No. 1

UTC Coordinated Universal Time

SIR Service International Rapid

SBA Special Bureau for the Atmosphere

SBH Special Bureau for Hydrology

SBO Special Bureau for the Oceans

SLA Sea level anomalies

SLR Satellite Laser Ranging

SST Satellite-to-Satellite Tracking

TEO Terrestrial Ephemeris Origin

TIO Terrestrial Intermediate Origin

TIRS Terrestrial Intermediate Reference System
TRF Terrestrial Reference Frame

VLBI Very Long Baseline Interferometry
WOA09 World Ocean Atlas 2009

WODO09 World Ocean Database 2009

WGHM Water GAP Hydrology Model
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