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Zusammenfassung

Mit einer langen Beobachtungsreihe von Altimeterdaten lassen sich klimarelevante Fragen iiber globale Verénde-
rungen der grof3skaligen Meeresstromungen und des Meeresspiegels tiber einen ldngeren Zeitraum kliaren. Da die
MefBgenauigkeit der Altimetrie bisher nicht ausreicht, um Verédnderungen im Millimeterbereich mit einer Mission
zu erfassen, ist eine Verkniipfung mehrerer aufeinanderfolgender Altimetermissionen erforderlich. Zu der Kombi-
nation verschiedener, nicht notwendigerweise zeitgleicher Altimetermissionen leistet diese Arbeit einen Beitrag,
indem eine Methode entwickelt wird, aus Kreuzungspunktdifferenzen iiber Zeitspannen von wenigen Tagen bzw.
mehreren Monaten in einer Kreuzungspunktanalyse Schwerefeldkorrekturen und Meeresspiegelschwankung si-
multan zu schétzen. Mit Hilfe der Kreuzungspunkte ist eine Verbesserung des Schwerefeldes solange mdoglich,
wie sich in den Satellitenbahnen radiale Bahnfehler wegen des unzureichend genau modellierten Schwerefeldes
abbilden. Der Zusammenhang der Schwerefeldkorrekturen mit dem radialen Bahnfehler wird nach der Methode
von Rosborough erklért.

Die Altimetermissionen Geosat, ERS1 und Topex/Poseidon decken gemeinsam einen Zeitraum von iiber 15 Jah-
ren ab. Allerdings befindet sich zwischen Geosat und ERS1 eine Missionsliicke von etwa zwei Jahren. Die Kreu-
zungspunktanalyse wird daher insofern erweitert, dal zur Uberbriickung einer Altimeterdatenliicke zusitzlich
Meereshohen aus einem hydrodynamischen Simulationsmodell eingefiihrt werden. Die theoretischen Ableitungen
werden an einem Beispiel numerisch getestet.

Summary

Based on a long time series of altimetry data, climate relevant issues in connection with longterm global changes
of large-scale ocean currents and sea level can be analysed. Since altimetry is not accurate enough to measure
changes in the millimeter range with one single altimetric mission, a combination of successive altimetry missions
is necessary. In this thesis paper a method is presented to combine different missions even if they are not
performed at the same time. In a simultaneous crossover analysis with crossover differences over time periods
of a few days or some months, corrections of gravity field and sea level change are estimated. A correction of
the gravity field by crossovers is possible as long as satellite tracks show radial orbit errors caused by remaining
errors in the gravity field models. Gravity field corrections and radial orbit errors are described according to
Rosborough “s method.

Altimetry missions Geosat, ERS1 and Topex/Poseidon, all combined, cover a period of more than 15 years, but
there are some gaps between these missions. Therefore, crossover analysis is extended by sea level heights of a
hydrodynamic simulation model for bridging a gap in altimetry data. This theory is numerically tested by way
of an example. The proposed approach is validated by applying it to a real data set.



1. Einleitung

Das Verhalten der Ozeane und die Entwicklung des Klimas sind eng miteinander verbunden. So beeinflussen
einerseits die Veréinderungen des globalen Meeresspiegels und der bedeutenden Meeresstréomungen das Klima der
Erde, andererseits hat eine globale Klimadnderung Einflul auf das Verhalten der Ozeane. Besonders die Frage
nach einem globalen Meeresspiegelanstieg ist in das Interesse der Offentlichkeit geriickt, da z.B. Deichbriiche und
Uberschwemmungen groBe volkswirtschaftliche Schiiden zur Folge haben konnen. Mit der Satellitenaltimetrie,
die innerhalb weniger Tage global Meereshohen iiber einem Referenzellipsoid liefert, gibt es eine Mefimethode,
die synoptische Information tiber den Meeresspiegel liefert, d.h. einen zeitlich umfassenden und rdumlich globalen
Uberblick innerhalb kurzer Zeit bietet. Allerdings reicht die MeBgenauigkeit der Satellitenaltimetrie bisher nicht
aus, um globale Verdnderungen des Meeresspiegels von wenigen Millimetern pro Jahr mit einer Satellitenmission
zu erfassen. Mit einer langen Beobachtungsreihe von Altimeterdaten, die durch eine Verkniipfung mehrerer
aufeinander folgender Altimetermissionen zu erzeugen ist, liele sich dennoch ein langfristiger Trend, d.h. ein
Ansteigen oder Absinken des Meeresspiegels, feststellen. Die Kombination verschiedener Altimetermissionen ist
die generelle Motivation, zu der diese Arbeit einen Schritt beitrigt.

Neben der Erfassung von Meeresspiegelschwankungen eignet sich die Satellitenaltimetrie auch zur Ver-
besserung der Erdschwerefeldmodelle. Zur Schitzung von Schwerefeldkorrekturen aus den Messungen
der Satellitenaltimetrie kénnen Hohendifferenzen in Kreuzungspunkten sich schneidender Satellitenspuren
verwendet werden, die Bahnfehler und Meeresspiegelschwankung enthalten. Bisherige Ansitze (von z.B.
[VAN GYSEN und COLEMAN 1997, SCHRAMA 1989, ROSBOROUGH 1986]) zur Berechnung des Schwerefeldes aus
Altimetermessungen beriicksichtigen nur diejenigen Kreuzungspunkte, bei denen die Meeresspiegelbewegung
minimal ist, d.h. Kreuzungspunkte zweier zeitlich nah aufeinander folgender Messungen. In dieser Arbeit wird
eine Methode entwickelt, in der Kreuzungspunkte iiber grofle Zeitunterschiede verwendet werden, um mehrere
nicht notwendigerweise zeitgleiche Altimetermissionen zu verkniipfen und eine lange Beobachtungsreihe von
Altimeterdaten zu erhalten. Dabei wird die zu beriicksichtigende Meeresspiegelschwankung simultan mit den
Schwerefeldkorrekturen aus Kreuzungspunktdifferenzen geschiitzt. Ein exemplarischer Test des Verfahrens
erfolgt mit den Daten einer Mission, ndmlich Topex/Poseidon. Die Problematik der Kombination verschiedener
Missionen wird in dieser Arbeit nicht behandelt. Mit der Verkniipfung verschiedener Missionen beschiiftigt
sich die neu gegriindete Subcommission on Multi-Mission Satellite Altimetry (ScoMMSA) der Commission on
International Coordination of the Space Techniques for Geodesy and Geodynamics (CSTG).

Schwerefeld und Meerestopographie

Die Bestimmung des Erdschwerefeldes gehort zu den Hauptaufgaben der physikalischen Geodisie, da sich aus
dem Schwerefeld Riickschliisse auf die physikalische Form der Erde ziehen lassen. Auch zur Satellitenbahn-
bestimmung ist eine genaue Kenntnis des Erdschwerefeldes erforderlich. Eine mittlere Meeresoberfliche,
auf die auBer dem Schwerefeld der Erde keine Kriifte wirken bildet sich nach einer Aquipotentialfliche des
Erdschwerefeldes aus. In diesem Fall gidbe es keine Stromungen und der Meeresspiegel wiirde sich in jedem
Punkt senkrecht zur Lotrichtung ausrichten. Atmosphire, Wind, Luftdruck, Reibungskriifte, Temperatur— und
Dichteunterschiede verursachen jedoch Bewegungen des Wassers in den Ozeanen. Bewegen sich die Wasser-
massen, so werden sie infolge der Erdrotation von der Corioliskraft abgelenkt. Zudem verhindern Kontinente
die ungestorte Bewegung der Wassermassen, so dafl Stromungen und Zirkulationen entstehen. Die dadurch
bedingte Abweichung des Meeresspiegels vom Geoid, einer speziellen Niveaufliche des Erdschwerefeldes in
mittlerer Meeresspiegelhdhe, wird als Meerestopographie bezeichnet. Mit der Meerestopographie lassen sich
dynamische Prozesse der Ozeane verfolgen.

Satellitenaltimetrie

In der Satellitenaltimetrie 148t sich aus der Laufzeit von Radarimpulsen die Entfernung des Satelliten zur Mee-
resoberfliche bestimmen. Mit bekannter Satellitenhohe {iber einem Referenzellipsoid folgen aus der Differenz
zwischen der Satellitenhohe und der gemessenen Entfernung Meereshohen tiber dem Ellipsoid. Die MeBwer-
te sind um instrumentelle, atmosphérische und geophysikalische Einfliife zu korrigieren und die Position des
Satelliten aus moglichst praziser Bahnbestimmung zu berechnen. Beschrinkungen in der Genauigkeit der al-
timetrischen Hohe folgen neben ungenauen Korrekturen der Messungen aus dem bislang unzureichend genau
bekannten Erdschwerefeld, welches primér die Flugbahn des Satelliten beeinflufit und damit keine exakte Be-
rechnung der Satellitenposition erlaubt. Derzeit ist eine Genauigkeit der altimetrischen Hohen von unter 5 cm
erreichbar. Zeitliche Anderungen der Meeresoberfliiche von wenigen Millimetern pro Jahr sind daher nicht si-
gnifikant erkennbar.

Um trotz der beschrinkten Mefigenauigkeit der Altimetrie sikulare (langzeitliche) Meeresspiegelverdnderun-



gen im Millimeterbereich festzustellen, sind Beobachtungen mdoglichst langer Zeitreihen auszuwerten. Einzelne
Satellitenmissionen haben allerdings nur eine Dauer von wenigen Jahren und unterscheiden sich in ihrer Missi-
onscharakteristik. Eine Verkniipfung mehrerer Missionen verschiedener Erderkundungssatelliten wiirde zu einer
langen Beobachtungsreihe fithren. Aufgrund unterschiedlichen Missions— und Satellitendesigns, sowie wegen der
Bahnvermessung mit verschiedenen Mef3systemen variiert die Genauigkeit, mit der die Satellitenbahnen be-
stimmt werden konnen. Diese Umsténde bewirken, dafl aus jeder Mission ein eigenes Hohenniveau folgt und
die Hohen untereinander Differenzen von bis zu einem Dezimeter aufweisen. Die Kombination zweier Missio-
nen kann iiber eine gemischte Kreuzungspunktanalyse erfolgen. Dabei werden die gemessenen MeereshShen
an den Schnittpunkten sich kreuzender Satellitenspuren verglichen und deren Hohendifferenzen minimiert. Im
Idealfall miifiten die Héhen des selben Ortes identisch sein. In der Realitét spiegeln sich aber Modell-, Mef3—
und Bahnfehler, sowie zwischen zwei zeitlich weit auseinander liegenden Messungen Meeresspiegelverinderun-
gen in einer Hohendifferenz wider. In gemischten Kreuzungspunktdifferenzen zwischen verschiedenen Satelliten
zeichnet sich zusétzlich die Differenz der Bahnfehler der Satelliten ab. Liegen die zu kombinierenden Missionen
weit auseinander sind Kreuzungspunkte iiber grofle Zeitunterschiede zu bilden, deren Differenzen zusétzlich zu
den Bahnfehlern die Meeresspiegelbewegungen enthalten. Gegeniiber bisherigen Ansétzen, in denen nur der
Bahnfehler in einer Kreuzungspunktanalyse geschiitzt wird, besteht das Ziel dieser Arbeit darin, Bahnfehler
und Meeresspiegelverdnderung simultan zu schétzen. Hier bleibt jedoch die Problematik der Vereinheitlichung
verschiedener Missionen unbehandelt, das Verfahren wird nur anhand der Daten von Topex/Poseidon getestet.
Zur Schétzung der Meeresspiegelschwankung aus Kreuzungspunktdifferenzen ist es erforderlich die Meeresspie-
gelbewegung zu modellieren, d.h. mathematisch oder physikalisch zu beschreiben. In dieser Arbeit werden nur
grofiskalige und dominante Strukturen iiber 300 km Ausdehnung mathematisch modelliert, da kleinere Bewe-
gungen sich zum einen iiber lange Zeitrdume herausmitteln und zum anderen wegen des Spurabstandes der
Satelliten, z.B. bei Topex/Poseidon von 315 km am Aquator, nicht erkannt werden kénnen.

Die Altimetermissionen Geosat, ERS1 und Topex/Poseidon decken gemeinsam einen Zeitraum von iiber 15
Jahren ab. Allerdings befindet sich zwischen Geosat und ERS1 eine Missionsliicke von etwa 2 Jahren, fiir die
keine Altimeterdaten vorliegen.

Ozeanographie

Zur Uberbriickung dieser Datenliicke werden Meereshohen aus dem hydrodynamischen Simulationsmodell Paral-
lel Ocean and Climate Model (POCM) der Ozeanographen Semtner und Chervin [SEMTNER und CHERVIN 1996]
iibernommen. Hydrodynamische Modelle basieren auf Losungen von Bewegungsgleichungen fiir Fliissigkeiten,
den sogenannten Navier—Stokes’schen Differentialgleichungen. In die Berechnungen flielen ozeanographi-
sche Messungen, sowie Wind— und Luftdruckfelder ein. Zu den ozeanographischen Mef3verfahren gehoren
Pegelmessungen an den Kiisten, sowie Wasserstandsbestimmungen aus Temperatur, Druck und Salzgehalt
und Stromungsmessungen entlang einzelner Routen von Forschungsschiffen, an Bojen und Verankerungen.
Die Wassersténde (Meereshohen) beziehen sich auf eine bestimmte Tiefenschicht, fiir die keine Bewegung des
Wassers angenommen wird. Diese im Englischen mit level of no motion bezeichnete Schicht wird in jedem
Ozean in einer anderen Tiefenlage vermutet, weshalb die Wasserstinde nur innerhalb einzelner Ozeanbecken
relativ zueinander vergleichbar sind. Die Gewinnung von Mefireihen entlang der Schiffsrouten, auch Schnitte
genannt, ist sehr kosten— und zeitaufwendig. Auflerdem erfolgen die mehrere Monate dauernden Messungen
eines Schnittes meist nur in den Sommermonaten der Nord- und Stidhalbkugel, da im Winter Stiirme die
Messungen erschweren. Im Gegensatz zu diesen rédumlich und zeitlich beschrinkten Messungen liefert die
Altimetrie in kurzer Zeit global absolute Meereshshen {iber einem Referenzellipsoid, welche ozeaniibergreifend
vergleichbar sind. Allerdings 48t sich mit der Altimetrie nur die Oberfliche der Meere vermessen, aber keine
Information {iber darunter liegende Schichten gewinnen.

Trennung von Geoid und Meerestopographie

Altimetrische Hohen lassen sich in Geoidundulation und Meerestopographie aufspalten. Eine Trennung der bei-
den Groflen ist nicht ohne weiteres moglich, da die bisherige Kenntnis des Geoids mit Fehlern von bis zu 1-2 m
[RUMMEL 1993] nicht ausreicht, um die Meerestopographie zu berechnen. Umgekehrt ist die Meerestopographie
aus ozeanographischen Abschétzungen nur relativ zu dem level-of-no-motion mit einer Genauigkeit von 20—
30 cm [RUMMEL 1993] bekannt. Bis auf diese Genauigkeit kann das Geoid somit direkt aus den altimetrischen
Hohen berechnet werden. Eine vollstédndige Trennung ist unter diesen Voraussetzungen nicht moéglich, weshalb
[RUMMEL 1993] den Versuch der Trennung von Geoid und Meerestopographie als “ Miinchhausen-Problem ”
bezeichnet. Verschiedene Ansétze zur Trennung von Geoidundulation und Meerestopographie wurden z.B. von
[ENGELISs und Rapp 1984, ENGELIS 1985, WAGNER 1986, TAPLEY et al. 1988, SCHRAMA 1989, WAGNER 1989,
DENKER und Raprp 1990, MARSH et al. 1990, NEREM et al. 1990, NEREM et al. 1994b, TAPLEY et al. 1994a,
HUCKELHEIM 1994] untersucht. Die Meerestopographie ist fiir die Ozeanographie eine wichtige Grofie zur Un-



tersuchung der Ozeandynamik, wihrend sie fiir die Geodésie bei der Geoidbestimmung eine Storung darstellt.

Von den neuen Schwerefeldmissionen CHAMP (CHAllenging Mini-satellite Payload) [REIGBER 1998], GRACE
(Gravity Recovery And Climate Ezperiment) [BALMINO et al. 1998] und GOCE (Gravity field and steaty-state
Ocean Circulation Ezperiment) [MULLER et al. 1998] werden wesentliche Verbesserungen der Kenntnis des
Schwerefeldes erwartet. Mit einem verbesserten Schwerefeld werden zum einen die Satellitenbahnen genauer
bestimmbar und zum anderen das Geoid eventuell so genau bekannt, da§ aus den altimetrischen Hohen die
Meerestopographie direkt berechnet werden kann.

Um derzeit trotz der Miinchhausen—Problematik aus Altimeterdaten das Schwerefeld zu verbessern, werden
Kreuzungspunkte gebildet. In den Kreuzungspunkten nehmen die Geoidhohen fiir beide Spuren den gleichen
Wert an. Bei der Differenzbildung entfillt theoretisch der Anteil des Schwerefeldes. Praktisch bleibt aber
der Bahnfehler erhalten, der auf eine unzureichend genaue Kenntnis des Schwerefeldes zuriickzufiihren ist.
Die Eigenschaft, dafl sich der Bahnfehler fiir auf-und absteigende Bahnen unterscheidet, niitzt man in
der Kreuzungspunktanalyse zur Schétzung von Schwerefeldkorrekturen. Mit Hilfe der Kreuzungspunkte ist
eine Verbesserung des Schwerefeldes nur solange moglich, wie sich in den Satellitenbahnen noch radiale
Bahnfehler wegen des unzureichend genau modellierten Schwerefeldes abbilden. In bisherigen Arbeiten von
[KLOKOCNIK et al. 1995, SCHRAMA 1989, ROSBOROUGH 1986] wurden Schwerefeldkorrekturen aus Kreuzungs-
punkten mit minimalen Meerespiegelbewegungen berechnet, wihrend in dieser Arbeit erstmals Geoid und
Meeresspiegelschwankung allein aus Kreuzungspunktdifferenzen simultan geschitzt werden. Verschiedene
Konzepte hierzu stellen [SCHMIDT und BoscH 1995] vor.

Aufbau der Arbeit
Die Arbeit gliedert sich in folgende Kapitel:

Zu Anfang werden die Grundlagen der hier verwendeten Schitzverfahren in Kapitel 2 zusammengestellt. Kapitel
3 beinhaltet die Satellitenbewegung und beschreibt die Grundziige der Satellitenaltimetrie. Hierbei wird die
Altimetermission Topex/Poseidon besonders hervorgehoben, da mit deren Daten die kombinierte Schitzung
simuliert wird.

Der formulare Zusammenhang von Erdschwerefeld und Satellitenbahn wird in Kapitel 4 erldutert. Fiir die
Hohenmessung der Altimetersatelliten ist die radiale Komponente der Satellitenbahn von besonderer Bedeutung.
Der Zusammenhang des verbleibenden radialen Bahnfehlers mit Schwerefeldkorrekturen wird nach der Methode
von [ROSBOROUGH 1986] erklért.

In Kapitel 5 folgen auf eine kurze Einleitung in die Bewegung des Meeresspiegels dynamische und kinematische
Ansitze fur ihre Modellierung. Mit drei unabhingigen kinematischen Verfahren wird die Meeresspiegelschwan-
kung aus altimetrischen Hohen modelliert und das numerisch giinstigere Modell zur anschlieBenden gemeinsamen
Schitzung von Bahnfehler und Meeresspiegelschwankungen in Kapitel 6 verwendet.

Zur simultanen Schitzung von Schwerefeldkorrekturen und Meeresspiegelschwankungen in Kapitel 6 werden die
Meereshohen der Altimetermission Topex/Poseidon und des hydrodynamischen Modells POCM in eine Kreu-
zungspunktanalyse eingefiihrt. Nach einer Auswahl der Kreuzungspunktdifferenzen als Beobachtungen werden
deren Zusammenhinge mit den SchitzgroBen hergeleitet. Zur Uberbriickung der Liicke an Altimeterdaten wird
eine zuséitzliche Beobachtungsgleichung und die dafiir notwendige Zusatzinformation aus hydrodynamischen
Daten aufgestellt. Mit den ausgew&hlten Kreuzungspunktdifferenzen werden zunéchst die Schwerefeldkorrektu-
ren und die Meeresspiegelschwankung getrennt und anschliefend kombiniert mit und ohne Zusatzinformation
geschiétzt. Die Ergebnisse der vier Schitzungen stehen in Abschnitt 6.3.

Durch eine Bestimmung der Meeresspiegelverinderung und des Erdschwerefeldes liefert diese Arbeit einen Bei-
trag zur Erforschung der Kombination mehrerer nicht zeitgleicher Missionen. Mit einer langen Zeitreihe (etwa
15 Jahre) an Meereshohen in einem einheitlichen Hohenbezugssystem liegt eine gute Basis vor, den Nachweis
iiber sikulare Meeresspiegelschwankungen zu fithren.

Die Arbeit schliefit nach einer Beurteilung der Ergebnisse mit einem Ausblick (Kapitel 7).



2. Schatzverfahren

In diesem Kapitel werden die im Titel der Arbeit angesprochenen hier verwendeten Schitzverfahren kurz vor-
gestellt. Dabei soll vor allem die Notation festgelegt werden.

2.1 Parameterschitzung

Im folgenden werden die Grundlagen der Ausgleichungsrechnung vorgestellt, auf denen die Modellierung der
Meeresspiegelbewegung in Kapitel 5 und die gemeinsame Schétzung von Schwerefeldkorrekturen und Meeres-
spiegelvariabilitdt in Kapitel 6 basiert. Vektoren und Matrizen werden durch fett geschriebene Buchstaben
dargestellt. Der Vektor b = (b;) besteht aus ¢ = 1,...,n Elementen b;. Die Dimension eines Vektors wird mit
b(,), die Dimension einer Matrix wird mit A (z.e,sparte) angegeben. Das Symbol " bedeutet, dafl ?)i geschétzt
wird.

Zur mathematischen Beschreibung der funktionalen und stochastischen Zusammenhinge zwischen den Beobach-
tungen b; mit ¢ = 1,...,n und den zu schitzenden Unbekannten z; mit j =1,...,u, wobei n > u vorausgesetzt
wird, ist ein Funktionalmodell und ein stochastisches Modell erforderlich.

Das Funktionalmodell beschreibt die funktionalen Beziehungen zwischen den ausgeglichenen Beobachtungen
b = (b;) und den Schiitzwerten % = () der Unbekannten x = () in der Form von Beobachtungsgleichungen

bi =b;+9; = fz(f() . (2.1)

In Ausgleichungsproblemen erfiillen die Beobachtungen b; die Beobachtungsgleichungen nicht streng. Fiir die
Beobachtungen werden daher Verbesserungen ¢; eingefiihrt, so daf3 die Beobachtungsgleichungen erfiillt wer-
den. Das stochastische Modell beschreibt die stochastischen Eigenschaften der Beobachtungen b; in Form des
Erwartungswerts E(b) und der Varianz-Kovarianzmatrix oder Dispersionsmatrix D(b)

0'% 021 Onl
012 0'5 On2

D(b) = ST . (2.2)
O1pn O2pp ... O'i

Die Dispersionsmatrix D(b) der Beobachtungen setzt sich aus dem Produkt der positiv—definiten Gewichtsko-
effizientenmatrix Qpp(n,,) und des Varianzfaktors o2

D(b) = 02Qub (2.3)

zusammen. Eine positiv—definite Matrix besitzt nur positive Diagonalelemente. Die Inverse der Matrix Qpp wird
als Gewichtsmatrix Ppp

Por = Q. (2.4)

bezeichnet. Fiir gleich genaue und unkorrelierte Beobachtungen wird Qpp gleich der Einheitsmatrix I gesetzt.

Ausgleichungsprinzip

Um die n Verbesserungen v; und die u Schétzwerte £; der unbekannten Parameter x; zu ermitteln, wird eine
Ausgleichung nach einem vorgegebenen Prinzip durchgefiihrt. Das Prinzip kann durch eine Zielfunktion L, mit
p € {1,...,00} beschrieben werden. Fiir p = 1 erhiilt man mit v = (¢;) die L;—Norm—Schéitzung, bei der
mit | v |= min die Absolutbetrige der Verbesserungen minimiert werden. Im folgenden wird der Fall p = 2,
die Ly—Norm-Schiitzung diskutiert, die wegen v'v = min auch als Methode der kleinsten Quadrate bezeichnet
wird. Das Minimierungsproblem v'v = min gilt nur fiir unkorrelierte und gleich genaue Beobachtungen. Mit
Hinzunahme des stochastischen Modells folgt die allgemeine Zielfunktion der Methode der kleinsten Quadrate

\A/"Pbb\A/ = min . (25)

Schitzung

Die ausgeglichenen Beobachtungen b; miissen die Beobachtungsgleichungen (2.1) fiir die ausgeglichenen Un-
bekannten X erfiillen. Ist der Zusammenhang zwischen den Beobachtungen b; und den Unbekannten Z; nicht
linear, fiihrt die Anwendung der Taylorentwicklung

fi%) = filx) + flx) A%+ ... (2.6)



mit Abbruch nach dem zweiten Term zu linearen Beobachtungsgleichungen. Anstelle der Unbekannten X werden
dann die Zuschlige Ax = % — x zu den Niherungswerten x = (z;) geschiitzt, so da die Unbekannten aus

X = X+ A% (2.7)
folgen. Die n Beobachtungsgleichungen lauten damit

bi+ i = fil%) + fi(X)A% (2.8)
Die Jakobi— oder Designmatrix Ay ) = (a;;) enthélt die partiellen Ableitungen

o OfR) .. Ofix
i) = 2520 pitey) = 25

= Qjj (29)

der Beobachtungsgleichungen nach den Unbekannten X an der Stelle der Ndherungswerte x. Die Differenzen
zwischen den Beobachtungen b; und den Funktionswerten an der Stelle der Naherungswerte x wird als Wider-
spruchsvektor w = (w;) mit w; = b; — f;(x) eingefiihrt. Damit wird das Gleichungssystem (2.8) zu

v = AAx-w . (2.10)
Nach Einsetzen der Gleichung (2.10) in die Zielfunktion (2.5) ergibt sich

(AAX —w)' Ppp (AAX —w) = min . (2.11)
Um das Minimum zu bestimmen, wird (2.11) nach Ax differenziert und gleich Null gesetzt. Man erhélt somit

A'PppAA% = A'Ppw . (2.12)
Setzt man voraus, dafl die Normalgleichungsmatrix

Nu,u) = A'PppA (2.13)
regulér und damit invertierbar ist, folgt die Losung

Ax = (A'PppA) 'A'Pppw = NT'A'Pw (2.14)

fiir die Zuschlige Ax. Mit den Zuschligen wird aus den Verbesserungen v (2.10) mit der Redundanz r =n —u
der Varianzfaktor 62 a posteriori

PG
52 = Lobb¥ (2.15)

o
r

geschiitzt. Damit ergibt sich die Dispersionsmatrix D(%) der Unbekannten %
DE&) = 62(A'PppA) ! = 6IN"L . (2.16)

Die Standardabweichungen 6z, der geschétzten Unbekannten berechnen sich aus der Wurzel der Varianzen, die
auf der Hauptdiagonale der Dispersionsmatrix stehen.

Normalgleichungssystem fiir mehrere Arten an Unbekannten

Fiir zwei Arten an Unbekannten X(,) = [&1(u;), X2 (uy)] 188t sich die Jakobimatrix A, ,) in zwei Blockmatrizen
Al(mul) und A2(n7u2)

A = [A; A, (2.17)

zerlegen, wobei v = u; + ug. Die Berechnung von A'PppA nach (2.13) fithrt mit der Zerlegung (2.17) zu der
Normalgleichungsmatrix N
N = APLA — ( AlPyrhA; AlPppA, ) _ < Ni1 Nip» )

2.18
ASPrhA; ALPppA, N2; Naa (2.18)
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Auch die Matrix N, ) a8t sich damit in vier Blockmatrizen Ni1(y; uy), N12(ur,us)r N21(uz,ur) WA Noo(uy um)
aufspalten, wobei N1 = Ng;' ist.

Die Inversion einer regulidren Matrix IN in obiger Form 148t sich, falls sz_l existiert, mit

S; = Ni11 — N12N3zz 'Npg (2.19)

folgendermaflen berechnen

-1 -1 -1

N = ( ﬁlsz_lNzlsl_l Ni;_llj-llzljzzlezlSl_llesz_l ) (220)
bzw. fiir den Fall, da8 N} existiert, mit

Sz = Naz — N23Ni; 'Np, (2.21)

zu

Nl — ( Nllill+N11_1_]§12SZ_1N21N11_1 —l\iil_llesz_l ) (2.22)

—S27"N21N11 S

berechnen. Die Blockmatrizen von N~! werden im folgenden mit

N~! = ( g:i g;z ) (2.23)

bezeichnet. Sie haben dieselben Dimensionen wie die Blockmatrizen der Normalgleichungsmatrix. Es gilt zu
tiberpriifen, ob N7 oder Nag regulér, d.h. invertierbar ist. Fiir den Fall, dafl weder N11 noch N5 regulér ist
wird im folgenden Abschnitt die Moglichkeit der Inversion des Normalgleichungssystems unter Anwendung der
Bayes—Statistik erldutert. Generell ist eine voll besetzte Matrix wesentlich aufwendiger zu invertieren, als eine
schwach besetzte Matrix mit einfacher Struktur.

2.2 Grundlagen der Bayes-Statistik

Die Beobachtungen b; sind zufillige Ereignisse und werden vollstdndig durch die gemeinsame Wahrscheinlich-
keits—Dichtefunktion aller Beobachtungen beschrieben. Meist begniigt man sich mit der Angabe des Erwartungs-
wertes sowie der Varianzen und Kovarianzen. In der Bayes—Statistik hingegen wird mit den Verteilungen der
Beobachtungen und der Unbekannten gerechnet. Zusétzliche Informationen aus den Beobachtungen oder bereits
vorhandene (a priori) Vorinformationen iiber die unbekannten Parameter werden in den Auswertevorgang der
Ausgleichsrechnung mit einbezogen.

Allgemein sei ein Zufallsvektor y = (y;) mit ¢ = 1,...,n Elementen eine n—dimensionale Zufallsvariable und
besitze die multivariate Wahrscheinlichkeitsverteilung p(y). Anstelle der Bezeichnung Wahrscheinlichkeitsver-
teilung benutzt man auch die Begriffe Wahrscheinlichkeitsdichte, Dichtefunktion oder kurz Wahrscheinlichkeit,
Verteilung und Dichte.

Der Satz von Bayes verbindet die Verteilungen zweier Zufallsvariablen. Sind zwei zufillige Ereignisse als Zufalls-
vektoren y und z mit den Wahrscheinlichkeiten p(y) und p(z) gegeben und ist die bedingte Wahrscheinlichkeit
p(z]y) von z bekannt, so kann die bedingte Wahrscheinlichkeit p(y|z) von y mit

p(zly)p(y)
p(z)

berechnet werden [HILBERT 1989] (S. 371). Unter der bedingten Wahrscheinlichkeit p(y|z) versteht man die

Wabhrscheinlichkeit des Eintreffens des Ereignisses y unter der Bedingung, daf3 das Ereignis z bereits eingetreten

ist. Setzt man die gegebenen Werte des Zufallsvektors z in p(z) ein, erhilt man einen konstanten Wert fiir p(z)
und der Satz von Bayes kann als Proportionalitétsbeziehung

p(ylz) ~ p(zly) p(y) (2.25)

formuliert werden. Ist der Zufallsvektor y z.B. normalverteilt, mit dem Erwartungswert g und der Kovarianz-
matrix D(y) = X, gilt die multivariate Normalverteilung

1
W Vvans

p(ylz) = (2.24)

e~ 3(y—m)'E7 y—p) (2.26)
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[KocH 1997] (S. 127) und es wird hierfiir die Schreibweise y € N(u, ) verwendet.
Im folgenden wird die Bayes—Statistik auf ein lineares Modell

¥ = Ax—b und D(blo?) = oI (2.27)

mit der Kovarianzmatrix D(b|o?) des Beobachtungsvektors b = (b;) mit i = 1,...,n Beobachtungen unter der
Bedingung, daf3 02 gegeben ist, angewandt. In diesem Fall wird von gleich genauen Beobachtungen ausgegangen,
d.h. in (2.3) wird Qpp = I gesetzt. Fiir ein nichtlineares Modell ist die Beobachtungsgleichung erst nach (2.8)
zu linearisieren und gemf (2.10) tritt dann A% anstelle von X und w anstelle von b. Der Beobachtungsvektor
b iibernimmt jetzt die Rolle des Zufallsvektors z und anstelle von y werden die unbekannten Parameter x und
T= al_g eingefiihrt. Die Beziehung (2.25) lautet damit

p(x,7|b) ~ p(blx,7) p(x,7) . (2.28)

Bei p(b|x,7) handelt es sich um die Verteilung des Beobachtungsvektors b unter der Bedingung, dal Werte
fiir x und 7 gegeben sind. Man nennt diese Funktion auch Likelihoodfunktion und setzt dafiir tiblicherweise die
multivariate Normalverteilung gemif (2.26) an. Mit Einsetzen des Erwartungswertes und der Dispersionsmatrix
aus (2.27) gilt fiir die Beobachtungen demnach die Verteilung

1
Va1

Die a priori Dichte p(x, T) stellt die Verteilung der Unbekannten dar. Liegt Vorinformation iiber die unbekann-
ten Parameter vor, wird diese in die Verteilung eingefiihrt und p(x, 7) als bekannt angenommen. Man spricht
in diesem Zusammenhang von informativer Dichte. Liegt keine Vorinformation vor, spricht man von nichtinfor-
mativer Dichte und erhilt die Schétzwerte % fiir x streng nach (2.14) und 62 fiir 2 nidherungsweise nach (2.15)
[Kocu 1990] (S. 64 ff.). Im folgenden wird eine informative Dichte eingefiihrt.

p(blx,7) = e~ 2(b=AX) (b-Ax) (2.29)

Sind x und 7 voneinander unabhingig, setzt sich die Wahrscheinlichkeit p(x,7) aus
p(x,7) = p(x) p(1) (2.30)

zusammen. Die unbekannten Parameter x sollen ebenfalls normalverteilt sein, d.h. x € N(u,771'V) mit dem
Erwartungswert p und der Kovarianzmatrix ¥ = 771'V. Nach (2.26) gilt dann

— 1 I (x— —lix_
p(x) = p(x|p,771V) = o det(er)e Bx—p)V i (xmm) (2.31)

Die positiv definite Matrix V und der Vektor p sind die Vorinformationen fiir x. Von 7 wird angenommen, daf}
es der Gamma (G)—Verteilung unterliegt, d.h. 7 € G(c,d). Damit gilt

—CT

clrd—1,
p(t) = p(rl|e,d) = W ~ 77T fir ¢>0,d>0,0<7 < (2.32)
[KocHu 1990] (S. 170) mit den Vorinformationen ¢ und d und der Gamma—Funktion I'(d).

Mit Einsetzen von (2.31) und (2.32) in (2.30) folgt unter Vernachldssigung der konstanten Anteile die Propor-
tionalitédtsbeziehung

p(x,7|p, V,c,d) ~ r2Tdl 67%((X7H)’V_1(X7H)+2C) . (2.33)

Die a posteriori Werte fiir die Unbekannten haben die gleiche Verteilung wie die a priori Werte [KocH 1990] (S.
27). Somit ist p(x, 7|, V, ¢, d) eine Normal-Gamma (NG)—Verteilung.

Bis auf einen Proportionalititsfaktor ist die bedingte Verteilung der Unbekannten p(x, 7|b) aus dem Produkt
von p(b|x, ) aus (2.29) und p(x,T) aus (2.33) nach (2.28) berechenbar.

Unter Vernachldssigung des konstanten Faktors erhélt man die Proportionalitdtsbeziehung
p(x,7|b) ~ P d-1 e—g(2c+(x—n)’V‘1(x—u)+(b—Ax)’(b—Ax)) 7 (2.34)

welche ebenfalls eine NG—Verteilung darstellt.
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Allgemein gilt fiir die Normal-Gamma Verteilung der unbekannten Parameter x und 7

PO, 7|V, Hho, o, do) ~ 7oL =5 (200t epta) Vit txpc)) (2.35)
fir ¢ >0,do >0,0<7<00,—00<z; <00

[KocH 1990] (S. 183). Nach Ausmultiplizieren des Exponenten von (2.34) ergeben sich aus einem Koeffizienten-
vergleich mit (2.35) die zugehorigen Parameter der NG—Verteilung zu

o = (AA+V H HA'b+V i) (2.36)
V, = (A'A+V~H™! (2.37)
Co = %(20 +(p—x) 'V (p—x)+ (b—Ax)'(b — Ax)) (2.38)
d, = 2 22‘1 (2.39)

mit den Vorinformationen u, V,¢,d [KocH 1990] (S. 27).

Um aus der gemeinsamen Verteilung von x, 7|b die Schiitzwerte zu berechnen, werden zur Trennung der beiden
Groflen die Randverteilungen von x|b und 7|b durch Integration der gemeinsamen Verteilung iiber die jeweils
andere Variable gebildet [KocH 1988] (S. 105). Als Ergebnis erhilt man fiir x|b eine multivariate t—Verteilung
und fiir 7|b eine Gammaverteilung [KocH 1990] (S. 173-175). Das erste Moment der Verteilung (Erwartungswert
E(x) = p, = %) ist der Schiitzwert x der Unbekannten x und das zweite Moment die Dispersionsmatrix D(%).
Daraus folgt als Ergebnis der Bayes—Schitzung

= (AA+V H Y ADb+V 1) (2.40)
62 = @ (2c+ (= %)V (n — %) + (b — A%)'(b — AR)) (2.41)
Di&) = 62(A'A + V1)~ (2.42)

[Kocu 1990] (S. 70), [ScHMIDT 1995].

Im allgemeinen Fall mit einer Gewichtsmatrix Ppp lauten die Schitzwerte x und die Dispersionsmatrix ]3(5()
entsprechend (2.40-2.42)

X = (A'PppbA + V H 1 (A'Prpb + Vi) (2.43)

. 1 R . . .
62 = —T s (2¢+ (= %)V - %) + (b — AX)'Ppp(b — AR)) (2.44)
DR) = 62(A'PppA +VH)7! (2.45)

[KocH 1990] (S. 70). Eine Beschreibung mit Anwendung der Bayes—Statistik in der Satellitenaltimetrie ist in
[HUCKELHEIM 1994] zu finden.

Die Anwendung der Bayes—Statistik ermdglicht durch Einfiihren der Vorinformation auch eine Losung bei Konfi-
gurationsdefekten. Ist z.B. wegen singulidrer Normalgleichungsmatrix N = A’A die zu (2.12) analoge Gleichung

(A'/A)x = A'b (2.46)

nicht 16sbar, ist (2.14) nicht berechenbar. Wendet man hingegen (2.40-2.42) oder (2.43-2.45) an, erhilt man
durch die Addition einer positiv definiten Matrix V! ein eindeutig losbares Gleichungssystem. Diese Eigen-
schaft wird bei der Schéitzung der Meeresspiegelschwankungen aus Kreuzungspunktdifferenzen in Kapitel 6
geniitzt.

2.3 Hypothesentests
Zur Behandlung von Ausreiflern und zum Glitten der Mefidaten (siehe Kapitel 5.3.2) werden Signifikanz— und

Ausreiflertests angewendet. Hypothesentests dienen zum Testen vorhandener Information iiber die unbekannten
Parameter. Die allgemeine Hypothese lautet Nullhypothese H, gegen Alternativhypothese H;

H, :Hx =z gegen H; :Hx # =z (2.47)



13

mit der Matrix H; ,) und dem Vektor z;), wobei ¢ die Anzahl der zu testenden Parameter und u die An-
zahl der Unbekannten ist. Die Testgrofie und der Fraktilwert (Schwellwert) fir Annahme oder Ablehnung der
Nullhypothese werden im folgenden erl&utert.

Aus dem Vergleich des Schétzwertes der Quadratsumme der Residuen
Q = {}If’bb{’ (248)

einer vermittelnden Ausgleichung mit dem Schétzwert einer vermittelnden Ausgleichung unter der Restriktion R
der Nullhypothese 148t sich die Grole Qg ableiten, die die Anderung von Q durch Hinzunahme der Nullhypothese
angibt. Das Verhiltnis

Qr/t

=1 (2.49)

besitzt im Fall der Annahme der Nullhypothese die Fisher—Verteilung F{; ,_;), mit der Redundanz r = n — u.
Daraus lif3t sich die Testgrole T' berechnen, mittels derer {iber den Hypothesentest entschieden wird

1
T = f_z(Hﬁ —w) [HA'Pop,A)'H ™! (Hx —w) . (2.50)
0-0
Zur Entscheidung {iber die Annahme der Nullhypothese wird der Fraktilwert F(;_q ¢ ,) mit dem Signifikanzni-
veau (Irrtumswarscheinlichkeit) a herangezogen. Die Fraktilwerte der F—Verteilung mit einem Variationsbereich
von Null bis Unendlich sind z.B. in [SAcHS 1974] (S. 116), [BRONSTEIN und SEMENDJAJEW 1980] (S. 77-79)
vertafelt. Die Nullhypothese wird fiir 7' < F{; _,¢,) angenommen, andernfalls abgelehnt.

Signifikanztest
Der Test einer Unbekannten x; mit t = 1 lautet als Spezialfall der allgemeinen Hypothese

H, :z; = z; gegen Hy :z; # z; firie{l,...,u} . (2.51)
Ausgehend vom allgemeinen Hypothesentest gilt

H = 0,...,0,1,0,...,0] ,
wobei der Wert 1 in der i—ten Spalte von H steht. Somit ergibt sich die Testgrofie aus (2.50) zu

1 1 T — 2;)?
T = A—2($Z—Zz)—($z—2’z) = #
o5 Q385 0%,

(2.52)

Die Testgroflie T' ist F-verteilt, d.h. T' € F{y ). Alternativ kann beim Test einer einzigen Unbekannten VT als
Testgrofe betrachtet werden. /T unterliegt der Studentverteilung t(r)- Die Studentverteilung ist symmetrisch,
d.h.t(s ;) =t g, Die Fraktilwerte der Studentverteilung sind z.B. in [BRONSTEIN und SEMENDJAJEW 1980]
(S. 74) tabelliert. Die Nullhypothese wird angenommen, wenn |v/T| < t(1—= ) ist, andernfalls wird die Alter-
nativhypothese angenommen.

Ein Sonderfall des Signifikanztests ist der Test der Unbekannten gegen Null, d.h. fiir z; = 0. Die Testgrofie wird
damit zu

VT = 22 (2.53)
Ui,—
Ausreiflertest

In einem Ausreiflertest sollen grob falsche Werte einer Mefireihe gefunden werden.

Um Ausreifler mittels einer Parameterschétzung aufzudecken, wird folgende Hypothese eingefiihrt

H, :max|f}—i| =0 gegen H, :max|f}—i| #0 . (2.54)
. Ty

Vi Vi

Entschieden werden kann nach Baarda:

s
maux|—&z | >t1_a,00 WObel Gy, = G004 - (2.55)
Ui

Die Nullhypothese wird abgelehnt und die Alternativhypothese angenommen, wenn der Beobachtungswert grob
falsch, d.h. ein Ausreiffer ist.
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3. Satellitenaltimetrie

Altimetrie setzt sich aus dem lateinischen Wort altus = hoch, tief und dem griechischen Wort uérpov = Mafs,
Strecke zusammen. Satellitenaltimetrie steht allgemein fiir die Hohenmessung von Satelliten zur Erdoberfliche
mittels Messung der Laufzeit eines Radarimpulses. Da Wasserflichen im Gegensatz zu Landflachen den vom
Satelliten ausgesandten Radarimpuls besonders gut reflektieren, beschréinkt sich die Anwendung der Altimetrie
in der Regel auf die Messungen zur Meeresoberfliche.

3.1 Satellitenbewegung

Erderkundungssatelliten bewegen sich auf bestimmten Bahnen um die Erde. Die Erde rotiert unter der Satelli-
tenbahn, wodurch die Satellitenspur (senkrechte Projektion der Satellitenbahn auf die Erdoberfliche) im Laufe
der Zeit die Erde iiberstreicht. Die Form und Lage der Bahn, sowie die Flughthe und -geschwindigkeit der
Satelliten werden geeignet gewihlt. Die Satellitenbewegung wird im raumfesten geozentrischen Koordinatensy-
stem beschrieben, das durch den Himmelsiquator, den Himmelspol und den Friihlingspunkt definiert ist. Der
Friihlingspunkt ist der Schnittpunkt der aufsteigenden Ekliptik (scheinbare Spur der Sonne um die Erde) mit
dem Himmelsédquator.

Die geometrische Konstellation von Geozentrum O (Massenmittelpunkt der
Erde), Topozentrum T (Beobachtungsstation) und Satellit S ist in Abb. 3.1
dargestellt. Die drei Vektoren r, R und p bilden ein Dreieck, auf dem die
geometrische Grundgleichung der Satellitengeodisie basiert

r—-R-p =20

Die Koordinaten der Beobachtungsstation werden als bekannt angenommen
und damit auch der geozentrische Ortsvektor R. Der Betrag des Vektors p
vom Topozentrum zum Satelliten wird zu beliebigen Zeitpunkten gemessen.
Der geozentrische Ortsvektor r des Satelliten variiert mit der Bewegung des
Satelliten um die Erde. Wird r zu jedem Zeitpunkt bestimmt und werden die
Positionen des Satelliten zu den einzelnen Zeitpunkten aneinandergereiht,
laBt sich die Bahn des Satelliten mit r(¢) beschreiben. Im folgenden wird
r(t) durch r abgekiirzt. Eine Station kann den Satelliten immer nur iber
ein kurzes Bahnstiick verfolgen, so dafl zur Bestimmung der gesamten Bahn
mehrere Stationen notwendig sind, die moglichst gleichmé&fig iber die ganze
Erde verteilt sein sollten.

Das Newtonsche Gravitationsgesetz besagt, dafl zwei Korper (in diesem Falle
seien Erde und Satellit als homogene Kugeln betrachtet) eine Anziehungs-
kraft (Gravitationskraft) G aufeinander ausiiben (vgl. z.B. [KUCHLING 1989]  AplL,. 3.1: geometrische Konstel-

(5.138)) lation von Geozentrum O, Topo-
o GeM;ms r 51) zentrum T und Satellit S.
r r
mit G, = Gravitationskonstante der Erde
M, = Punktmasse der Erde
my; = Punktmasse des Satelliten (3.2)
r=|r|

Nach dem zweiten Newtonschen Gesetz lautet die Bewegungsgleichung eines Satelliten [SCHNEIDER 1990] (S. 8)

mi = G+ YK, mit K| <G| | 3)

(3

worin I die Beschleunigung des Satelliten bedeutet. Die Gravitationskraft G des Zentralfeldes der Erde hat
einen wesentlich groferen EinfluBl auf die Satellitenbewegung als die Storkrafte K;. Zu den Storkriften zéhlen
neben den Gravitationsanteilen, die aus der Abweichung vom Zentralfeld resultieren, Gezeitenkrifte anderer
Himmelskorper, nichtgravitative Volumenkréifte (z.B. Magnetfelder), Oberflichenkriifte (z.B. Strémungswider-
stand, Strahlungsdruck der Sonne) und relativistische Effekte.
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Ungestorte Satellitenbewegung

Betrachtet man die Bewegung eines Satelliten unter alleiniger Einwirkung des Gravitationspotentials der Erde
als Zentralkorper, reduziert sich Gleichung (3.3) nach Einsetzen von (3.1) [SCHNEIDER 1990] (S. 269) zu
M, G
go GMr G (3.4)

rz Mg

Die zweifache Integration der vektoriellen Differentialgleichung zweiter Ordnung liefert die Keplerbahn r(t)
(reduziertes Zweikorperproblem) [SCHNEIDER 1990] (S. 269). Bei zweimaliger Integration einer Differentialglei-
chung mit dreidimensionalen Vektoren erhélt man sechs Integrationskonstanten, welche iiblicherweise durch die
sechs Keplerelemente «; mit i = 1,--- ,6 festgelegt werden (siehe Tabelle 3.1).

Gestaltelemente der Bahnellipse || grofle Halbachse a
numerische Exzentrizitit e
Lageelemente der Bahn Inklination i
Rektaszension des aufsteigenden Knotens | (2
Argument des Perigdums w
Epoche Zeitpunkt des Perigdumdurchgangs T
Tab. 3.1: Keplerelemente
Die Ellipse der Satellitenbahn ist durch die grofle Halbachse
a und die Exzentrizitét e definiert. Die Lageelemente i, (), w
der Keplerbahn sind in Abb. 3.2 dargestellt. Die Inklination Satellit
¢ ist der Winkel zwischen aufsteigender Satellitenbahn und Pol —f

Aquatorebene. Bei einer Inklination kleiner als 90° ist die
Satellitenbewegung prograd (im Sinn der Erddrehung) und
zwischen 90° und 180° retrograd (im Gegensinn der Erddre-
hung). Q ist die Rektaszension (Linge) des aufsteigenden
Bahnknotens K (Schnittpunkt der Aquatorebene der Erde
mit der Satellitenbahnebene an der Stelle der aufsteigenden
Satellitenspur) beziiglich des erdfesten Koordinatensystems.
Der Winkel zwischen dem aufsteigenden Bahnknoten und
dem Perigium (erdnichster Punkt der Satellitenbahn) ist
das Argument des Perigiums w. Die Satellitenposition zum
Zeitpunkt ¢t wird iiber die Zeitdifferenz zur Epoche T (Zeit-
punkt des Satellitendurchgangs durch das Perigdum) iiber
die mittlere Anomalie M

M = @t —r) (3.5)

mit der mittleren Bewegung (Winkelgeschwindigkeit) Abb. 3.2: Prinzipskizze der Satellitenbewegung
_ GeM
n o= ;3 = (3.6)

festgelegt. Statt der mittleren Anomalie M kann die wahre
Anomalie v, die in Abbildung 3.2 dargestellt ist, verwendet
werden.

Gestorte Satellitenbewegung

Die tatséichliche Bahn des Satelliten weicht von der Keplerbahn ab. Die Stérkrifte K; (Gleichung 3.3) beschleu-
nigen den Satelliten in unterschiedliche Richtungen. Je nach Flughohe, Form und Oberflichenbeschaffenheit
des Satelliten wirken die einzelnen Storkréfte unterschiedlich stark. Eine kurze Beschreibung der Storkrifte,
die auf Altimetersatelliten mit einer geringen Flughohe von 800-1300 km wirken, soll einen Eindruck vermit-
teln, welche Kriifte berticksichtigt werden miissen und wie komplex die Stérkraftmodelle werden kénnen. Die
Giite der Modelle bedingt die Bahnbestimmungsgenauigkeit. Eine ausfiihrliche Behandlung der Storkréfte ist
[BALMINO 1993, FELTENS 1991, SCHNEIDER 1990, Dow 1988] zu entnehmen. Folgende Storbeschleunigungen
wirken auf Altimetersatelliten:
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e Den grofiten EinfluBl auf die Satellitenbahn haben, wie bereits erwihnt, gravitative Krdifte. Das vom Zen-
tralfeld der Erde abweichende Gravitationsfeld ist die wesentliche Ursache fiir die von einer Keplerbahn
abweichende Satellitenbahn.

e Die Anziehungkrifte dritter Kérper, wie Sonne, Mond und Planeten wirken auf die Erde und den Satelliten.

e Wihrend des Durchfluges durch die Hochatmosphire (bis in 2000 Kilometer Hohe) erfdhrt ein niedrig-
fliegender Satellit einen Strémungswiderstand. Die atmosphérische Reibung (air drag) wird durch den
Aufprall von Luftpartikeln verursacht.

e Mit zunehmender Flughthe werden Satelliten vom Sonnenwind, einer Partikelstrahlung gebremst. Die
Wirkung des Strahlungsdrucks der Sonne ist abhéngig von der Strahlungsintensitit, von der Einfallsrich-
tung der Strahlung und der dargebotenen effektiven Oberfliche des Satelliten.

e Unter Erdalbedo versteht man die von der Erde reflektierte Sonnenstrahlung. Diese oft auch als indirekter
Sonnenstrahlungsdruck bezeichnete Strahlung ist abhingig von der Wolkenverteilung, der Meteorologie,
der Atmosphire, dem Erdschatten und der Beschaffenheit der Erdoberfliche. Eis- und Wasserflichen
zeigen ein anderes Reflexionsverhalten als Landflichen. Die Warmestrahlung der Erde im Infrarotbereich
ist in diesem Zusammenhang ebenfalls nicht zu vernachléssigen.

e Ferner ist die thermische Emission zu nennen. Wird Strahlung absorbiert, erfahrt der Satellit an der Son-
nenseite eine Erwarmung. Folglich kann von der Sonnenseite mehr thermische Energie abgestrahlt werden
als von der Schattenseite, wodurch der Satellit eine Beschleunigung in Richtung der Schattenseite erfihrt.
Bei der Modellierung gilt zu beachten, dafl Erwidrmung und Abkiihlung mit zeitlichen Verzdgerungen
erfolgen und daf der Satellit sich um die eigene Achse dreht.

Die Storbeschleunigungen werden zu einem Vektor s zusammengefafit und in die Bewegungsgleichung (3.4)
hinzugefiigt. Dadurch ergibt sich die vollstindige Bewegungsgleichung

G M G K;
P= - er-l-s:m—-l-zm—l : (3.7)
s i S

r

Die Losung dieser Gleichung in analytischer Form ist laut [SCHNEIDER 1990] (S. 276) bisher nicht mit
einer den Beobachtungen entsprechenden Qualitdt moglich. Eine ausreichend genaue Losung gelingt nur
mit numerischen Verfahren. In der Praxis wird daher meist die numerische Bahnintegration als Randwert—
oder Anfangswertaufgabe angewandt. Eine ausfiihrliche Darstellung dazu wird in [SCHNEIDER 1990] (S. 471
ff.) gegeben. Auch wenn eine analytische Losung unzureichend genau ist, kann sie dennoch zur Gewinnung
von Schwerefeldkorrekturen aus gestorten Satellitenbahnen verwendet werden, wie in Kapitel 4 beschrieben wird.

Konzeption von Altimetermissionen

Die Nutzbarkeit eines Satelliten als Trigerplattform fiir Sensoren der Erdbeobachtung héngt von der Bahn-
charakteristik ab. Fiir Altimetermissionen werden Satellitenbahnen mit einer geringen Exzentrizitét bevorzugt,
um die Variation der vertikalen Komponente der Bahn, die fiir eine Hohenmessung ausschlaggebend ist, gering
zu halten. Die grofie Halbachse bestimmt mit Gleichung (3.6) die mittlere Bahngeschwindigkeit und damit die
Spurendichte innerhalb eines Satellitenzyklus. Ein Zyklus besteht aus der Zahl an Umlidufen bis der Satellit
wieder den selben Ort auf der Erdoberfliche entlang der selben Spur iiberfliegt und die Bahn sich in sich selbst
schlieft. Wahrend eines Zyklus iiberdeckt die Satellitenspur die Erde in einem gleichméfligen Spurenmuster.
In Abb. 3.3 ist das Spurenbild des Satelliten Topex/Poseidon eines Zyklus von 10 Tagen zu sehen. Die Inkli-
nation der Satellitenbahn bestimmt die Breite der geographischen Uberdeckung. Eine Inklination von 66° der
Topex/Poseidon Bahn hat demzufolge eine Breiteniiberdeckung von 66°. Die Anforderungen an die Konzeption
von Altimetermissionen sind in [PARKE et al. 1987, BALMINO 1993] und [KLOKOCNIK et al. 1994] (S. 18 ff.)
beschrieben.

3.2 Grundprinzip der Satellitenaltimetrie

Das Altimeter des Satelliten sendet Radarimpulse mit Frequenzen im Ku- und C-Band [13.5 GHz, 5 GHz]
in Nadirrichtung, senkrecht zur Erde aus. Der Satellit wird dabei mit Hilfe einer Sternkamera senkrecht zum
Referenzellipsoid ausgerichtet. Der ausgesandte Impuls wird an der Meeresoberfliche reflektiert, stark verformt
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Abb. 3.3: Spurenbild der Topex/Poseidon-Mission eines Zyklus von 10 Tagen

und abgeschwiicht im Antennensystem des Satelliten wieder empfangen. Aus der Laufzeit At der Radarwelle
ergibt sich, im idealisierten Fall eines Vakuums, die Ho6he H,;; des Satelliten iiber der Meeresoberfliche aus

cAt

Halt = 2 )

(3.8)
mit der Ausbreitungsgeschwindigkeit c¢. Beim Lauf durch die Atmosphére erfahren die Radarwellen, wie al-
le elektromagnetischen Wellen, jedoch Laufzeitverzogerungen. An der Meeresoberfliche wird der Radarstrahl
wegen des Offnungswinkels (Strahlbreite) von einem kreisformigen Gebiet (Reflektionsgebiet, Footprint) reflek-
tiert. Der zuriickkehrende Impuls représentiert einen Mittelwert iiber das Reflektionsgebiet. Je nach Wellenhthe
hat der Footprint einen unterschiedlichen Durchmesser von mehreren Kilometern. Bei ruhiger, glatter See ist
das Reflektionsgebiet kleiner als bei rauher See, da die Flanken hoher Wellen das Altimetersignal auch fernab
vom Zentrum des MeBkegels reflektieren [PARKE und WALSH 1995, CHELTON et al. 1989]. Eine Neigung der
Meeresoberfliche in dem Footprint fithrt dazu, dafl der Radarimpuls nicht direkt in Nadirrichtung (senkrech-
te Projektion) reflektiert wird. Aus der Laufzeit, der Intensitit und der Form der reflektierten Radarimpluse
kann neben der Entfernung des Satelliten zur Meeresoberfliche auch der Seegang in Form von Wellenhéhe und
Windgeschwindigkeit an der Meeresoberflache ermittelt werden [SEEBER 1989].

berechnete
Satellitenbahn

wahre
Satellitenbahn

ellipsoid

Abb. 3.4: Geometrie der Altimetermessung.

Referenz-

Hsat

NUJ
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h
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Ar
Hgtl Altimetermessung

Geoidundulation
Meerestopographie
Meeresh( he

Bahnfehler

Meeresoberflliche

Referenzellipsoid

Geoid

Abb. 3.5: Prinzipskizze der Altimetrie.

Aus der gemessenen Altimeterentfernung H,;; vom Satelliten zur Meeresoberfliche wird die altimetrische Hohe h

h =r—R—-Hu

(3.9)

iiber dem Referenzellipsoid abgeleitet, wobel wegen der Abplattung des Ellipsoids ein Korrekturterm C' =

5(1_

R)e sin? ¢ [RUMMEL 1993], mit der geographischen Breite  und der Exzentrizitit e, erforderlich ist

(siehe Geometrie in Abb. 3.4). Die Groflenordnung von C' variiert zwischen 0 und 5 m. Der Korrekturterm wird
vorab bei der Berechnung der Satellitenhthe Hy,; {iber dem Referenzellipsoid berticksichtigt.
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Aus der Satellitenhohe Hy,; iiber dem Referenzellipsoid und den Messungen H,;; ergibt sich unter Beriicksich-
tigung des Bahnfehlers Ar und des Korrekturterms v (vgl. Abb. 3.5) die altimetrische Hohe

h = (Hsat—AT) — (Halt + U) (310)

iiber dem Referenzellipsoid. Der Bahnfehler Ar bezeichnet die Abweichung der tatséichlichen Flugbahn von
der berechneten Bahn. Dieser Modellierungsfehler der Satellitenbahn ist zum grofiten Teil durch die ungenaue
Kenntnis des Erdschwerefeldes (siehe Abschnitt 3.1) bedingt. In dem Korrekturterm v sind unter anderem
Laufzeitfehler und instrumentelle Meffehler zusammengefafit, die in Abschnitt 3.3 néiher erldutert werden.

Als weitere Grofle 1it sich aus der Prinzpskizze 3.5 die Meerestopographie H

H=h-N (3.11)
ableiten. Diese Abweichung der aktuellen Meeresoberfléiche vom Geoid, einer Niveaufliche des Erdschwerefeldes
(dargestellt durch die Geoidundulation N, der Hohe des Geoids iiber dem Ellipsoid), hat eine Grofienordnung
von bis zu zwei Meter.

Altimetermissionen

Die ersten experimentellen Altimetermessungen fanden mit Skylab im Jahre 1973 statt. Es folgten 1975 bzw.
1978 die Missionen Geos3 und Seasat, sowie sieben Jahre spiter der GEOdetic SATellite (Geosat) des ame-
rikanischen Militdrs U.S. Navy. Beginnend mit dem ersten mit einem Altimeter ausgestatteten europdischen
Satellit Furopean Remote Sensing Satellite (ERS1) der europédischen Raumfahrtbehorde European Space Agen-
cy (ESA) wurden seit 1991 mehrere Satellitenmissionen mit Radaraltimetern ausgestattet. Nach einer kurzen
Tandemphase mit ERS1 fiihrt der 1995 gestartete ERS2 diese Mission mit den gleichen Bahnparametern weiter.
Ein Jahr nach dem Start von ERS1 folgte Topex/Poseidon. Im Gegensatz zu ERS1, der andere Meflsysteme zur
Erderkundung wie z.B. ein Synthetic Aperture Radar (SAR) an Bord hat, ist die Topex/Poseidon—Mission eine
reine Altimetermission. Der im Februar 1998 gestartete Geosat—Follow—On (GFO) ist, wie der Name schon sagt,
der Nachfolger von Geosat. Fiir 2001 ist die (ESA-) Envisat—Mission und die Jason-Mission als Nachfolgepro-
jekt von Topex/Poseidon geplant. Das Balkendiagramm in Abb. 3.6 gibt eine Ubersicht iiber die Missionsdauer,
Tabelle 3.2 iiber die Charakteristiken der Missionen.

Mission Start Hohe | Inklination | Zyklen | Bahnverfolgungs- Altimeter-
(Monat, Jahr) (km) (Grad) (Tage) systeme genauigkeit (m)
Skylab 1973 435 130 1
Geos3 April 1975 - Nov. 1978 | 840 115 37 SLR, Doppler 0.5
Seasat Juni - Okt. 1978 800 108.0 3,17 SLR 0.1
Geosat Mirz 1985 - Jan. 1990 780 108.0 17 Doppler 0.07
ERS-1 Juli 1991 - April 1996 780 98.5 3,35,168 SLR 0.05
Topex/ August 1992 1336 66.04 10 SLR, GPS, 0.02
Poseidon Doris
ERS-2 April 1995 780 98.5 35 SLR, Prare 0.05
GFO Februar 1998 800 108 17 GPS 0.04
Envisat geplant 780 98.5 35 SLR, Doris 0.02
Jason geplant 1336 66 10 Doris, GPS, SLR 0.03
Tab. 3.2: Missionstibersicht (Stand Mai 2000)
Mission Strahl- | Footprint | Frequenz Umlaufe Spurabstand
breite (km) (GHz) pro Zyklus | am Aquator (km)

Geosat 2.0° ~9 13.5 244 164

ERS-1 2.6° 6-20 13.8 43, 501, 2411 930/80/17

Topex/ 1.1° 2-12 13.6, 5.3 127 315

Poseidon 2.7° 13.65

Tab. 3.3: Tabelle mit technischen Daten von Geosat, ERS1 und Topex/Poseidon [SEEBER 1993]

Skylab und Seasat hatten eine sehr kurze Altimetrie-Missionsdauer. Die innere Meflgenauigkeit von Skylab
und Geos3 war im Vergleich zu der folgender Missionen noch relativ ungenau (vgl. Tabelle 3.2). Mit hinrei-
chender Mefigenauigkeit sind deshalb nur die Daten der Satelliten Geosat, ERS1, ERS2 und Topex/Poseidon
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Abb. 3.6: Historie und Entwicklung der Altimetermissionen. Stand 1.1.2000.

nutzbar. Auf die Altimetermission Topex/Poseidon wird detaillierter eingegangen, da deren Daten in dieser
Arbeit verwendet werden.

Die Abb. 3.7, 3.8 und 3.9 verdeutlichen die unterschiedlichen Spurenabstinde der Missionen beispielhaft an
einem Ausschnitt in der Karibik. Dargestellt sind die Spurbilder von ERS1, der zwei unterschiedliche Satel-
litenzyklen in vier Missionsphasen hat, und das Spurbild von Topex/Poseidon. Liicken in dem regelméfigen
Muster entstehen durch den Datenausfall entlang einzelner Spuren.

Topex /Poseidon

Die Mission Topex/Poseidon ist ein gemeinsames Unternehmen der franzosischen Raumfahrtbehorde Centre
National d’Etudes Spatiales (CNES) und der amerikanischen Raumfahrtbehorde National Aeronautics and Space
Administration (NASA). Im August 1992 wurde der Satellit auf eine nahezu kreisfsrmige Bahn (Exzentrizitit
e=0.000095) mit einer Inklination von 66.04° und einer grofien Halbachse von 7714.43 ki befordert. Durch
die Flughthe von 1336 km iiber dem Aquator ist eine hohe Bahngenauigkeit erreichbar, da in dieser Hohe die
Atmosphire den Satelliten nicht mehr so stark beeinfluf3t.

Mit den Messungen des ersten Satellitenzyklus
wurde am 23.9.1992 begonnen. Die Satellitenbahn
ist so konfiguriert, dal nach 10 Tagen (exakt
9.9156 Tagen) die selbe Spur, innerhalb eines
Kilometers, wieder iiberflogen wird. Ein Satelli-
tenzyklus mit einer nicht ganztigigen Zahl hat
den Vorteil, dafl gleiche Orte nicht immer zur
gleichen Tageszeit iiberstrichen werden und da-
durch Gezeiteneffekte erkannt werden konnen. Bei
fehlerhafter Gezeitenkorrektur fiihrt das allerdings
zu Fehlern in den altimetrischen Hohen, die durch
Uberlagerung der Gezeitenfrequenz mit der Ab-
tastrate entstehen [SCHLAX und CHELTON 1994].
Mit den Topex/Poseidon—Daten wurde eine
Reihe von Gezeitenmodellen entwickelt z.B.
[ScHRAMA und RAy 1994, MaA et al. 1994,
SCHRAMA 1996, FOREN_[AN et al. 1_998]' Ein V(?r— Abb. 3.10: Topex/Poseidon. Der Satellit wiegt 2169 kg und
gleich der Topex/Poseidon Gezeitenmodelle ist hat die Abmessungen 5.5 x 6.6 x 11.5 m.

in [ANDERSEN et al. 1995, SHUM et al. 1997] zu
finden. Das derzeit neueste Gezeitenmodell aus
Topex/Poseidon-Daten ist das Global Ocean Tide modell (GOT99.2) von [RAY 1999]. In den 10 Tagen umrun-
det der Satellit 127 mal die Erde mit einer Umlaufdauer von knapp zwei Stunden. Der Spurenzwischenraum
zweier benachbarter auf- bzw. absteigender Halbumliufe betrigt am Aquator 315 km und bei 60° Breite die
Hilfte. Die Mewiederholrate von 1 Hz ergibt in Flugrichtung am Boden alle 6 km eine Messung.

Topex steht fiir ocean TOPography EXperiment und ist ein Zweifrequenzaltimeter der NASA. Gesendet werden
Impulse von 3.125 ns mit Frequenzen im Ku— und C-Band, bei 13.6 GHz (Wellenlénge ca. 2 cm) bzw. bei
5.3 GHz (Wellenléinge ca. 5 cm). Dank der Zweifrequenzmessung 148t sich der Effekt der Ionosphére (siehe
Kapitel 3.3) ermitteln.

Poseidon ist ein Finfrequenzaltimeter von CNES, das sich die Antenne mit dem Ku-Band des Topex Altimeters
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Abb. 3.7: Spurenbild von ERS1 eines 35-Tage Satellitenzyklus.
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Abb. 3.8: Spurenbild von ERSI1 eines 168-Tage Satellitenzyklus.
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Abb. 3.9: Spurenbild eines 10-Tage Satellitenzyklus von Topex/Poseidon.

der NASA bei 13.65 GHz teilt. Das Altimeter wird nur zeitweise (ca. 10 % der Zeit) eingeschaltet, um neue
Technologien zu priifen. Ionosphirendaten werden wihrend dieser Zeit aus den Messungen des Bahnverfolgungs-
systems Doppler Orbitography and Radiopositioning Integrated by Satellite (DORIS) abgeleitet.

Neben dem Poseidon—Altimeter ist ein zweites experimentelles Gerét, der Global Positioning System Demon-
stration Receiver (GPSDR) zu einer experimentellen Anwendung der prézisen Bahnbestimmung mit GPS
[MELBOURNE et al. 1994, BERTIGER et al. 1994] an Bord. Der Satellit wird von den Systemen DORIS und
Satellite Laser Ranging (SLR) verfolgt [Aviso 1992]. Die Genauigkeit der Messungen (tracking) liegt bei DO-
RIS zwischen 0.5 und 1.0 mm/s, bei SLR zwischen 0.5 und 5 cm und bei GPS bei 50 cm. Der radiale Bahnfehler
liegt laut [TAPLEY et al. 1994b] bei 3—4 cm. Mit dem Topex Mikrowellen Radiometer (TMR) wird der Wasser-
dampfgehalt der Troposphére entlang des Altimeterstrahls bestimmt.

Ziel der Topex/Poseidon Mission ist es, Kenntnisse iiber die globale groskalige Dynamik der Ozeane zu bekom-
men. Mit Messungen t{iber mehrere Jahre kénnen Informationen tiber Oberflichenstrémungen, Gezeiten, Wellen
und Ozeanzirkulationen gewonnen sowie Interaktionen mit anderen Prozessen der Erde erkannt werden. Fiir
eine ausfiihrliche Beschreibung siehe [Aviso 1992, Fu et al. 1994, ZIEGER et al. 1995].
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3.3 Aufbereitung der Altimetermefldaten

Wie in Kapitel 3.2 bereits erwihnt, sind die gemessenen Entfernungen Hy;; um instrumentelle Fehler zu korri-
gieren und die meteorologisch und geophysikalisch bedingten Effekte zu berticksichtigen. Erst nach Anbringen
der Korrekturen erhélt man genaue Entfernungen vom Massenmittelpunkt des Satelliten zur Meeresoberfliche.
Der Korrekturterm v aus (3.10) setzt sich wie folgt zusammen:

U = Uqalti t+ Viono + Ufeucht T Vtrocken T Uregen 1 Votide 1 Vetide 1+ Uptide + Umz + Ubaro (312)

mit Korrekturen wegen folgender Ursachen

vati = Altimeterbias

Vjono = lonosphére

Vfeucht = Troposphére, Feuchtanteil
Vtrocken = Lroposphire, Trockenanteil
Uregen = Regen

Votide = Ozeangezeiten

Vetide = Erdgezeiten

Uptide = Polgezeiten

vm: = Meereszustand (sea state bias oder elektromagnetischer Bias)

Uparo = inverser Barometer—Effekt

Die Korrekturgrofien werden fiir den Nutzer in den Datensiitzen (Geophysical Data Records, GDRs) aufgezeich-
net und aufbereitet. Die Einfliisse (3.12) auf eine Altimetermessung lassen sich in drei Gruppen einteilen:

e Instrumentenbedingte Ungenauigkeiten des Altimeters
e Stoérungen des Radarimpulses beim Lauf durch die Atmosphére

e Beitrige, die aus der Reflexion an der momentanen Meeresoberfliche resultieren.

Im folgenden werden die drei Fehlergruppen niher beschrieben.

Instrumentenbedingte Ungenauigkeiten:
Instrumentelle Fehlereinfliisse (Altimeterbias) werden laut [SCHRAMA 1989] erfafit durch die

Massenzentrumskorrektur des Altimeters,
da das Phasenzentrum der Altimeterantenne nicht im Massenmittelpunkt des Satelliten ist.

Instrumentenbias und -drift
Neben dem Rauschen (Noise) weist das Altimeter einen Versatz (Bias) und/oder eine Drift
auf. Diese GroBen werden bei der Kalibrierung wihrend des Uberfluges iiber MeBplattformen
[CHRISTENSEN et al. 1994, MENARD et al. 1994] und Bojen [BORN et al. 1994] bestimmt.

Korrektur des Zeitversatzes (time bias)
Uhrenversatz zwischen der Satellitenuhr und den Uhren der Beobachtungsstationen.

Atmosphireneinfliisse auf die Radarwellen:

Die Entfernung zwischen Satellit und Meeresoberfliche wird tiber die Laufzeit von Radarwellen ermittelt. Beim
Lauf durch die Atmosphire werden die Radarwellen entsprechend ihrer Wellenlinge von folgenden Einftilen
abgelenkt:

Die Ionosphdre, eine Schicht von etwa 90 bis 1000 km Hohe, verlangsamt den Radarimpuls proportional zur
Anzahl freier Elektronen und invers proportional zum Quadrat der Sendefrequenz. Die Anzahl freier Elektronen
ist am Tag grofer als bei Nacht und im Winter grofler als im Sommer. Die Intensitét steigt mit dem Sonnenstand
[CALLAHAN 1984]. Dieser Effekt kann die gemessene Entfernung bei den von Altimetern geniitzten Frequenzen
im GHz—Bereich um bis zu 20 cm verlingern. Da die Ionosphére dispersiv, d.h. die Ausbreitungsgeschwindig-
keit elektromagnetischer Wellen frequenzabhéingig ist, la8t sich deren Einflufl mit einer Zweifrequenzmessung
bestimmen. Bei dem Zweifrequenz—Altimeter Topex wird der Einflu} direkt bestimmt [IMEL 1994]. Bei dem
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Ursache der Gezeitenkomponente Symbol | Periode (h) | Gewicht (M, = 100)
Hauptkomponente Mond halbtégig Moy 12.42 100
Hauptkomponente Sonne halbtéigig So 12.00 46.6
Groflere elliptische Mondkomponente N, 12.66 19.2
Luni-solar halbtégig K, 11.97 12.7
Luni-solar eintégig K 23.93 58.4
Hauptkomponente Mond eintégig 0O, 25.82 41.5
Hauptkomponente Sonne eintégig P, 24.07 19.4

Tab. 3.4: Einige Hauptgezeitenkomponenten [BEARMAN 1989]. Der grofiten Partialtide M, ist das Gewicht
100 zugrunde gelegt. Die anderen Tiden sind darauf bezogen. Die Indizes 1 bzw. 2 bezeichnen eintégige bzw.
halbtégige Tiden.

Einfrequenz—Altimeter Poseidon miissen die Werte aus den Bahnverfolgungsmessungen von DORIS, das selbst
mit zwei Frequenzen arbeitet {ibernommen werden. Eine andere Moglichkeit wére die Ionosphére aus Modellen
wie z.B. Bent [BENT und LLEWELLYN 1973] zu bestimmen.

Die Troposphidre, eine Schicht von 100 km Hohe bis zur Erdoberfliche, beeinflufit die Ausbreitungsrichtung
und -geschwindigkeit der Radarwellen. Es wird zwischen einem trockenen und feuchten Troposphéreneinflufl
unterschieden. Der Trockenanteil der Troposphire ist abhingig vom Atmosphérendruck lings des Weges, der
Feuchtanteil vom Wasserdampfdruck. Die vom Altimeter ausgesendeten Radarimpulse erfahren beim Durch-
laufen dieser Schicht eine Ablenkung an Gaspartikeln und Wasserdampfteilchen. Die Anzahl dieser Teilchen
ist abhéngig von der Temperatur— und Dichteverteilung lings des Strahlweges. Mit Hilfe von Refraktionsko-
effizienten lassen sich diese Anteile mit meteorologischen Modellen bestimmen. Die Gase verlangsamen die
Ausbreitungsgeschwindigkeit des Radarwellenzuges. Der Korrekturterm des Trockenanteils der Troposphére be-
sitzt nur geringe Schwankungen und betrégt ungefihr 2.30 m. Der EinfluB des Wasserdampfs ist variabler und
schwierig zu bestimmen. Er erzeugt einen Hohenfehler von 6 bis 30 cm [AVISO 1996a].

Regen und atmosphdrische Flissigkeiten behindern, in Abhingigkeit von Wolkendichte und —dicke, die
Ausbreitung der Radarwellen und schwichen das Signal ab [TOURNADRE und MORLAND 1997]. Die Laufzeit-
verzogerung durch die Feuchtigkeit der Atmosphére bleibt aber meist unter einem Zentimeter und kann daher
vernachlissigt werden. Starker Regen hingegen fiihrt zu komplettem Datenverlust.

Geophysikalische Einfliifle auf die Meeresoberfliche:

Das Reflexionsverhalten der Radarwellen an der Meeresoberfliche wird durch den aktuellen Zustand der Mee-
resoberfliche und die Eindringtiefe der Radarwellen ins Wasser bestimmt. Die geophysikalischen Einfliile auf die
Meeresoberflache, wie die Gezeiten, Luftdruckschwankungen, saisonal verénderlichen Stromungen und sonstigen
Schwankungen, werden im folgenden kurz erldutert:

Die Ozeangezeiten lassen sich durch eine Summe einzelner Schwingungen (Partialtiden) beschreiben, welche aus
der Relativbewegung von Erde, Sonne und Mond abgeleitet werden. Aus einem Satz an sechs Grundfrequenzen
(aufgelistet in Tabelle 3.4), die aus der Gravitation von Sonne und Mond resultieren, folgen aus Linearkombina-
tionen alle Gezeitenfrequenzen. [CARTWRIGHT und EDDEN 1973] haben iiber 400 Partialtiden tabelliert. Fiir die
Erfassung von 95% des Gezeitenpotentials geniigen die 13 grofiten Partialtiden [LAMBECK 1988] (S. 134). Am
dominantesten ist die lunare (vom Mond erzeugte) Partialtide Ms, die deshalb in Tabelle 3.4 mit dem Gewicht
100 belegt ist. Sie wire die einzige lunare Gezeitenkomponente, wiirde der Mond die Erde auf einer kreisformigen
Bahn umrunden. Die Abweichung von einer streng kreisformigen Bahn erzeugt die No— und Lo—Komponenten.
Die grofite solare (sonnenerzeugte) Partialtide ist mit Sy bezeichnet. Sie entspricht A, und das Pendant der N,
ist die T5. Auf den offenen Ozeanen betréigt der Tidenhub weniger als einen Meter, kann aber in Kiistennéhe bis
zu einigen Metern erreichen [TORGE 1975] (S. 61). Die Gezeiten verformen die Wassermassen, den Meeresgrund
und das damit verbundene Festland. Die Reaktion der Erde auf die Ozeangezeiten wird als Gezeitenauflast (ocean
loading) bezeichnet. Die Summe von Ozeangezeiten und Auflasteffekten bilden die elastischen Ozeangezeiten.
[MELCHIOR 1978, ZHAROV et al. 1996, CARTWRIGHT 1993, CARTWRIGHT und Ray 1990, McCARTHY 1996].

Auch die Erdmassen (inklusive Meeresgrund) reagieren auf den Einflufl duflerer Gravitationskriifte. Eine Be-
rechnung der Ergezeiten ist in [CARTWRIGHT und EDDEN 1973, CARTWRIGHT und TAYLER 1971] beschrieben.
Bei der Modellierung der Deformation des Meeresgrundes bleiben bisher jedoch die sich dariiber befindenden
Wassermassen unberiicksichtigt [WAHR 1979].

Polbewegungen und Verdnderungen der Rotationsgeschwindigkeit der Erde erzeugen Variationen der Zentrifu-
galkraft der Erde, wodurch ebenfalls Gezeiten entstehen [TORGE 1975] (S.51). Angetrieben durch eine jihrliche
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Schwingung und den Chandler Wobble dndert sich die Lage des Pols mit Perioden von 12 und 14 Monaten
[LAMBECK 1988] (S.150). Das verursacht eine Deformation von ca. 1-2 cm pro Jahr. Aus den jeweiligen Koor-
dinaten des Pols errechnen sich die Polgezeiten [WAHR 1985].

Der Meereszustand oder Seegang wird mit dem sea state (auch elektromagnetischen) Bias berticksichtigt.
Wellentéler und Wellenberge bedingen ein unterschiedliches Reflektionsverhalten der Radarwellen. Aufgrund
der schiisselformigen Oberfliche reflektieren Wellentiler elektromagnetische Strahlung stérker als Wellenber-
ge. In groflen Footprints erscheint folglich das Mittel der Messungen stirker zu den Wellentélern hin ver-
schoben, wodurch anscheinend gréfiere Entfernungen gemessen werden. Die Grofie wird in Abhéingigkeit von
der signifikanten Wellenhéhe (SWH), die aus dem Mittelwert von 30% der hochsten Wellen iiber ein vor-
gegebenes Zeitintervall gewonnen wird, angegeben. Empirische Werte belaufen sich z.B. bei Geosat auf un-
gefdhr 2% [HAYNE und HANcoCK 1990], bei ERS1 auf 5% und bei Topex/Poseidon auf 2 — 4% der SWH
[GASPAR et al. 1994]. In [COTTON und CARTER 1994] ist eine Bestimmung der SWH aus den drei Altimeter-
missionen beschrieben.

Mit dem inversen Barometermodell wird der Einflul des Luftdrucks auf die Meeresoberfliche beschrieben.
Ein Druckanstieg der Atmosphire von einem Millibar verursacht ein Absinken der Meeresoberfliche von
anndhernd einem Zentimeter. Die momentanen Korrekturen des Barometereffekts werden aus meteorolo-
gisch bestimmten Luftdruckwerten abgeleitet. Es gilt zu beriicksichtigen, dafl die Meeresoberfliche nicht in-
stantan auf duflere Einfliisse reagiert. Der inverse Barometereffekt kann bis zu 20 oder 30 cm betragen. In
[WuNscH und STAMMER 1997] findet sich eine Beschreibung des Effekts, in [Fu et al. 1994] eine Untersuchung
aus Topex/Poseidon-Daten. Die Korrektur des inversen Barometer-Effektes v, ist umstritten und wird oft
nicht angebracht. Auch in dieser Arbeit wird er nicht angebracht.

In Tabelle 3.5 sind die Modellierungsgenauigkeiten der oben genannten Effekte zusammengestellt. Die Genau-
igkeiten der nicht in Tabelle 3.5 aufgefiihrten Groflen hingen von den jeweils verwendeten Modellen ab. Der
Gesamtfehler rss (root sum square) ergibt sich aus der Wurzel der Quadratsumme aller n Einzelfehler f,,

rss = Z 12 (3.13)
m=0

[KLOKOCNIK et al. 1994] (S. 71). Die in dieser Arbeit verwendeten Modelle zur Korrektur der Altimeterdaten
sind in Tabelle 5.2 zusammengestellt.

Fehlerquelle Ungenauigkeit fiir Topex/Poseidon | Dekorrelationsdistanz

(cm) (km)
Mefirauschen (Noise) 2.0 20
Instrumentenbias 2.0 viele Tage
Ionosphére 1.3/2.0 20
Troposphére trocken 0.7 1000
Troposphire feucht 1.2 50
Meereszustand 2.0 20-1000
Gesamt (rss) 3.9

Tab. 3.5: Fehlerbudget der Korrekturterme. Die Werte sind [TAPLEY et al. 1994b] entnommen. Mit der De-
korrelationsdistanz wird der Abstand bezeichnet, fiir den die Messungen statistisch nicht mehr voneinander
abhédngen [ZLOTNICKI 1994].
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4. Schwerefeldkorrekturen

Eine spezielle Niveaufliche des Erdschwerefeldes bildet das Geoid, das ndherungsweise mit dem mittleren Meeres-
spiegel zusammentillt [HEISKANEN und MORITZ 1979]. In der Altimetrie verbindet das Geoid als physikalische
Referenzfliche physikalisch definierte Meershohen mit vom Satelliten abgeleiteten geometrischen Meeresh6hen
(siche Abb. 3.5). Im Gegensatz zu den altimetrischen Meereshohen iber einem mathematischen Referenzellip-
soid, 148t sich aus Meereshohen iiber dem Geoid (Meerestopographie) die Fliefirichtung des Wassers erkennen.

Das Erdschwerefeld beeinflufit die Satellitenbahn, weshalb sich Modellierungsfehler des Erdschwerefeldes in
einem Bahnfehler bemerkbar machen. Deshalb sind aus Analysen des Satellitenbahnfehlers Korrekturen des
Schwerefeldmodelles moglich. Der formale Zusammenhang von radialem Bahnfehler und Schwerefeldkorrekturen
wird in diesem Kapitel beschrieben.

4.1 Darstellung des Erdschwerefeldes

Die Massenverteilung der Erde bestimmt das Erdschwerefeld. Der innere Aufbau und die Verteilung der Erd-
massen in Kern und Mantel erzeugen den langwelligen Anteil des Schwerefeldes. Anomalien beziiglich einer
homogenen Massenverteilung vor allem in der Lithosphére verursachen den kurzwelligen Anteil des Erdschwere-
feldes. Die Meeresoberfléiche richtet sich hauptséichlich nach der Schwerkraft, d.h. senkrecht zur Lotrichtung aus.
Wegen der unregelméfig verteilten Erdmassen zeigt die Lotrichtung meist nicht zum Geozentrum. Da sich der
Meeresspiegel nach dem Schwerefeld der Erde ausrichtet, bilden sich Tiefseegraben, Gebirgsketten und geotekto-
nische Bruchzonen des Meeresbodens in der Meeresoberfléiche ab. Diese Strukturen sind in den Altimeterdaten
erkennbar (sieche Abb. 4.1) und erlauben daher Riickschliisse auf das Schwerefeld.

5 -
T

-
!r. !

Abb. 4.1: Meeresoberfléiche aus Altimetermessungen. Die Abb. 4.1 entstand aus den Daten eines 35-Tage Zyklus
von ERS1. Von dem Meereshshenraster ist ein langwelliges Geoid (bis zu einem Entwicklungsgrad N = 10)
abgezogen und eine Schattierung iiber den Winkel der Flidchennormalen eines jeden Gitterpunktes zu einer
Lichtquelle gerechnet [ANZENHOFER et al. 1992, BoscH 1993].

Da die Bewegung eines Satelliten vom Erdschwerefeld geprégt wird, kann durch die Analyse von Satellitenbahnen
das Schwerefeld in den langwelligen Bereichen bestimmt werden. Die kurzwelligen Strukturen des Schwerefeldes
sind aus Gravimetermessungen an der Erdoberfliche ermittelbar. Je nach der Art der Datengewinnung lassen
sich Schwerefeldmodelle in Satellitenmodelle und Kombinationsmodelle klassifizieren.

Satellitenmodelle werden aus Analysen von Bahnbeobachtungen abgeleitet. Entsprechend ihrem Bahncharakter
(Bahnneigung, Exzentrizitit und grofie Halbachse) reagieren Satelliten unterschiedlich auf das Schwerefeld. Des-
halb sollten moglichst viele verschiedene Satellitenbahnen beobachtet und zur Analyse herangezogen werden.
Die Gleichung (3.4) zeigt, dafl der Einflufl des Schwerefeldes auf den Satelliten mit dem Quadrat der Entfer-
nung 7 abnimmt. Aufgrund der Satellitenflughche und der globalen Uberdeckung eignen sich Satellitendaten
zur Gewinnung des langwelligen Anteils des Geoids (bis zu typischerweise einem Entwicklungsgrad N = 70)
[BouMAN 1997]. Niedrigfliegende Satelliten werden stérker vom Schwerefeld beeinfluit als hochfliegende Satelli-
ten und sind daher besser zur Schwerefeldbestimmung geeignet. Die Bahnen niedrig fliegender Satelliten werden
aber von schwer modellierbaren Atmosphéreneinwirkungen gestért und sind daher schwieriger zu bestimmen.
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Kombinationsmodelle haben in der Regel eine hohere Auflosung (bis N = 360). Dabei werden die Normalglei-
chungen von Satellitenbeobachtungen und terrestrischen Beobachtungen kombiniert. Die Punktanordnung der
mit Gravimetern terrestrisch gemessenen Schwerewerte ist hierbei jedoch unregelmiflig und weit gestreut. Zu-
dem sind Art und Genauigkeit der Mef3daten verschieden, da mit unterschiedlichen Meflgeréten und —methoden
beobachtet wird. Uber den Ozeanen liBt sich neben Gravimetermessungen an Bord von Schiffen der kurzwellige
Teil des Schwerefeldes auch aus einheitlichen Altimetermefidaten gewinnen [RAPP 1993]. Das zur Zeit beste
Erdschwerefeldmodell dieser Art ist das EGM96 (Earth Gravitational Model 1996) bis N = 360 mit einer
Genauigkeit von unter einem Meter [LEMOINE et al. 1998].

Das Schwerefeld W der Erde setzt sich aus dem Gravitationspotential V' der Erde und dem aus der Erdrotation
resultierenden Zentrifugalpotential Z zusammen

W =V+2Z (4.1)

[RUMMEL 1992] (S. 5.7). Das Zentrifugalpotential
1, .
Z = 54027“2 cos® ¢ (4.2)

kann als bekannt vorausgesetzt werden, da die Rotationsgeschwindigkeit w sehr genau bekannt ist. Wire die

Erde ein Zentralkorper mit homogener Masse, wiirde das Gravitationspotential V' fiir eine homogene Kugel

gelten

GGMC
r

Vo= (4.3)

Die Groflen sind bereits in Abschnitt 3.1 erldutert. Da die Erde jedoch keine homogene Kugel ist, eignet sich
Gleichung (4.3) nicht zur Beschreibung des wahren Gravitationspotentials der Erde. Im Auflenraum der Erde
148t sich das Gravitationspotential V' in Kugelfunktionen [RUMMEL 1992] (S. 3.11) entwickeln

GeMe
r

Vip,\,1) = (1 + Z (%)n Z (Cpm cosmA + Sy sin m/\)) P (sin ) (4.4)
n=2 0

m=
mit
», A = Breite, Lénge

R = mittlerer Aquatorradius

3
3
Il

Grad, Ordnung der Entwicklung

normierte harmonische Koeffizienten

f
Z
(95
S

3

Il

wm = normierte Legendre Funktionen (siche Anhang)

Mafistab, Ursprung und Orientierung des Koordinatensystems sind durch die folgenden sieben niederen Koeffi-
zienten festgelegt:

e Der Mafistab wird durch den Zentralkérperanteil bestimmt. Deshalb gilt Coo = 1.

e Liegt der Ursprung des Koordinatensystems im Geozentrum, werden die Koeffizienten

Cio = Ciu = S = 0.

e Entspricht die z—Achse der Achse des grofiten Trigheitsmoments, werden die Koeffizienten Co; = Sy =
0. Je nach Wahl des Koordinatensystems nehmen diese Koeffizienten Werte ungleich Null an.

e Fallen alle drei Achsen mit den Haupttriigheitsachsen zusammen, wird zusitzlich So; = 0. Diese Bedin-
gung ist im erdfesten System nicht erfiillt, da die 2—Achse durch den Meridian von Greenwich festgelegt
wird.

Gleichung (4.4) ist eine Reihe mit unendlich vielen Potentialkoeffizienten Crm und Sy, mit deren Kenntnis
man iiber eine Beschreibung des Gravitationsfeldes der Erde verfiigen wiirde. Fiir numerische Berechnungen
muf} die Reihe jedoch an einem Entwicklungsgrad N abgebrochen werden.

Mit dem Normalpotential

N

U(p,\,r) = Ge;we (1 + Z (%)n Z (Crm cOSMA + Spppy sind m/\)) Pun(sing) + Z (4.5)
n=2 m=0
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wird das Erdschwerefeld bis zum Grad N beschrieben. Fiir das Potential U wird die gleiche Festlegung des
Koordinatensystems wie fiir V' angenommen. Die Koeffizienten &, und §,,,, sind Modellkoeffizienten. Fiir m = 0
sind wegen sin mA = 0 die Koeffizienten S,,g = 5,0 = 0 und es gibt daher maximal (N +1)? Koeffizienten &,,, und
Spm- Hier wurde das GRS80 verwendet, d.h. nur die Koeffizienten ¢sq, €40, Cso und ¢gg sind besetzt, alle anderen
Koeffizienten sind gleich Null. Bei den Schwerefeldmodellen ist der Abbruchfehler wegen des beschrinkten
Entwicklungsgrades N zu beurteilen. Der Informationsgehalt der Koeffizienten eines Grades kann iiber die
Gradvarianzen

n

Cn(énm; gnm) = Z (Ef’zm + gfz,m) (46)

m=0

[RUMMEL 1992] (S. 12.6) ermittelt werden. Generell nimmt die Grofie der Koeffizienten mit steigendem Entwick-
lungsgrad N ab. Der Entwicklungsgrad N bestimmt das riumliche Ausflosungsverméogen des Normalpotentials,
das durch die Wellenlénge A

2rR

)\:N

(4.7)
ausgedriickt wird [RUMMEL 1992] (S. 12.9). Die Differenz des Schwerefeldes W zum berechneten Normalpotential
U wird als Storpotential T’

T =W-U (4.8)

bezeichnet [RUMMEL 1992] (S. 8.3 ff.). Der Zentralkorperanteil (4.3), fiir den die Satellitenbewegung einer Kep-
lerbahn folgt, ist mit einer so hohen Genauigkeit (auf 10~® beziiglich des Erdradius) bekannt, daf§ er bei der
Differenzbildung, ebenso wie das bekannte Zentrifugalpotential (4.2), entfillt. Damit ergibt sich die Reihendar-
stellung des Storpotentials 7" zu
GeMe = R n - —~ ~ . — .
T(p, A = — — ACym A+ ASum A) Pom . 4.9
(p A7) = ZEEE ST ()" 3 (ACun cosmA + ASyyy sinmA) Py (sin ) (4.9)

n=2 m=0
Aus dem Vergleich von (4.4) mit (4.5) ergeben sich die Koeffizienten des Stérpotentials

AC'nm = cnm — Cnm

ASnm = Snm — Snm S

AS,. = S, firn> N

firn <N und

Fiir diese Koeffizienten werden Korrekturen §C,,, und 0S,,, als Zuschlige aus den Bahnfehlern geschitzt
(Kapitel 6). Diese Grofien werden fortan als Schwerefeldkorrekturen 6C,,,, und 4.5, bezeichnet.

Die Satellitenbeschleunigung ergibt sich aus dem Gradienten V des Gravitationspotentials V' (4.4) nach dem
geozentrischen Ortsvektor r

P= VvV (4.10)

[TorGE 1975] (S. 135), [RUMMEL 1992] (S. 2.8). Die Losung dieser Differentialgleichung 2. Ordnung in ana-
lytischer Form ist laut [SCHNEIDER 1990] (S. 276) bisher nicht mit einer den Beobachtungen entsprechenden
Qualitdt moglich. Zur Untersuchung des Schwerefeldeinflusses auf bestimmte Bahnelemente ist bereits eine
Niherung der analytischen Losung wertvoll. Da in dieser Arbeit der formale Zusammenhang von radialen
Bahnfehlern und Schwerefeldkoeffizienten wichtig ist, wird im folgenden der Einflufl des Stoérpotentials auf die
einzelnen Keplerelemente dargestellt. Die Gleichung (4.10) entspricht der Bewegungsgleichung (3.7). Dabei wird
fortan angenommen, daf§ die Storkrafte K; in (3.3) ausreichend genau modelliert werden konnen und der Vek-
tor s in Gleichung (3.7) ausschlieBlich aus dem Storpotential T' resultiert. Die Gleichung (4.10) wird daher im
folgenden anstatt nach dem Gravitationspotential V' nach dem Storpotential T' gelost.
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4.2 Ableitung von Schwerefeldkorrekturen aus Satellitenbahn-
storungen

Zur Untersuchung der Auswirkungen des Storpotentials auf die einzelnen Bahnelemente wird eine analytische
Storungstheorie aufgestellt. Die Satellitenbahn r(¢) folgt aus der Lésung der inhomogenen Differentialgleichung
(4.10). Fiir nahezu kreisférmige Bahnen, die nicht linger als zehn Tage sind und nur durch das Gravitationsfeld
gestort werden, konnen lineare (periodische) Storungsgleichungen angewendet werden [SCHRAMA 1989]. Die
allgemeine Losung einer linearen inhomogenen Differentialgleichung besteht aus der Summe der allgemeinen
Losung der zugehorigen homogenen Differentialgleichung und einer speziellen Loésung der inhomogenen Dif-
ferentialgleichung [BRONSTEIN und SEMENDJAJEW 1980] (S. 483). Ist die allgemeine Losung der zugehorigen
homogenen Differentialgleichung bekannt, d.h. man kennt die Integrationskonstanten «;, laf3t sich eine spezielle
Losung der inhomogenen Differentialgleichung finden, indem man die Konstanten als Funktion der Zeit «;(t)
darstellt und das inhomogene lineare Gleichungssystem nach den Ableitungen der Koeffizientenfunktionen ‘md;t(t)
16st. Dieses Verfahren der Variation der Konstanten wird hiufig bei der Satellitenbahnbestimmung angewendet.
Die zu (4.10) gehorende homogene Differentialgleichung

go Geller _ (4.11)

r: r

hat als Losung eine strenge Keplerbewegung (3.4). Als zu variierende Integrationskonstanten werden, wie schon
im vorigen Abschuitt erwéhnt, {iblicherweise die Keplerelemente (Tabelle 3.1) beniitzt. Den Zusammenhang
zwischen Storpotential 7' und den zeitlichen Verdnderungen (Variationen) der Bahnelemente stellen die Lagran-
ge‘schen Stirungsgleichungen her [KAULA 1966] (S. 29) und [SCHNEIDER 1990] (S. 277 ff.):

da 2 0T

dt ~ nadM

de  1—e20T (1—e)20T

dt ~— na’e OM  na’e 0w

do Cos i or (1-e)/2or

dt ~  na?(1—e?)2sini i na’e  Oe

di cost or 1 or
dt — na?(1—e2)'2sini 0w na?(1 — e2)1/2sini 0Q
i 1 ar

At ma?(1—e?)/2sini di

dM 1—e20T 2 0T
& T e 9 hada (4.12)

Zur Erkldrung der Parameter siche Kapitel 3.1.

Diese sechs Differentialgleichungen 1. Ordnung stellen die Variationen der Satellitenbewegung in den Keplerele-
menten dar und sind anstelle der Differentialgleichung 2. Ordnung (4.10) zu 16sen. Das Storpotential T (4.9) ist
bisher in Abhingigkeit von Radius r, Breite ¢ und Lange A gegeben. Um 7" nach den Keplerelementen ableiten
zu konnen, mufl das Storpotential als Funktion der Bahnelemente (a,e,i,w, (2, M) ausgedriickt werden. Der
Ubergang des Stérpotentials 7' als Funktion der Kugelkoordinaten in eine Funktion der Bahnelemente erfolgt
tiber die Beschreibung einzelner Komponenten von 7' mit den Neigungsfunktionen F,,p (i), den Exzentrizitéits-
funktionen G,,pq(e) und der Funktion Spppq(w, M, Q,6)

G.M.R" & -
Tom = W anp(z) Z anq(e)Snmpq(w>M>Qve) (4'13)

p=0 g=—00

[KAULA 1966] (S. 37), [LAMBECK 1988] (S. 236), [SEEBER 1989] (S. 92) und [SCHNEIDER 1979] (S. 288). p und
q sind Laufindizes, € die Sternzeit Greenwich. Die Funktion T besteht aus der Summe der Komponenten T},,,

T =Y > Tum - (4.14)

Zur Berechnung der Funktionen F,p(7) und Gppe(e) sei auf [KAuLA 1966] (S. 34-38) und [SCHNEIDER 1990]
(S. 288 ff.) verwiesen. Da nur Korrekturen des Storpotentials geschiitzt werden, setzt sich die Funktion
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Snmpg (W, M, Q,0) = Spmpe(¥0) aus den Verbesserungen 6C,,,,, und 8, der Potentialkoeffizienten AC,,,,,, AS,,
zusammen. Mit dem Argument

Y = (n—2p)w+(n—2p+qM+m(Q—10) (4.15)
stellt die Funktion

0C pm €O + 0S,, sinyy  fiir n —m gerade

—0Spmcost) +6Cy, sinyy  fir n —m ungerade (4.16)

Snmpq(wa M7 Q: 9) = {

den Zusammenhang von den Bahnelementen w,M,(), der Sternzeit Greenwich 6 und den Verbesserungen
0Cpm und 68y, der Potentialkoeffizienten AC,,, AS,, her. Eine Diskussion des Arguments 1 aus (4.15) ist
[SCHNEIDER 1990, SCHNEIDER 1979, SCHEINERT 1996] zu entnehmen. Einfachheitshalber werden die Funktio-
nen ohne ihre Argumente geschrieben durch Fimp = Frmp (i), Grpg = Gnpg(€) und Spmpg = Snmpg(w, M,Q,0) =
Snmpll (171}) .
Die partiellen Ableitungen von T}, (4.13) nach den Keplerelementen sind in die Lagrange‘schen Stérungsglei-
chungen (4.12) einzusetzen. Unter der Voraussetztung, dafl die einzelnen Stérungen unabhingig voneinander
und die Elemente w, Q, M fiir kurze Bahnen zeitlich unverinderlich sind, konnen die Keplerelemente i, a, e bei
der Integration in den Funktionen Fj.p,Grnpg, Snmpg als konstant angenommen werden. Die Integration der
Storungsgleichungen (4.12) iiber ein bestimmtes Zeitintervall von o bis ¢ [HEISKANEN und MoRITz 1979] (S.
347) fiir einen spezifischen Term T}, fiihrt zu den Einzelstorungen Aq; der Keplerelemente a; = a, e, i, w, 2, M
[KAuLA 1966] (S. 40), [SCHNEIDER 1990] (S. 302)

2an n -2
Aanmpq = GeM.R" pG pq(n p+q)

ﬁan—ﬁ—Zd}
O o2\1/21(1 _ 22\1/2(y _ _(n —
Aenmpq — GeMeRn anPGnI)lI(]‘ € ) [(]‘ € ) (TL 2p + q) (TL 2p)] S’nmpq
nant3ey
Au _ g g L2 Funp (0Gpg /9€) — coti (1 — €)% (0Fump/0) Gy g
nmpq — elVle ﬁa”+31/'1 nmpq
an n, -2 i —
Ainmpq — GeMeRn PG pQ[(n p) COSl. m] mpg
na™t3(1 — e2)1/2sini 1
an ) n o
AQnmpq — GeMeRn (8 P/al)G Pq _ Snmpq
na"t3(1 — e2)/2sini 1)
—(1— 2)e~! n| 2 1 n an &
AMnm — GeMeRn[ ( € )6 (aG Pll/ae) + (n + )G pq] Psnm , (417)
oz Aamtq) Py
wobei die Ableitung
¥ = (n—2p)w+ (n—2p+q)M +m(Q—6) (4.18)

aus (4.15) folgt. Die Stérungsgleichungen Aw; pmpg aus (4.17) fiir die Keplerelemente «; sind von den Funktio-
nen Sympq, bzw. von Snmpq abhiingig, welche die zeitlichen Anderungen der Stoérungen {iber das Argument )
beschreiben. S,y ist das Integral von Spmp, [SCHNEIDER 1990] (S. 302)

_ ()
Snmpg = / Snmpq(¥) dip . (4.19)
p(to)

Unter Zusammenfassung der Faktoren vor S,,,,p, bzw. vor Spmp, 2 Crinpg = Crinpg(as €51, @, 8,0, M) kann das
Gleichungssystem (4.17) vereinfacht dargestellt werden

Coi o Snmpg  fUr a; = a,e,i

A nmpg = Pl
nmpd Coive Snmpg  fir a; = w,Q, M

(4.20)

Die Gesamtstorung Ac; eines Bahnelements a; ergibt sich dann durch Uberlagerung der Einzelstorungen
ACtz}nmpq

N n n o]
Aai = Z Z Z Z Aai,nmpq . (421)

n=2 m=0 p=0 g=—0o0

Die Storanteile Aa; werden zur Berechnung des radialen Bahnfehlers im folgenden Abschnitt verwendet.
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4.3 Radialer Bahnfehler

Nachdem die Korrekturen v aus (3.12) an die Altimetermefwerte angebracht sind, verbleibt in den altimetrischen
Hohen hauptsichlich der Fehler zwischen modellierter und wirklicher Satellitenbahn mit einer Groflenordnung
zwischen 30 cm und 2 m [RUMMEL 1993]. In der Altimetrie wird diese Abweichung als radialer Bahnfehler
bezeichnet, weil Bahnen von Altimetersatelliten mit einer Exzentrizitéit e < 0.001 nahezu kreisférmig sind. Den
Hauptanteil des radialen Bahnfehlers verursacht das Storpotential 71'. Der geozentrische Abstand r des Satelliten
wird durch die Bahngleichung [SCHNEIDER 1990] (S. 272)

r = a(l —ecosE) (4.22)
beschrieben. Die exzentrische Anomalie F 18t sich durch die mittlere Anomalie M

M = E—-esinE . (4.23)

ausdriicken, die tiber Gleichung (3.5) mit dem Keplerelement 7 verbunden ist. Fiir eine kleine Exzentrizitéit
e kann der zweite Summand vernachlissigt und M =~ E gesetzt werden [RUMMEL 1993, SCHRAMA 1989,
WAGNER 1985]. Damit wird r zu

r ~ a(l—ecosM). (4.24)

Der radiale Bahnfehler Ar ergibt sich aus der Linearisierung der Entfernung r

or or or
Ar = %Aa-l- %Ae-l- B—MAM . (4.25)

Setzt man die partiellen Ableitungen von r (4.24) nach den Elementen a, e und M ein, liefert (4.25) das Ergebnis

Ar ~ Aa — (aAe+ eAa)cos M + aeAMsin M . (4.26)

Da bei der Substitution von E durch M in Gleichung (4.23) der Term esin E komplett vernachlissigt wird,
hat [ROSBOROUGH 1986] einen anderen Weg vorgeschlagen, der im folgenden skizziert und in dieser Arbeit
verwendet wird.

Reihenentwicklung von cos E

Eine andere Moglichkeit cos E aus (4.22) in Abhiingigkeit von M auszudriicken ist die Entwicklung des Aus-
drucks cos E in eine Reihe. Dadurch ist ein gezielter Ausschlufl einzelner Komponenten moglich. Fiir kleine
Exzentrizitdten kann die gerade Funktion cos E in eine Fourierreihe

cosE = + Z Agcos sM (4.27)

s=1

20
2

um M mit den Fourierkoeffizienten Ay und A

1 27

Ay = —/ cos E dM (4.28)
T Jo
1 2m

As = —/ cosE cossM dM s=1,2,... (4.29)
T Jo

entwickelt werden. Mit der Ableitung dM = (1 — ecos E) dE nach (4.23) wird aus (4.28)

1 2m 1 2m 2m
Ay = —/ cosE (1 —ecosE)dE = —/ cosEdE—E/ cos’ EdE = —e . (4.30)
T Jo T Jo T Jo

Die partielle Integration von A (4.29) liefert

27

1 2r 1
A, = —[cosE sinsM} + — sin £ sinsM dE
ST 0 s Jo
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Der erste Summand wird fiir die eingesetzten Integrationsgrenzen zu Null. Folgende Umformungen des Inte-
granden des zweiten Summanden und Anwendung der Additionstheoreme liefert

1 2
A, = — sin £ sinsM dE

s Jo
1 [ r1 1

= — b(sinE sinsM +sin E sinsM) + i(cossM cos E — cos sM cosE)} dE
s Jo
1 [*r1 1

= — [i(sinE sin sM + cos sM cosE) — §(cossM cosEl —sin E sinsM)] dE
st Jo
1 /1 1 ("1

= — —cos(sM — E)dE — — —cos(sM + E) dE

und weiter nach Ersetzen von M durch (4.23)
Ay = % % " cos |(s —1)E — sesin E| dE — % " cos [(s+ 1)E — sesinE| dE; . (4.31)
0 0
Diese Form von As; kann durch Bessel-Funktionen erster Art erfat werden [SMART 1960] (S. 39).

Die Bessel-Funktionen .J, erster Art und Ordnung n sind definiert durch [BaLmino 1993] (S. 249),
[ABRAMOWITZ und STEGUN 1970]

27
Jn(se) = L cos(nkEl — sesinE) dE (4.32)
2 Jo
wobei
dJ,(se n
J (se) = d(e ) _ §[Jn_1(se)—Jn+1(se) . (4.33)

Ersetzt man in den Bessel-Funktionen n durch s — 1 bzw. s + 1 und setzt diese in (4.31) ein, wird 4, zu

4, = %[Js,l(se)—JsH(se)] = S%J;(se) . (4.34)

Die Ergebnisse fiir Ag (4.30) und A (4.34) in (4.27) eingesetzt, liefern

o0
2
cosE = —g + ; S—ZJ;(se) cossM . (4.35)

Ersetzen von cos E in (4.22) durch (4.35) fiihrt zu dem von [ROSBOROUGH und TAPLEY 1987] verwendetem
Ausdruck

2 0 1
r o= a(l—}—% —2628—2Jé(86) cossM) . (4.36)
s=1

Definiert man Hy und Hg durch

e? 2e
Hy = 1-|-5 und Hy = _8_2‘];(86) fir s = 1,2,...,00 (4.37)

148t sich Gleichung (4.36) wie folgt schreiben
o0
r =a Z HgcossM . (4.38)
s=0

Der radiale Bahnfehler Ar ergibt sich nach Einsetzen der partiellen Ableitungen von r (4.38) nach a,e, M in
die linearisierte Form (4.25) zu

Ar = AaZHs cos sM + Aeaz 8—es cos sM — AMaZ sHsin sM (4.39)
s=0

s=0 s=0
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[ROSBOROUGH 1986] (S. 22). Diese Form des radialen Bahnfehlers ist im Gegensatz zu (4.26) eine strenge
Linearisierung, da hier keine Vernachlissigung wie in (4.24 mit 4.23) vorgenommen wird. Die folgende Ableitung
ist nicht auf kreisférmige Bahnen beschrénkt.

Linearkombination
Einsetzen der linearen Anteile AGympg, Anmpg, AMympg aus (4.17) in der Notation von (4.20) in (4.39) ergibt
eine Komponente

. . OH _
Alpmpgs = CompgSnmpgHs cos sM + CnmpqSnmpqa8—6s cossM — C’,Jz‘/,[npqAS”mnpqasHs sin sM (4.40)

des Bahnfehlers Ar, die fiir jede Kombination der Indizes n, m, p, q, s gilt. Mit den Definitionen

Snmpq cossM = (Snmp(q—',-s) + Snmp(q—s)) (4.41)

(Snmp(q—S) - Snmp(q+8)) (4.42)

SnmpgsinsM =

N = N =

[ROSBOROUGH 1986] (S. 23), wird (4.40) zu

1, . 0H
ATpmpgs = 3 (Cnmqus +a C”mpqa—es +a C%npqus)Snmp(Hs)

1, .. . OH
+ 35 (CompgHs +a Crpi aes —a O pySHs) Snmp(q—s) (4.43)
Der Laufindex s gilt bisher fiir den Bereich s € [0 ; oo[ . Andert man nun den Bereich in s € | — 00 ; o[ , liBt
sich der Term Arpmpes durch die erste Zeile von (4.43) darstellen. Die Zusammenfassung des Ausdrucks vor

Snmp(g+s) 20 Cpypngs erlaubt die Schreibweise

Arnmpqs = C:meqssnmp(q-t-s) . (444)

Der gesamte Bahnfehler Ar ergibt sich aus der Summe der Einzelkomponenten Ary,,pqs

N n n o] [eS)
Ar = Z Z Z Z Z ATpmpgs (4.45)

n=2m=0 p=0 g=—oc0 s=—0o0

vergleiche (4.21). Die Gleichung resultiert aus der Linearisierung von Gleichung (4.38), weswegen man den
Vorgang als lineare Storungsrechnung bezeichnet.

Die linearen Anteile Aa, Ae, AM aus (4.17) enthalten Entwicklungen der Exzentrizitéitsfunktion G,pe. Fiir na-
hezu kreisférmige Bahnen brauchen nicht alle Terme von Gy,p berticksichtigt werden. Je kleiner der Wert der Ex-
zentrizitidt wird, desto weniger Summenglieder von ¢ und s miissen beriicksichtigt werden [ROSBOROUGH 1986]
(S. 25). Fiir kreisformige Bahnen mit e = 0 wird nur der Term mit ¢ = 0 und s = 0 verwendet. Damit ergibt
sich der fithrende Term der radialen Bahnstérung zu

N n n
Ar = 303 3 ClySamn(®) (4.46)

n=2 m=0 p=0

[ROSBOROUGH 1986] (S. 25), wobei z.B. CJ, (014

nmp = Chmpoo abgekiirzt wird. Das Argument v aus (4.15) wird fiir
qg=0zu

Y= (n=2p)(w+M)+m(Q-0) . (4.47)

Diese Form von ¢ zeigt den Zusammenhang von Satellitenbewegung (w + M) und Erddrehung (€2 — 6). Die
Greenwicher Sternzeit 6 stellt die Verbindung vom raumfesten zum erdfesten Referenzsystem her. Das erdfeste
geozentrische Koordinatensystem (Abb. 4.2) ist durch die Vektoren ej,eq,es festgelegt, wobei e; durch den
Meridian von Greenwich und ez durch den Pol lduft. Das System rotiert mit der Erde, weshalb die Bewegung
(© — ) eine Frequenz von ungefihr einem Tag hat. In die Satellitenbahnebene, definiert durch die Bahn des
Satelliten, wird ein zwei—dimensionales rechtwinkliges Koordinatensystem mit Ursprung im Geozentrum und
positiver x-Achse in Richtung des aufsteigenden Bahnknotens K gelegt. Die Satellitenbahn ist in dem so
definierten Koordinatensystem fiir (w + M) im 1. und 4. Quadranten aufsteigend und fiir (w + M) im 2. und 3.
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Quadranten absteigend. (Fiir eine Approximation erster Ordnung der Exzentrizitit darf die wahre Anomalie v
durch die mittlere Anomalie M ersetzt werden.)

Darstellung des Bahnfehlers in Abhéngigkeit von Linge A und Breite ¢

Die Funktion Spmp ist nach (4.16) von ¢ und damit von den Variablen w, M, und von 6 abhingig. Der
Zusammenhang zwischen den Bahnelementen und der geographischen Lange A und Breite ¢ im erdfesten System
148t sich aus dem in F' rechtwinklig sphérischen Dreieck K F'S aus Abb. 4.2 ableiten. Der Fufipunkt F ist der
Schnittpunkt des Meridians durch die augenblickliche Satellitenprojektion S mit dem Aquator.

Satellit

Bahn

T = Frihlingspunkt
o = Rektaszension
Q2 —60 = Linge des aufsteigenden Bahnknotens
A;¢¢ = Lénge und Breite des Satelliten
S = Satellitenprojektion
K = aufsteigender Bahnknoten
Abb. 4.2: Rechtwinklig sphérisches Dreieck K F'S auf F = FuBpunkt
der Einheitskugel O = GGeozentrum
K-S = Satellitenspur
Der Abb. 4.2 lassen sich die Beziehungen
Q-0 =A—(a—Q) (4.48)
sing = sinisin(w + M) (4.49)
M
cos(a — ) = cos(w + M) (4.50)
Cos

entnehmen, wobei die wahre Anomalie v durch die mittlere Anomalie M approximiert wird. Daraus folgt
[SCHNEIDER 1990] (S. 288)

. sin ¢
M) = 4.51
sin(w + M) “ind (4.51)
i eoss
. (45

Mit den Beziehungen (4.48 - 4.52) lassen sich die Groflen w, M, 2 mit den trigonometrischen Additionstheoremen
in A, ¢ iiberfihren. Ersetzt man in Sy, (w, M, 2, 0) (4.16) die Grofien w, M, Q durch Ausdriicke von A und ¢
wird Symp(p, A) zu

Snmp(P;A) = Uppnp(0Cnm cosmA + 8Sym sinmA) £ U, (6C,, sinmA — 6.5, cosmA) (4.53)

nmp

[ROSBOROUGH 1986]. Die Funktionen US,, und U7, sind im Anhang erkldrt. Die Indizes ¢ bzw. s stehen fiir

nmp nmp

eine in ¢ gerade bzw. ungerade Funktion. Die Einfithrung von (4.53) in (4.46) ergibt mit der Definition

Qrm(a,i,0) = Z rmpUnmp  Und Q7 (a,0, ) = Z mpUnimp (4.54)
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den radialen Bahnfehler Ar zu

N n
Ar = "> Q5 (0Cum cosmA + 6Spm sinm)

n=2m=0

N n
+ Z Z Q. (6Cnm sinmA — 6Sy,, cos m)\) (4.55)

n=2m=0

[ROSBOROUGH 1986] (S. 86). Die Funktionen Q¢,, = Q%,,(a,i,¢) und Q2,, = Qsnpm(a,i, ) sind von der Satel-
litenbahngeometrie abhiingig und werden durch die grofie Halbachse a, die Inklination ¢ und die geozentrische
Breite ¢ definiert.

Die hier beschriebene Vorgehensweise zur Berechnung des radialen Bahnfehlers (4.55) ist eine Approximation,
die aus einer Reihe von Linearisierungen und Vereinfachungen entsteht und letztlich nur fiir streng kreisférmige
Bahnen (e = 0) abgeleitet wurde. Fiir elliptische Bahnen wird das System wesentlich komplizierter (siehe
[KAULA 1966]).

Ein Umlauf 148t sich in einen aufsteigenden (von Siid nach Nord verlaufenden) und einen absteigenden (von Nord
nach Siid verlaufenden) Halbumlauf aufteilen. Das Vorzeichen vor dem zweiten Term (4.55) ist fiir aufsteigende
Halbumliufe a (ascending) positiv und fiir absteigende Halbumliufe d (descending) negativ (wegen (w + M)
im 1. und 4. bzw. im 2. und 3. Quadranten). Aus der Gleichung (4.55) kann der radiale Bahnfehler Ar® fiir
aufsteigende Bahnen und der Bahnfehler Ar? fiir absteigende Bahnen mit

Ar® = Ay+ A5 und Art = Ay— A6 (4.56)
unterschieden werden, wobei die Ausdriicke

N n
Ay = Z Z Q5 (a,i, ) (5Cnm cosmA\ + 6.5, sin m)\) (4.57)
n=2m=0
N n

Z Z Q5 (a,i,9) (5Cnm sinmA — 65y, cos m)\) (4.58)

n=2m=0

Ad

den mittleren und den variablen Bahnfehleranteil angeben. Der mittlere Bahnfehleranteil wird auch als geo-
graphisch korrelierter Bahnfehler bezeichnet [SANDWELL et al. 1986]. Im Gegensatz zu dem mittleren Bahnfeh-
leranteil A ist der variable Bahnfehleranteil A§ abhéingig von auf-und absteigenden Bahnen. Diese Eigenschaft
macht man sich in der Analyse von Kreuzungspunktdifferenzen zu nutze, um den radialen Bahnfehler zu be-
stimmen. Niheres dazu in Kapitel 6.
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5. Meeresspiegelschwankung

Eine mittlere Meeresoberfliche, die nur durch das Schwerefeld der Erde bestimmt ist und auf die keine dufleren
Krifte wie Wind und Luftdruckschwankungen wirken, wiirde sich einer Niveaufliche des Erdschwerefeldes, dem
Geoid, angleichen. Die Wechselwirkung mit der Atmosphire und zufillige Ereignisse, wie z.B. Erdbeben, be-
einfluflen aber die Ozeane und setzen die Wassermassen in Bewegung. Sobald sich die Wassermassen bewegen,
lenkt infolge der Erdrotation die Corioliskraft die Wassermassen ab und Stromungen entstehen. Die Stromungen
werden an den Kontinenten und am Meeresboden in ihrer Ausbreitung gehindert, wodurch die Meeresstromun-
gen zusitzlich beeinflufit werden. Die dadurch entstehende Abweichung der aktuellen Meeresoberfliche von dem
Geoid bezeichnet man, wie in Abschnitt 3.2 bereits erwihnt, als Meerestopographie. Da sich die Meerestopogra-
phie auf eine physikalische Referenzfliche bezieht, 148t sich mit dieser Gréfe die Ozeandynamik untersuchen. Die
Meerestopographie ist rdumlich und zeitlich verédnderlich, und 148t sich in einen konstanten und einen variablen
Teil zerlegen.

Der konstante Anteil, eine generelle immer vorhandene Zirkulation der Ozeane, ist auf Dichteunterschiede der
Wassermassen infolge der unterschiedlichen Erwérmung durch die Sonne in den Tropen und in héheren Breiten
sowie auf Winddruck durch permanente Winde zuriickzufiihren. Auf die bewegten Wassermassen wirkt, wie
oben erwihnt, die Corioliskraft und an den Kontinenten werden die Wassermassen in ihrer Bewegung gehindert
und abgelenkt. Auf diese Weise bilden sich die grofien westlichen Randstrémungen wie der Golfstrom, oder der
Kuroschio aus.

Der variable Anteil setzt sich aus zeitlichen und réumlichen Veréinderungen der generellen Strémungen zusam-
men. Zeitliche Auswirkungen auf die Meeresoberfliche haben z.B. die Atmosphire mit Wind, Luftdruck und
Temperaturschwankungen sowie Erdbeben und Gezeiten.

5.1 Klassifizierung der Meeresspiegelbewegungen

In diesem Abschnitt wird nur eine Einleitung in die Thematik der Ozeandynamik gegeben. Fiir
vertiefte ~ Ausfihrungen sei auf [PEDLOVSKY 1987, BROWN et al. 1995, PoOND und PICKARD 1986,
PickARD und EMERY 1984, DIETRICH et al. 1992, WUNSCH 1993] verwiesen. Zunichst wird der variable
Anteil der Meerestopographie betrachtet.

Klassifizierung der Stréomungen

Die Meerestromungen lassen sich nach verschiedenen Kriterien klassifizieren, z.B. nach

e der Geschwindigkeit,
e der rdumlichen Ausdehnung und

e den Kriften, die die Meeresstromungen auslosen und beeinflussen (siche Abschnitt 5.2.1).

In diesem Abschnitt werden die Stromungen nach der rdumlichen Ausdehnung eingeteilt, siche dazu auch die
Tabelle 5.1. Neben kleinskaligen Phiéinomenen wie z.B. Turbulenzen gibt es Strémungen mit Ausdehnungen von
nur drei Kilometern bis zu grofiriumigen Hauptstromungen von iiber 1000 Kilometer Ausdehnung. Threr Grofie
nach teilt man die Stromungen in klein—, mittel- oder grofiskalige Bewegungen ein. Kleinskalige Bewegungen
haben rédumliche Ausdehnungen unter 50 Kilometern. Mittelskalige Stromungen mit Dimensionen zwischen 50
und 200 Kilometern entstehen durch Wechselwirkungen des Wassers mit der Atmosphére oder mit Wassermassen
unterschiedlicher Temperaturen oder FlieBgeschwindigkeiten. Die Wirbel erhalten je nach Beeinflussung eine
unterschiedliche Drehrichtung und kénnen relativ schnell iiber ein Ozeanbecken wandern (einige Kilometer pro

Bezeichnung Amplitude [cm] | Ausdehnung [km)]
dquatoriale Stromung 30 5000
westliche Randstromung 130 100 -1000
ostliche Randstréomung 30 100 -1000
Mittelskalige Wirbel 25-100 100
Kleinskalige Wirbel 20 3

Tab. 5.1: Einteilung der Strémungen nach der rdumlichen Ausdehnung [RUMMEL 1993].
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Tag), bis sie sich auflosen. In vielen Gebieten entstehen immer wieder solche Wirbel, aber auch vollig zufillige
und unvorhersagbare Bewegungen sind moglich.

Grofiskalige Bewegungen, mit Ausmafien iiber tausend Kilometern verindern sowohl Ort als auch Intensitéit im
Laufe von Jahren. Ob ihre Bewegungen Grund oder Folge klimatischer Verdnderungen sind, ist jedoch meist
unklar. Zu dieser Gruppe gehort auch der El Nino (spanisch, das Christkind), eine unregelméfig alle etwa vier
bis fiinf Jahre zur Weihnachtszeit im tropischen Pazifik auftretende Stromung, die auf atmosphirische Druck-
anomalien im Ozean—Atmosphéire System zuriickzufithren ist [LAUER 1997, BOULANGER und MENKES 1995].

Wegen des groflen Spurenabstandes von Topex/Poseidon und wegen des Ziels der Erfassung globaler Meeres-
spiegelschwankungen werden in dieser Arbeit nur grofiskalige, dominante Bewegungen der Meeresoberfliche
betrachtet.

Groflskalige Zirkulationsstromungen an der Meeresoberfliche

Den konstanten Anteil der Meerestopographie, die Oberflichenzirkulation der Ozeane zeigt die Abb. 5.1. Die
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Abb. 5.1: Globales Oberfléichenstréomungssystem [BROWN et al. 1995]. Durchgezogene Linien stellen warme
Stromungen dar, gestrichelte Linien kalte Stromungen.

Karte beruht auf einer groflen Zahl von Einzelmessungen, meist aus Messungen der Besteckversetzung von
Schiffen iiber lange Zeitrdume. Kurzperiodische Effekte sind daher herausgefiltert. In Regionen, wo regelmfig
viele Schiffe verkehren, z.B. entlang der Hauptrouten im Nordatlantik und Nordpazifik, sind die Informationen
zuverldssiger als in den ibrigen Regionen. Hauptausloser der dargestellten Strémungen ist die tangentielle
Schubkraft des Windes mit Wirkung der Corioliskraft. Folgende Grundziige der Meeresstromungen zeigen sich
in der Karte:

e Im Nordatlantik und Nordpazifik existieren jeweils grofie Zirkulationsstromungen im Uhrzeigersinn, im
Stdatlantik, Stidpazifik und siidlichen Indischen Ozean im Gegenuhrzeigersinn.

e Die #quatorialen Regionen der drei Ozeane zeigen ein &hnliches Verhalten: Eine westwérts gerichtete
Stromung nordlich und siidlich des Aquators, die im Atlantik und Pazifik durch eine ostwirts flieflende
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dquatoriale Gegenstromung getrennt werden. Im Indischen Ozean existiert ebenfalls eine Gegenstromung,
die aber wegen der verdnderlichen Windrichtung nicht {iber das ganze Jahr hinweg auftritt.

e Die antarktische Region wird vom Zirkumpolarstrom, einer ostwérts flieBenden Stromung gepragt.

Das Schmelzen der Eisvorriite, Anderungen der Windfeldstéirke und Dichtesinderungen des Wassers rufen Ande-
rungen der Stromungsverhiltnisse hervor. Die Dichteédnderung (durch Temperatur— und Salzgehaltsinderung)
bewirkt eine Volumen#nderung der Wassermassen (sterischer Effekt). [GILSON et al. 1998] haben diesen Einflul
in altimetrischen Hohen aus Topex/Poseidon-Daten untersucht.

5.2 Modellierung der Meeresspiegelschwankung

Zur gemeinsamen Schitzung von Meeresspiegelschwankung und Schwerefeldkorrekturen (in Kapitel 6) werden
Vorinformationen iiber die Schwankung des Meeresspiegels benttigt. Dazu ist diese erst in geeigneter Weise zu
modellieren. Zur Modellierung gibt es

e dynamische,
e kinematische und

e kombinierte

Ansitze. Ein dynamischer Ansatz beschreibt die Bewegungen durch physikalische Gesetze und berticksichtigt
die verursachenden Kréfte. Die Ursachen der Bewegungen sind jedoch nicht immer ausreichend oder einfach zu
kldren. In Abschnitt 5.2.1 ist ein solcher Ansatz kurz erliutert, weil die Modelldaten eines hydrodynamischen
Modells bei der kombinierten Schitzung von Schwerefeldkorrekturen und Meeresspiegelschwankung in Kapitel
6 als Zusatzinformation eingefiihrt werden.

In einem kinematischen Ansatz beschreibt man die vorherrschenden Bewegungen mit mathematischen Modellen,
ohne die physikalischen Ursachen (Kréfte) zu berticksichtigen. Mit Altimetermessungen stehen innerhalb kur-
zer Zeitrdume global Meereshohen zur Verfiigung, aus denen die Bewegungen der Meeresoberfliche analytisch
(geometrisch) beschrieben werden konnen. Nachteil der kinematischen Modellierung ist die Vernachlissigung
der physikalischen Zusammenhénge. In Abschnitt 5.2.2 mit Unterkapiteln werden drei kinematische Ansitze
beschrieben, die in Abschnitt 5.3.2 numerisch untersucht werden. Ein kinematisches Modell wird anschlieflend
in Kapitel 6 zur Beschreibung der Modellparameter zur Schitzung der Meeresspiegelschwankung verwendet.

Kombinierte Ansétze verbinden dynamische und kinematische Verfahren. Die dynamischen Bewegungsglei-
chungen werden als zusétzliche Bedingungsgleichungen in kinematische Modelle oder umgekehrt eingefiihrt
[HEITZ 1986]. [SCcHMIDT und BoscH 1995, ARENT 1993, HUCKELHEIM 1994] beschreiben verschiedene kombi-
nierte Verfahren.

5.2.1 Dynamische Modellierung

In diesem Abschnitt werden ansatzweise die physikalischen Grundlagen der Meeresspiegelbewegungen, sowie
die Losung der hydrodynamischen Bewegungsgleichungen fiir Fliissigkeiten dargestellt. Vereinfachungen der
Navier-Stokes’schen Differentialgleichung werden fiir stationéire Stromungen durch geostrophische Bewegungs-
gleichungen approximiert. Traditionell schétzen Ozeanographen geostrophische Meerestromungen aus der
dynamischen Topographie. In den folgenden Schritten werden Ursachen und Wirkungen der Strémungen
ansatzweise beschrieben. Das Zusammenspiel der Kréfte und Einfliisse auf die Ozeane ist vielféltig und komplex
und bei weitem noch nicht vollstdndig erforscht. Eine detailliertere Behandlung wiirde den Rahmen dieser
Arbeit sprengen. Literaturhinweise wurden bereits zu Anfang von Abschnitt 5.1 gegeben.

Beschreibung der Kriifte

Die verschiedenen Krifte, die Meeresstromungen verursachen, unterscheidet man in primdre Krifte, die
Stromungen auslésen und erhalten, und sekunddre Krifte, die bewegte Wassermassen beeinflussen, aber kei-
ne Bewegung hervorrufen. Zu den priméren Kriften gehoren:

e Die Gravitationskraft der Erde, der Sonne und des Mondes; erstere erzeugt ein inneres Druckfeld in den
Ozeanschichten; die luni—solaren Krifte 16sen die Gezeiten aus.

e Die senkrecht zur Meeresoberfliche gerichtete Druckkraft der Atmosphére.
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e Die tangential zur Meeresoberfliche gerichtete Schubkraft des Windes. Die Energie des Windes tibertréigt
sich durch Reibung von der Atmosphére auf die Ozeanoberfliche.

e Die Sonnenenergie: die Sonne erwirmt die Atmosphére und die oberen Ozeanschichten. Warme Medi-
en dehnen sich aus und haben daher einen geringeren Druck und geringere Dichte. Verdunstung und
Niederschlag, sowie Gefrieren und Schmelzen der Eisschichten in den polaren Regionen bedingen Ande-
rungen des Salzgehalts. Temperatur— und Salzgehaltvariationen erzeugen Dichtednderungen, wodurch es
zu thermohalinen Stromungen kommt.

e Andere Kriifte, wie z.B. seismische Krifte, unterseeische Erdbeben und Vulkanismus, die seismische Wellen
erzeugen.

Die sekundiren Krifte wirken erst, wenn die Wassermassen in Bewegung sind.
e Die Corioliskraft sowie
e Reibungskrifte

lenken die Bewegungen ab.
Reibungen finden statt zwischen:

Luft und Wasser :

[EKMAN 1905] hat die Kriftetibertragung des Windes auf verschiedene Tiefenschichten, unter den An-
nahmen beschrieben, daf ein konstanter Wind ungestort iiber einen unendlich ausgedehnten homogenen
Ozean streicht. Der Wind erzeugt durch Reibung eine Stréomung an der Meeresoberfliche, die wiederum
durch Reibung an die tieferliegende Schicht weitergegeben wird. Derselbe Vorgang setzt sich in die Tiefe
fort. Da die bewegten Massen von der Corioliskraft abgelenkt werden, bilden die Bewegungen eine Spi-
rale (Ekman—Spirale) [BROWN et al. 1995] (S. 36). Die Stromungsstirke hingt von der Windstérke, der
geographischen Breite und den physikalischen Eigenschaften der Wasserschichten ab. Die Strémungsge-
schwindigkeit ist an der Meeresoberfliiche maximal und nimmt mit zunehmender Tiefe ab. Die Annahmen
der Ekman-Stromung sind stark idealisiert.

Wasser und Wasser:
Unterschiedliche Geschwindigkeiten benachbarter Wasserschichten beeinflussen die Stromungen. Dabei
wird der eigentlichen Stréomung, die sich relativ gleichméflig bewegt, eine kurze aber kréftige Geschwindig-
keitsschwankung {iberlagert. Die Wassermassen durchmischen sich stark bei diesem Prozef. Unterschiedli-
che Geschwindigkeiten sowie Reibungen inhomogener Wasserschichten generieren turbulente Stréomungen.

Wasser und Meeresboden:
Bodennahe Stromungen erfahren eine Bodenreibung. In starken Tiefenstromgebieten, wie z.B. der Antark-
tis, werden die Tiefenstrémungen durch die Bodentopographie (unterseeische Gebirge und Tiefseegriben)
beeinflusst.

Die physikalischen Auswirkungen der Reibungskriifte sind nur in wenigen speziellen Fillen bekannt.

Hydrodynamische Bewegungsgleichungen

Zur Beschreibung der Ozeandynamik sind die Bewegungsgleichungen fiir Fliissigkeiten zu 16sen. Die Anwen-
dung des zweiten Newtonschen Gesetzes auf die im Meer wirkenden Krifte fithrt auf die Navier—Stokes’sche
Bewegungsgleichung

av

1 1
-t -z Ko +R 1
7 pr+g+ (K¢ +R) (5.1)

m
mit
V = Geschwindigkeitsvektor
p = Dichte
Vp = Druckgradient
g = Schwerebeschleunigung
Ko = Gezeitenkrifte
R = Reibungskrifte

m = Einheitsmasse
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Diese Gleichung gilt in einem Inertialsystem, das fiir ozeanographische Zwecke mit einem raumfesten geozen-
trischen kartesischen Koordinatensystem realisiert wird. Die Transformation von (5.1) in ein topozentrisches
Koordinatensystem, dessen x—, y— und z— Achse nach Osten, Norden und zum Geozentrum gerichtet sind,
liefert die hydrodynamischen Bewegungsgleichungen, welche in vereinfachter Form folgendermaflen lauten

du 19p
dv  10p
n Dy + fu+ Ry (5.3)
dw 10p
habedR e _ 4
o paz+g+Ré (5.4)

[DIETRICH et al. 1992] (S. 280), mit dem Coriolisparameter

f = 2wsing (5.5)
wobei
¢ = Breite
w = Rotationsgeschwindigkeit der Erde
u,v,w = Geschwindigkeitskomponenten bzgl. der x—, y—, z—Achse
R;, Ry, R, = Beschleunigungskomponenten infolge von Reibungen .

Die umgekehrte Ablenkungsrichtung der Corioliskraft auf Nord- und Siidhalbkugel wird durch die Funktion
sin ¢ ausgedriickt (auf der Nordhalbkugel ist sinp > 0, auf der Siidhalbkugel ist singp < 0).

Zwei Bedingungen sind zu erfiillen:

e Die Kontinuitatsgleichung

Op O(pu)  9(pv)  9O(pw)
o or "oy T os

=0 (5.6)

besagt, dal die Massen erhalten bleiben miissen, d.h. Zufluf und Abflufl miissen sich die Waage halten.

e Randbedingung:
Die Geschwindigkeitskomponenten u,v und w miissen an den Grenzflichen, wie z.B. den Meeresbtden,
entlang der Kiisten und an der Meeresoberfliche realistisches Verhalten aufweisen.

Derzeit sind noch keine geschlossenen Losungen dieser partiellen Differentialgleichungen moglich. Fiir langwel-
lige bzw. grofirdumige und langperiodische (jihrliche, halbjihrliche oder jahreszeitliche), sogenannte stationdre
Meeresstromungen, sind Vereinfachungen der hydrodynamischen Gleichungen zuléssig.

Geostrophische Stréomung

Im einfachsten Fall wird ein homogener Ozean zugrundegelegt, auf den aufler der Schwerkraft keine &ufleren
Krifte einwirken. Wird zudem die Corioliskraft nur durch den horizontalen Druckgradienten kompensiert, ist
die Stromung in geostrophischem Gleichgewicht [BROWN et al. 1995, ZANDBERGEN 1990, DIETRICH et al. 1992]
(S. 296).

Ausgehend von den Navier—Stokes’schen-Bewegungsgleichungen (5.2, 5.3, 5.4), mit den Annahmen

e ciner konstanten horizontalen Stromung

du/dt = dv/dt = 0 , (5.7

e verschwindend kleiner Komponenten R, Ry, R. der Reibungskréfte

R, =R, =R, =0 , (5.8)

e und unter Vernachléssigung vertikaler Bewegungen w =~ 0
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erhilt man die geostrophischen Bewegungsgleichungen (5.9, 5.10)

1 Op
_ 19p 5.9
pf Oy (59)
B 1 dp
v = o Oz (5.10)
_1op
0= —25;+9 - (5.11)

Stromungen mit rdumlichen Ausdehnungen von mehr als 50 km und Zeitskalen iiber mehrere Tage erfiillen diese
Annahmen niherungsweise. Die Gleichung (5.11) beschreibt einen Zustand des hydrostatischen Gleichgewichtes
zwischen dem vertikalen Druckgradienten und der Schwerkraft. Ihr ist zu entnehmen, dafl das Druckfeld eine
Funktion der Wassertiefe z und der Dichteverteilung % ist.

Ein Druckfeld p unter realen Bedingungen ist jedoch kaum zu berechnen. Es baut sich aus Wind, Atmosphire
und innerer Massenverteilung auf. Das vom Wind erzeugte vertikale Druckfeld ist schwer zu modellieren. Der
atmosphdérische Druck verursacht den sogenannten inversen Barometer-Effekt. Bei einem Druckanstieg von 1
mbar sinkt die Meeresoberfliche um ca. 1 cm. Dieser Effekt ist beziiglich der Reaktionszeit und der Dauer noch
nicht ausreichend erforscht. In der Praxis werden vertikaler Wind- und atmosphérischer Druck vernachlissigt.
Fiir eine Mittelwertbildung iiber lange Zeitriume stellt das durch die Tiefe, Temperatur und Dichte erzeugte
hydrostatische Druckfeld eine gute Niherung des totalen Druckfeldes dar.

Als Referenzfliche fiir die Meereshthe z wird in der Ozeanographie, wie schon erwéhnt, eine Tiefenschicht der
Ozeane angenommen, in der sich die Wassermassen nicht bewegen (level-of-no—motion). Diese Ebene, sofern
sie iiberhaupt existiert, hat jedoch keine gleichbleibende Tiefenlage innerhalb und zwischen den Ozeanen. Nach
[POND und PICKARD 1986] liegt die Nullfliche im Pazifik bei 1000-dezibar (in ca. 1000 m Tiefe) bzw. im Atlantik
bei 1000 - 2000-dezibar (in ca. 1000 - 2000 m Tiefe). Im Falle, daf die Referenzfliche tatséchlich bzw. ausreichend
genau das level-of-no-motion darstellt, sind u und v absolute Gréfien.

T Qs g

Abb. 5.2: Dynamische Meerestopographie beziiglich der Schicht mit einem Druck von 1 500 dezibar. Einheit
sind dynamische Meter®. 4.4 bis 6.4 dynamische Meter entsprechen einem Relief von 2 geometrischen Metern
[BROWN et al. 1995] (S. 57).

2 dynamische Meter dyn m = 45 mit der Schwere g. 1 dyn m entspricht 1.02 m [DIETRICH et al. 1992] (S. 280)
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Die geostrophischen Gleichungen versagen dort, wo Reibungskrifte eine signifikante Rolle spielen, wie dies in
der Nihe des Aquators (£0.5° Breite) der Fall ist. Dort verschwindet die Corioliskraft und die Reibungskrifte
kompensieren das Druckfeld. Trotz der groben Vereinfachungen ist die geostrophische Methode ein bewihrtes
Verfahren zur Berechnung stationdrer Meeresstromungen.

Simulationsmodelle

Zur Simulation von Meeresstromungen werden in ozeanographischen Modellen die hydrodynamischen Bewe-
gungsgleichungen, die Kontinuitétsgleichung sowie die Erhaltungsgleichungen fiir Temperatur und Salzgehalt
in finite Differenzengleichungen umgeschrieben. Als Randbedingungen werden Wind, Temperatur, Salzgehalt
und Geschwindigkeitsmessungen aus verschiedenen Schichten ldngs der gemessenen Profile in die Modelle
eingefiilhrt. Alternativ wird ab einem Anfangszustand, mit homogener Dichteverteilung und ohne Geschwin-
digkeiten innerhalb der Ozeanschichten, in festen Zeitabstinden vorwirts integriert bis sich ein stabiler
Zustand einstellt. Unrealistische Ergebnisse konnen durch falsche Einstellungen im Ozeanmodell entstehen.
Die wichtigsten Fehlerquellen dabei sind: falsche Anfangsbedingungen, Verwendung gemittelter Datenfelder,
unzureichende Auflésung und Vernachlissigung physikalischer Aspekte durch die Modellapproximation
[STAMMER und WUNSCH 1994]. Der Endzustand wird mit ozeanographischen Beobachtungen verglichen, um
die Realititsnihe des Modells zu priifen. Fiir detaillierte Ausfiithrungen sei auf [POND und PICKARD 1986)
verwieserl.

Beispiel: Parallel Ocean and Climate Modell (POCM)

Ein hydrodynamisches Simulationsmodell ist das globale Ozeanmodell Parallel Ocean and Climate Modell
(POCM) von [SEMTNER und CHERVIN 1992, SEMTNER und CHERVIN 1996]. Es ist ein gekoppeltes Ozean-
Klima Modell mit 20 Tiefenschichten. 1996 wurde ein Modellauf fiir den Zeitraum von 1987 bis 1996 mit
einer Auflésung von 0.4° in der Linge bzw. 0.4° cos in der Breite durchgefiihrt. Wihrend bei anderen Mo-
delldufen Wirme- und Salzfliisse der oberen Schichten dem saisonalen Zyklus der Levitus-Daten [LEVITUS 1989)
angepaflt waren, stammen die Oberflichenwérme- und Impulsfliisse bei diesem Modellauf vom European Center
for Medium-range Weather Forecast ( ECMWF). Der Impulsflul beruht dabei auf den téglichen Windfeldern des
Zeitraums 1987 bis 1996 (http://vislab-www.nps.navy.mil/~rtt). Das Modell beruht auf Volumenerhaltung, d.h.
Hohenénderungen der Wasserstéinde werden durch Dichtednderungen kompensiert. Schwachstellen des Modells
sind laut [STAMMER et al. 1996, TOKMAKIAN 1996]:

e Die Massenerhaltung durch Verdampfung von Wasser in den Tropen und Stilwasserzufluf ist nicht bertick-
sichtigt.

e Die Variabilitat ist unterschitzt, da nur téglich zwei Windwerte und monatliche Wirmefliisse verwendet
wurden.

e Die Bestimmung der Anfangs— und Randbedingungen bei der Modellinitialisierung war fehlerhaft.

Dennoch ist dieses Modell ein umfassendes hydrodynamisches Ozeanmodell, weshalb es in dieser Arbeit zur
Uberbriickung der Altimeterdatenliicke verwendet wird. Um Konsistenz mit den Altimeterdaten zu erméglichen,
wurden die Daten spiter auf den Topex/Poseidon 10-Tage-Wiederholzyklus interpoliert.

5.2.2 Kinematische Modellierung

Zur Untersuchung des Raum—Zeitverhaltens der Altimetermefdaten und damit zur Modellierung der Meeres-
spiegelvariation miissen die Altimeterdaten in geeigneter Weise dargestellt werden. Hierzu eignen sich
gleichméBige Gitter mit dquidistanten Raum— und Zeitabstinden. Die Bildung solcher als Meereshohenraster
bezeichneten Gitter wird zunéchst beschrieben und in Kapitel 5.3.2 fiir Topex/Poseidon-Daten gezeigt.
Anschlieffend werden drei unabhéngige kinematische Verfahren zur mathematischen Modellierung der Meeres-
spiegelbewegung vorgestellt, die auf den Meereshohenrastern basieren. Die Ergebnisse der Untersuchungen mit
diesen drei Verfahren sind ebenfalls in Kapitel 5.3.2 zusammengestellt.

Erstellung von MeereshShenrastern

Die altimetrischen Hohen, nach Gleichung (3.10) mit dem Korrekturterm aus Gleichung (3.12), liegen entlang der
Satellitenspuren vor. Fiir graphische Darstellungen und zur Modellierung der Meeresspiegelschwankungen eignen
sich regelmiflige Raster mit konstantem Gitterabstand. Deshalb werden die Meereshthen auf die Gitterpunkte
interpoliert.
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Zur Berechnung der Hohe eines Gitterpunktes werden sdmtliche Hohenwerte, die in dem gewiinschten Beob-
achtungszeitraum innerhalb eines maximalen Einfluflkreises s,,q, um den Gitterpunkt P(z,y) liegen, in eine
Ausgleichung nach der Methode der kleinsten Quadrate (vgl. Abschnitt 2.1) einbezogen. Als Funktionalmodell
kann das Flachenmodell einer Ebene

f(Az,Ay) = ap + a1 Az + a2 Ay
eines Hyperboloids

f(Az, Ay) = ap + a1 Az + a2 Ay + azAzAy

oder eine Fliche hoheren Grades mit dem Gitterpunkt als Nullpunkt gew#hlt werden. Das gewihlte Flichen-
modell wird zur Interpolation fiir jeden Gitterpunkt genutzt. Fiir die Interpolation der Beobachtungen entlang
der Satellitenspur auf ein Gitter hat sich die Ebene als stabiles Flichenmodell erwiesen. Flichen hoherer Ord-
nung fithrten dagegen zu unerwiinschten Randeffekten. Uber den Abstand s; zwischen Beobachtungspunkt und
Gitterpunkt werden die Beobachtungen b; mit der Funktion
c? i

pi = m mit ¢ = WSmaz (5.12)
gewichtet. Die Konstante ¢ setzt sich aus dem Radius $,,4, des maximalen Einfluflkreises und einer Konstanten
w, die die Halbwertsbreite relativ zum Einflulkreis steuert, zusammen. Setzt man w = 0.3, so erreicht die Ge-
wichtsfunktion bei s; = 0.3 s;4, den Wert 0.5. Die Verteilung und Gewichtung der umliegenden Beobachtungen
entscheidet iber die Genauigkeit der interpolierten Gitterhshe.

Fiir jeden Satellitenzyklus, also fiir jede globale Uberdeckung der Erde mit einem Satellitenspurenmuster, wird
ein Datensatz mit einem 1° x 1° Meereshohenraster erzeugt. Zur Gewichtung wird ein maximaler Einfluflkreis von
Smaz = 2° und eine Halbwertsbreite von w = 0.3 gewihlt. Fiir alle innerhalb eines Satellitenzyklus beobachteten
Meereshohen wird als Bezugszeitpunkt der mittlere Tag des jeweiligen Zyklus verwendet.

Gitterpunkte, die in Gebieten mit weniger als 200 m Wassertiefe, sogenannte Flachwasser- oder Schelfbereiche,
oder iiber Land- oder Eisflichen liegen, werden mit einer Land—/Wasser—Maske ausgeschlossen. In Flachwasser-
bereichen konnen die Gezeiten nur schlecht modelliert werden, weshalb die altimetrischen Hohen dort nicht
mit ausreichender Genauigkeit zu bestimmen sind. Auflerdem werden die Altimetermessungen in Kiistenndhe
unzuverlissig, weil in den groflen Footprints Landflichen das reflektierte Signal verfilschen. Eine weitere Ge-
bietsabgrenzung, z.B. von Regionen mit Treibeis, wie der Labradorsee im Nordatlantik, ist durch geschlossene
Polygonziige moglich, die die Land—/Wasser—Maske ergénzen.

Bei der Interpolation treten moglicherweise folgende Fehler auf:

e Am Aquator ist der Bahnspurabstand viel grofer als in hoheren Breiten. Folglich gehen am Aquator
weniger Hohenwerte innerhalb eines konstanten Einfluflkreises in die Interpolation einer Gitterhéhe ein.

e Bei Gitterpunkten, die nahe an den ausgesparten Flachwasserbereichen (< 200 m Tiefe) liegen, konnen
sich Mewerte aus dem Flachwasserbereich in dem EinfluBBkreis befinden. Ebenso kénnen an Kiisten mit
kleinem Schelfgiirtel tiber Land gemessene Hohen in den EinfluSkreis der Interpolation fallen.

o In Gegenden mit wechselnder Eisbedeckung, wie z.B. der Labradorsee, treten trotz weitestgehendem Aus-
schlufl von Messungen iiber Eis Meffehler auf. Auflerdem liegen dann viel weniger Hohenwerte fiir die
Interpolation im Einflulkreis.

e Eine sehr bewegte Bodentopographie (Tiefseegriben und -berge) zeichnet sich an der Meeresoberfliche
ab (siehe Abb. 4.1). Die Altimeterdaten variieren dort besonders stark, wenn die Bahnspur nicht genau
iberflogen wird. Das kann bei der Interpolation zu ungenauen Gitterhohen fiihren. Auflerdem kann das
einfache Flichenmodell die starke Variation der Meeresoberfliche nicht wiedergeben.

In den folgenden drei Verfahren dienen die Meereshohenraster als Datengrundlage.

5.2.2.1 rms—Variabilitit

Die Abweichung zwischen aktueller und mittlerer Meeresoberfliche wird statistisch anhand der Standardab-
weichung (2.15) beurteilt. Zur Vereinfachung wird die zeitliche Variation innerhalb eines Satellitenzyklusses
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vernachliissigt und allen Meereshohen der mittlere Zeitpunkt des Zyklusses zugeordnet. Der Mittelwert h, be-

rechnet sich fiir einen Gitterpunkt P aus den Meereshohen h;, {iber alle n Zeitpunkte t; mit ¢ = 1,...,n
zu
_ 1 &
h, = E;hw : (5.13)
=

Aus der Wurzel der quadratischen Abweichung der Beobachtungen h;, zum Mittelwert h, berechnet sich die
Standardabweichung

\/ Yy (hy — hip)®

T

g =

(5.14)

Die Redundanz betragt r = n — 1, da mit dem Mittelwert nur eine Unbekannte zu schétzen ist. Der Wert der
Standardabweichung kann als Maf} fiir die Variabilitit benutzt werden. In der amerikanischen Literatur wird
meist anstelle der Standardabweichung die mittlere quadratische Abweichung rms (root mean square) verwendet

\/Z?_l(ﬁp — hip)?

rms = (5.15)
Bilder (z.B. Abb. 5.4), die den rms—Wert eines jeden Gitterpunktes auf einem Gitter darstellen, werden als
rms—Variabilitét bezeichnet.

5.2.2.2 Harmonische Analyse

In einer harmonischen Analyse wird der zeitliche Verlauf der Meereshohen durch feste Schwingungen analysiert.
Dabei werden K Schwingungen mit fest vorgegebenen Frequenzen angesetzt. Eine Grundschwingung, z.B. eine
Jahresschwingung, wird mit K—1 anderen Schwingungen, z.B. Halb- und Vierteljahresschwingungen, tiberlagert.
Jede der Schwingungen ist durch Amplitude und Phase definiert. Die Amplitude gibt den Betrag, die Phase
den Zeitpunkt der maximalen Auslenkung der Meeresoberfliiche an. Bei entsprechend zahlreich vorliegenden
Beobachtungswerten kénnen Amplituden und Phasen der Schwingungen berechnet werden. Da es zudem von
Interesse ist, ob der Meeresspiegel mit der Zeit linear ansteigt oder absinkt, wird ein linearer Term D;t aus den
Beobachtungen mit bestimmt.

Als allgemeiner Ansatz wird fiir jeden Gitterpunkt eine Uberlagerung von K Schwingungen mit einer Fourier—
Reihe, erweitert um einen linearen (sdkularen) Anteil Dyt

K
f(t) = Do+ Dit+»_ C cos(wit — ©x) (5.16)
k=1

gewihlt [KOCH und ScHMIDT 1994] (S.10 ff.), mit

f(t) = Funktionswert zur Zeit ¢

Dy = Konstante

D; = Neigung

Cr = Amplitude der k-ten Schwingung

¢r = Phase der k-ten Schwingung

wr = 27 /T, = Kreisfrequenz der k-ten Schwingung

Ty = Periode der k-ten Schwingung
Die Frequenzen wy, der Fourier—Reihe stellen ganzzahlige Vielfache der Frequenz der Grundschwingung wy dar

wr = kwo. (5.17)

Die Anwendung des Additionstheorems auf Gleichung (5.16) ergibt

K
f(t) = Do+ Dyt + Z (Ck cos(wgt) cos @y, + Cf sin(wyt) sin <pk)
k=1
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und nach Zusammenfassen der konstanten Anteile zu

Ay
Bk = Ck sin Pk

Cy cos g,

wird die erweiterte Fourier-Reihe zu

K
f(t) = Do+ Dit+ > (Ay cos(wit) + By sin(wit)) (5.18)
k=1

Aus den Fourier—Koeffizienten A und By, lassen sich wiederum Amplitude C) und Phase ¢, aus

By,
Cr = /A +B} bzw. ¢ = arctanA—k fir k=1,...,K (5.19)

berechnen.

Anstelle des kontinuierlichen Signals f(¢) liegen gemif Gleichung (3.10) als Beobachtungen Meereshshen h iiber
einem Referenzellipsoid zu diskreten Zeitpunkten ¢; mit ¢ = 1,...,n vor. Die Beobachtungen h; = h(¢;) sind
mit Fehlern ©; behaftet.

ft) = hi+9;
Die Beobachtungsgleichung ergibt sich damit zu

K
h; +0; = ﬁo + Dlti + Z (z‘ik cos(wgt;) + Bk Sin(wkti)) . (5.20)
k=1

Als stochastisches Modell wird angenommen, daf} alle Beobachtungen gleich genau und unkorreliert sind. Mit
den Beobachtungen h; werden die Koeffizienten Dy, Dy, Ay und By, aus der Beobachtungsgleichung (5.20) fir
vorgegebene Frequenzen wy geschiitzt (zur Ausgleichung siehe Kapitel 2.1). Diese Berechnungen werden fiir
jeden Gitterpunkt P(¢p,A) mit Breite ¢ und Linge A eines Gitters mit g Punkten, reprisentiert durch den
Index p =1,...,g, getrennt angesetzt, so daf3

K
hip + ﬁip = f)op + Dlpti + Z (Akp cos(wkti) + ka sin(wkti)) (521)
k=1

als Beobachtungsgleichung gilt. Die Koeffizienten werden in Hypothesentests (siehe Abschnitt 2.3) auf Signifi-
kanz getestet. Unter der Voraussetzung, dafl sich das Meer periodisch verhdlt, kann die Meereshdhe zu jedem
beliebigen Zeitpunkt berechnet werden. Die Koeflizienten Dop, Dlp und die Fourler Koeflizienten Akp und ka
reprasentieren die Meeresspiegelschwankung an jedem Gitterpunkt. Fiir ein Gitter mit g Punkten beschreiben
also (2K + 2)g Parameter die K Schwingungen. Bei einem globalen 1° x 1°-Gitter mit ca. 32 000 Punkten
erhilt man damit 128 000 Parameter fiir den Modellansatz einer Schwingung. Diese groie Parameterzahl kann
beispielsweise durch eine Entwicklung der Koeffizienten in Kugelflichenfunktionen beschrinkt werden. Dadurch
wird je nach Entwicklungsgrad nochmals eine Glittung durchgefiihrt [KNUDSEN 1994]. Im nichsten Abschnitt
wird eine weitere Methode zur Beschreibung der Meeresspiegelvariabilidt vorgestellt.

5.2.2.3 Empirische Orthogonal-Funktions—Analyse

Die Hauptkomponentenanalyse (Principal Component Analysis, PCA), wird hiufig in der Ozeanographie zur
Beschreibung des Raum— und Zeitverhaltens physikalischer Felder unter dem Namen Empirische Orthogonal—
Funktions—Analyse (EOF-Analyse) verwendet. Ein solches physikalisches Feld stellen die Meereshchenraster aus
Altimetermefidaten oder POCM-Daten dar.

Bei einer Hauptkomponentenanalyse werden aus g korrelierten Ausgangsdatenséitzen mit jeweils n Einzel-
messungen g neue unkorrelierte Datensétze gebildet. Im vorliegenden Fall setzt sich ein Datensatz aus den
Meereshshen h; zu den Zeitpunkten ¢; mit ¢ = 1,...,n an jedem Gitterpunkt p = 1,...,¢ zusammen. In
der Hauptkomponentenanalyse werden die Daten in rdumliche und zeitliche Strukturen zerlegt. Im folgenden
wird das Grundprinzip der Hauptkomponentenanalyse dargestellt. Fiir eine ausfiihrliche Beschreibung sei auf
[PREISENDORFER 1988, SCHMIDT 1999, KRAUS 1994] verwiesen. Anwendungen der Methode findet man z.B. in
[HENDRICKS et al. 1996, FERON 1994, ANZENHOFER 1998].
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Zunichst wird die Berechnung der Varianzen, Kovarianzen und Korrelationen fiir zwei beliebige Gitterpunkte
P und @, reprisentiert durch die Indizes p,q = 1,...,¢g, mit jeweils n unabhingigen und gleich gewichteten
Beobachtungen gezeigt. Die Mefiwerte h; aus Gleichung (3.10) werden mit (5.13) auf den Mittelwert h, des
jeweiligen Datensatzes zentriert. Aus den Residuen

dip = hip — hy (5.22)
folgen die Varianzen 67 und 67 der Punkte P und Q

I~ 1 ¢ -
p =S 0 = ;Z(hip—hp)2 , r=n-1 (5.23)

r- :
=1 =1

sowie die Kovarianz 6, der Punkte untereinander

. Iem. 1 _ _ X

Opg = ;Zvipviq = ;Z(hip —hp)(hig —hg) = Ggp . (5.24)
=1 =1

Die Redundanz betrdgt r = n — 1, weil nur der Mittelwert als Unbekannte geschétzt wird. Die positive Wurzel

der Varianz (5.23) ist identisch mit der Standardabweichung aus (5.14). Aus den Varianzen und der Kovarianz

148t sich die Korrelation der Punkte P und @ berechnen mit

fpg = =L wobei —1< jpg <1 . (5.25)

A A

Op0yq

Fiir ein Gitter mit g Punkten bietet sich die Matrizenschreibweise an. In die Matrix Hy, ;) = (hy) mit k¥ =

1,...,9 werden spaltenweise g Datensétze mit je n Meereshthen gestellt
h11 h12 v hlg
H = (hy) = : o . (5.26)
hni hn2 .. hpg

Die Datensitze miissen gleich grof} sein, d.h. fiir jeden Gitterpunkt miissen zu allen n Zeitpunkten Meflwerte
vorliegen. Die Mittelwerte (5.13) werden in die Matrix I:I(,w) geschrieben, wobei die Matrix H aus n identischen
Zeilen besteht, da die Werte fiir jeden Gitterpunkt iiber alle Zeitpunkte gemittelt werden. Die Residuenmatrix
\A/'(M,) wird aus

V=-H-H (5.27)
gebildet und hat die Form
’ljl]_ /&12 .. /i)]_g
Vi= oo ] (5.28)
U1 Onz oo Ony

Bei (5.27) handelt es sich um ein multivariates Ausgleichungsmodell [KocH 1997] (S. 260), denn die Beobach-
tungsmatrix H enthilt g Datensiitze, fiir die gleichzeitig die jeweiligen Mittelwerte geschitzt werden. Daher
lautet das zu dem Funktionalmodell (5.27) gehorende stochastische Modell

D(vecH) =3 ®1 . (5.29)

Die Rechenregeln des Kronecker Produkts ® sind im Anhang erklirt. Die Varianz—Kovarianzmatrix f)(g,g) folgt,
aufgrund von (5.23, 5.24), aus der quadratischen Form

. V'V
Y = — r=mn-—1 (5.30)
mit
01 012 O1g
E=1 : : (5.31)
Gg1 Og2 G;
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Nach (5.25) zeigen sich in 3 die Korrelationen der residuellen Hohen zwischen den Gitterpunkten. Sind die
Nebendiagonalelemente ungleich Null, sind die g Ausgangsdatensiitze korreliert.

Die Matrix 3 wird aus der Matrix V berechnet und besitzt maximal den Rang rgf] =r. Da ¥ aus g Zeilen
und g Spalten besteht und falls mit g > r gleich viele oder mehr Gitterpunkte g als Zeitpunkte n vorliegen,
handelt es sich um eine singuldre Matrix. Die Kovarianzmatrix ist daher nur positiv semidefinit [KocH 1997]
(S. 109), d.h. es gibt neben positiven Diagonalelementen auch Diagonalelemente gleich Null.

Eigenwertzerlegung von pSF

Die Korrelationen der Ausgangsdaten berechnen sich aus Gleichung (5.25) und sind im allgemeinen von Null
verschieden. Mit einer Hauptkomponentenanalyse werden diese Korrelationen beseitigt, indem man die Varianz—
Kovarianzmatrix ZAJ(g,g) mit Hilfe einer orthogonalen Transformationsmatrix Ry, ) so umformt, daf} eine Dia-
gonalmatrix A, ) entsteht

A =R3¥R mit RR=RR =1 . (5.32)
Bei dieser Zerlegung der Varianz—Kovarianzmatrix handelt es sich um eine FEigenwertzerlegung
[BRONSTEIN und SEMENDJAJEW 1980]. Die entstandene Diagonalmatrix A enthilt die Eigenwerte \,, die Ma-

trix R die zugeordneten Eigenvektoren r,. Der Zusammenhang zwischen Eigenwerten und Varianzen folgt aus
der Spur (Summe der Hauptdiagonalelemente) spA unter Beriicksichtigung von (5.32)

spA = sp(R'ER) = sp(RR'Y) = sp¥ . (5.33)
Die Summe der Varianzen iiber alle Gitterpunkte ist somit gleich der Summe aller Eigenwerte
g
Yoot =N . (5.34)
p=1 p=1

Daher représentiert der maximale Eigenwert den grofiten Anteil der Gesamtvarianz Ef}:l &12,. Die Eigenwerte
lassen sich der Grofle nach sortieren

M>X> >N > >20=0 . (5.35)

Die kleinen Eigenwerte geben meist nur noch das Mefirauschen wieder und es gilt A,y = - = A; =0, da A
positiv semidefinit ist.

Empirische Orthogonal-Funktionen (EOF)

Jedem Eigenwert ist ein Eigenvektor zugeordnet. Die Eigenvektoren werden in der Eigenvektormatrix R analog
den entsprechenden Eigenwerten sortiert

T Ti2 ... Tig

Tgr Tg2 ... Tgg
Die Matrix R = (ry) mit k = 1,..., g enthélt wegen R'R = I zueinander orthogonale Eigenvektoren ryy 1)

1"1 = (7"11>T21>--->7“g1)

1"2 = (7"12>T22>--->7“g2)

In der Literatur werden diese Eigenvektoren auch empirische Orthogonal-Funktionen (EOF) genannt. Empi-
risch, da die Kovarianzmatrix 3 nach (5.30) aus den Daten ermittelt wird.

Hauptkomponenten

Die Hauptkomponenten folgen aus der Erweiterung von V um RR' =1

V = VRR/
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Fihrt man eine Matrix Z(, 4) mit
Z = VR (5.36)

ein, lautet die Residuenmatrix
V = ZR' = ) zr, . (5.37)

Die Elemente der Matrix Z = (z;) werden Hauptkomponenten genannt. Da sie die zeitliche Verteilung der
Daten wiedergeben, wird im folgenden auch von Zeitkomponenten gesprochen.

Dispersionsmatrix der Hauptkomponenten

Die Dispersionsmatrix der Elemente von Z (5.36) ergibt sich nach dem Fehlerfortpflanzungsgesetz (FFG). Das
FFG [KocH 1997] (S. 108) erlaubt allgemein aus Varianzen und Kovarianzen eines Zufallsvektors x die Varianzen
und Kovarianzen von Funktionen y = y(x) des Zufallsvektors x abzuleiten. Das FFG gilt allgemein fiir eine
Beziehung

y = Ax (5.38)

mit bekannter Dispersionsmatrix D(x) des Vektors x und einer Matrix A konstanter Koeflizienten. Man erhélt
dann durch Fehlerfortpflanzung die Dispersionsmatrix D(y) des Zufallsvektors y zu

D(y) = AD(x) A’ . (5.39)

Die Gleichung (5.36) besteht jedoch nicht aus Vektoren, wie in der oben dargestellten Form, sondern aus drei
Matrizen Z(, 4y, V(n,g) und R, 4. Um das FFG anwenden zu kdnnen, behilft man sich des vec-Operators, der
aus einer rechteckigen Matrix Z,, ,) einen Vektor vecZ,, 1) macht, indem alle Spalten untereinander geschrieben
werden [KocH 1997] (S. 44). Wendet man den vec—Operator auf Gleichung (5.36) an, ergibt sich

vecZ = vec(VR) = (R'®1) vecV (5.40)

mit dem Kronecker Produkt ® und der Einheitsmatrix I, ,) [GRAFAREND und SCHAFFRIN 1993] (S. 419).
Aus dieser Form 148t sich mit dem Fehlerfortpflanzungsgesetz (5.39) die zugehorige Dispersionsmatrix D(vecZ)
errechnen

D(vecZ) = (R'®1I) D(vecV) (R’ ® 1) . (5.41)

Die Dispersionsmatrix D(vecV) berechnet sich aus (5.27) und reduziert sich fiir lange Beobachtungsreihen
ndherungsweise zu

D(vecV) = ¥ o1 (5.42)

[ScHMIDT 1999], mit der Varianz—Kovarianzmatrix ﬁ)(g,g) aus (5.30). Die Matrix (5.42) setzt man in Gleichung
(5.41) ein und erhélt

D(vecZ) = (R'®I) (T ®I) (R'ol) . (5.43)
Wegen (R’ ® I) = (R ®1I) (siehe Rechenregeln im Anhang) wird obige Gleichung folgendermaflen umgeformt

D(vecZ) = (R'®1) (Z®I) (R®I)
= (RE@I) (ReI)
= (RER)®1 . (5.44)

In der letzten Zeile 1d8t sich der erste Faktor des Kroneckerprodukts wegen der linken Gleichung von (5.32)
durch die Diagonalmatrix A, ;) ersetzen und man erhilt das Ergebnis zu

D(vecZ) = A®I . (5.45)
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Ausgeschrieben sieht die Diagonalmatrix D(vecZ) g, ng) folgendermafien aus

I 0 ... 0
0 XI ... 0
D(VeCZ)(ngmg) = . (5.46)
0 0 ... )\I

Da D(vecZ) Blockdiagonalstruktur besitzt, sind die aus (5.36) resultierenden g Datensétze zj unkorreliert,
im Gegensatz zu den nach (5.29) korrelierten g Datensétzen hy (5.26). Die Dispersionsmatrix (5.46) wird in
Kapitel 6 zur Stiitzung der Schitzung der Hauptkomponenten verwendet.

Eigenmodi

Die Daten werden, wie erwidhnt, durch eine Hauptkomponentenanalyse in rdumliche und zeitliche Strukturen
zerlegt. Die Vektoren rj geben das rdumliche Verhalten und die Hauptkomponenten, die Elemente der Matrix
Z = (z), das zeitliche Verhalten der Daten wieder. g Ausgangsdatensitze werden in g Strukturen zerlegt. Die
einzelnen Strukturen werden FEigenmodi genannt. r; und z; sind die Empirische Orthogonal-Funktion und
der Vektor der Hauptkomponenten des ersten Eigenmodus, r» und z, die des zweiten Eigenmodus usw.. Der
erste Eigenmodus hat den groften Informationsgehalt, weil ry und damit auch z; dem grofiten Eigenwert A;
zugeordnet sind.

Approximation

Durch eine Beschréinkung der Zahl der Eigenmodi 148t sich die Datenmenge verringern. Der gewiinschte Ap-
proximationsgrad bestimmt die Anzahl d der dominanten Eigenwerte \,, die zur Darstellung der Information
verwendet werden sollen. Aus Gleichung (5.34) berechnet sich die Anzahl d fiir eine Approximation von z.B.
80 %

d—1 d
A A

25_1 Az; <08< Z]g)—l A12? (5.47)
p=1 UP p=1 ap

Zur Approximation wird V4 aus den ersten d Summanden von (5.37) berechnet. Daraus folgt eine genédherte
Residuenmatrix V4 fiir den vorgegebenen Approximationsgrad zu

d
Vd = Z Zkl‘;c . (548)
k=1
Die Approximation H der Beobachtungen H erfolgt entsprechend Gleichung (5.27) durch
. o B d
H=H+V, = H+) =nr}, . (5.49)
k=1

Die Beobachtung h;), fiir einen Punkt P zu einem bestimmten Zeitpunkt ¢; wird mit der Summe von d Eigenmodi
durch

d
hip = hy + ziarp1 + zi2Tp2 + o + ZiaTpa = hyp + Zzikrpk mit d<n (5.50)
k=1

approximiert. Die n Zeitpunkte, g Gitterpunkte und d Eigenmodi des gewiinschten Approximationsgrades be-
stimmen die zur Berechnung einer Meereshéhe ﬁip notwendige Anzahl an Parametern dn+dg+g = dn+(d+1)g.
Die Meereshohen konnen allerdings nur zu den Zeitpunkten, aus denen die Hauptkomponenten gerechnet wor-
den sind, zuriickgerechnet werden. Zum Beispiel gelten die Hauptkomponenten fiir die Topex/Poseidon-Daten
jeweils fiir 10 Tage. Ist eine Meereshohe zu einem beliebigen Zeitpunkt ¢; gesucht, muf3 aus den benachbarten
Komponenten interpoliert werden. Eine Beschrinkung auf die grofiten Eigenwerte bietet die Moglichkeit, die
Menge der Ausgangsdaten auf ein gewiinschtes Maf} zu reduzieren. Die Reduktion der Datenmenge bei geringem
Informationsverlust ist der wesentliche Vorteil der Hauptkomponentenanalyse. Nachteile der Hauptkomponen-
tenanalyse sind jedoch der grole Rechenaufwand fiir die Transformation, sowie die Tatsache, daf3 fortan nicht
mehr mit Originaldaten gearbeitet wird.

Handelt es sich um groflie Datenmengen mit entsprechend grofier Matrix 3, so ist eine Eigenwertzerlegung nu-
merisch sehr aufwendig. Hier ist es zweckméfiger, anstelle der Eigenwertzerlegung der Varianz—Kovarianzmatrix
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2, eine Singuldrwertzerlegung der Residuenmatrix \ durchfiihren, und daraus Eigenwerte und Eigenvekto-
ren abzuleiten. Da mindestens g —n Eigenwerte gleich Null sind, geniigt eine Bestimmung von n Singulidrwerten.

Singuldrwertzerlegung von V:

Bei der Durchfiihrung einer Singulidrwertzerlegung wird die transponierte Residuenmatrix A% (¢9,n) In drei Ma-
trizen

V' = RyWU' (5.51)
zerlegt, unter den Bedingungen, dafl
RiR1 = I, und U'U =1 (5.52)

gilt. Es entstehen eine Matrix Ry, ,,), eine Diagonalmatrix W, ) der Singuldrwerte, und eine Matrix Uy, ,,).
Um den Zusammenhang mit der Eigenwertzerlegung (5.32) zu erkennen, wird die Matrix der Eigenvektoren
R, in die zwei Matrizen R; und R unterteilt. In R1(g,n) stehen die zu den ersten n Eigenwerten, gesammelt
in Aj, gehdrenden Eigenvektoren und in Rg( ) die zu den restlichen Eigenwerten, die gleich Null sind,
gehorenden Eigenvektoren

9.9—n

R = [Rl RZ] . (5.53)

Lost man (5.32) nach 3 auf, folgt mit (5.53)
o Ay O R/
3 = RAR' = [R1 Ry] { 0 0} {Rﬂ = RiAR) . (5.54)
A enthilt die ersten n der Grofle nach sortierten Eigenwerte. Gleichung (5.51) eingesetzt in (5.30), ergibt wegen
der zweiten Gleichung in (5.52) fir X

. R, WU UWR)/ R{W2R/
» =2 . L= 1r1. (5.55)

Der Vergleich der rechten Terme von (5.54) und (5.55) liefert den Zusammenhang der Singuldr— und der Eigen-
werte
W2

Die Singulérwerte w; der Diagonalmatrix W lassen sich also mit

2
wi

Ai = - r=n-1, i=1,..,n (5.57)

in die Eigenwerte A; der Diagonalmatrix A; umrechnen.

Im néichsten Abschnitt wird sich zeigen, dafl die EOF die Amplituden und die Hauptkomponenten die Phasenlage
der Variabilitit enthalten. Die nach Kapitel 5.2.2 erstellten Meereshohenraster der Topex/Poseidon und POCM-
Daten werden mit der Hauptkomponentenanalyse untersucht und den Ergebnissen der rms-Variabilitit (aus
Abschnitt 5.2.2.1) und der harmonischen Analyse (aus Abschnitt 5.2.2.2) gegeniibergestellt.

5.3 Anwendung der Methoden

5.3.1 Topex/Poseidon—Daten

In dieser Arbeit werden die Daten der Satellitenmission Topex/Poseidon verwendet. Da es fiir Altimeterda-
ten keine festen Standards (Formate) gibt, werden die Schritte der Vorprozessierung der Altimetermefidaten
erldutert.

Die Topex/Poseidon-Daten werden von Aviso (Archiving, Validation and Interpretation of Satellites Oceano-
graphic data) bezogen. Aviso ist eine von der franzosischen Raumfahrbehorde CNES gegriindete Institution mit
Sitz in Toulouse (Frankreich), die die Daten von Satelliten, die ozeanographisch relevante Mefidaten liefern,
verwaltet, autbereitet und verteilt. Die ersten Topex/Poseidon—-Daten waren 1995 von [Aviso 1992] erhéltlich.
Eine CD-Rom (650 MByte Speicherplatz) beinhaltete zwei Satellitenzyklen (ca. 500 MByte) und Dateien mit
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Korrektur Topex/Poseidon

Orbit NASA JGM33Orbit

Tonosphére Zweifrequenzaltimeter fiir Topex/ Doris fiir Poseidon
Troposphire (trocken) von ECMWF*

Troposphire (feucht) von TMR Radiometer

Ozeangezeiten CSR3.0 [EANES und BETTADPUR 1995]
Erdgezeiten [CARTWRIGHT und TAYLER 1971]
Polgezeiten angewendet

Meereszustand BM4 Formel [GASPAR et al. 1994]

Inverser Barometereffekt von ECMWF

Tab. 5.2: von Aviso verwendete Korrekturmodelle [AvISO 1996Db].

Kreuzungspunkten (ca. 37 KByte), Bahnephemeriden (ca. 43 KByte) und Korrekturtermen (vgl. Abschnitt 3.3)
zu den Beobachtungen. Desweiteren wurden Informationen iiber Telemetrie, Inbetriebnahme der Instrumente
und die Oszillatordrift, sowie tiber die Qualitéit der Altimetermessung und der geophysikalischen Parameter
mitgeliefert. Instrumentelle Korrekturen (Kalibrationsfehler) und Bahnungenauigkeiten (Dopplerdrift) waren
bereits berticksichtigt und die Altimetermefdaten auf das Satellitenmassenzentrum reduziert. Das Anbringen
der mitgelieferten Korrekturterme reduzierte die gewaltige Datenmenge (ca. 250 MByte pro Satellitenzyklus)
auf ein Hundertstel (ca. 2.5 MByte).

Seit November 1996 verdffentlicht Aviso korrigierte Meereshshen (CORSSH?: Corrected Sea Surface Heights)
[AviSO 1996b], die bereits um all die genannten Effekte korrigiert und auf ein Referenzellipsoid bezogen sind.
Die dabei verwendeten Modelle und Korrekturen sind in Tabelle 5.2 zusammengestellt. Als Referenz wurde von
Aviso das Topex Ellipsoid der NASA mit einem dquatorialen Radius von 6378.1363 km und einer Abplattung
von f=1/298.257 gewihlt. In den Dateien sind die MeBwerte sekundenweise mit Linge, Breite, korrigierter
Meereshohe, einer mittleren Meeresoberfliche und der inversen Barometerkorrektur angegeben. Die Zuordnung
der Zyklennummer zum Datum findet man im Anhang in Tabelle 1.

5.3.2 Zusammenstellung der Ergebnisse

Mit den in den vorigen Abschnitten beschriebenen Verfahren werden die Topex/Poseidon-Altimeterdaten und
die hydrodynamischen Daten des Simulationsmodells Parallel Ocean and Climate Model (POCM) untersucht.
Als Eingabedaten dienen die nach der in Abschnitt 5.2.2 beschriebenen Methode auf ein 1° x 1°-Gitter interpo-
lierten Meereshthenraster. Dabei werden die Altimeterdaten und die hydrodynamischen Daten gleichermafien
behandelt.

Die Abb. 5.3 zeigt die aus Topex/Poseidon—Altimeterdaten eines Jahres abgeleiteten mittleren Meereshthen.
Die Konturlinien sind aus einem Meereshohenraster mit einer 1° x 1°~Auflosung ermittelt. Eine Gitterweite von
1° entspricht gem&f

dA[km] = ?;%R cos dA[°] und dplkm] =

™

dpl® .
s Rdgl’] (5.58)
einer riumlichen Auflosung von ca. 20/55 km bei £80°/60° Breite bzw. 111 km am Aquator. Folglich konnen
Strukturen, die groBer als ungefihr 100 km sind, aufgelost werden. Die Meereshohen iiber dem Referenzellipsoid
in Abb. 5.3 entsprechen bis auf die Meerestopographie, von £ 2 m, dem Geoid.

Die erstellten Meereshohenraster werden mittels des in Abschnitt 2.3 beschriebenen Hypothesentests auf Aus-
reifler untersucht. Die Hohen werden dazu mit ihrem Median verglichen und gefundene Ausreifler durch den
Medianwert ersetzt. Der Median ist der mittlere Wert einer der Grofle nach geordneten Beobachtungsreihe. Im
Gegensatz zum arithmetischen Mittel bleibt der Median von Ausreiflern weitgehend unbeeinflufit [SAcHS 1974]
(S.74). Um die halb— und ganzjihrigen Schwankungen der Meeresoberfliiche nicht zu glitten, wird der Median-
wert iiber einen moglichst kurzen Zeitraum berechnet. Bei Topex/Poseidon wird er iiber eine Reihe von fiinf

3 Joint Gravity Model 3 [TAPLEY et al. 1996]

4 BEuropean Center for Medium-range Weather Forecast

5 The CORSSH products are supplied by the CLS Space Oceanography Division, Toulouse, France [AvisO 1996,
LETRAON et al. 1995, LETRAON und OGOR 1998]. The ERS products were generated as part of the proposal ’Joint analysis
of ERS-1,ERS-2 and TOPEX/POSEIDON altimeter data for oceanic circulation studies selected in response to the Announce-
ment of Opportunity for ERS-1/2 by the European Space Agency (Proposal code:A02.F105).’
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Abb. 5.3: Mittlere Meereshéhen (m) tiber einem Referenzellipsoid aus Topex/Poseidon-Daten des Zeitraumes
1.1.1994 bis 31.12.1994.

Zyklen, d.h. iiber einen Zeitraum von 50 Tagen gebildet. Als Signifikanzniveau fiir den Ausreiflertest wurde
a = 0.10 gewéhlt.

Die Topex/Poseidon-Daten (siche Abschnitt 5.3.1) erstrecken sich tiber einen Zeitraum von ca. fiinf Jahren,
vom 23.9.1992 bis zum 29.12.1997 (Zyklus 2 bis 195). Die hydrodynamischen Daten POCM liegen iiber einen
Zeitraum von zehn Jahren vor, vom 1.1.1987 bis zum 31.12.1996.

rms—Variabilitéat

In der Abb. 5.4 sind die rms—Variabilitéiten nach der in Abschnitt 5.2.2.1 beschriebenen Methode fiir
Topex/Poseidon-Daten (links) und POCM-Daten (rechts) nebeneinandergestellt. Die Altimeterdaten zeigen
Schwankungen mit Maximalwerten von 20 ¢cm und vereinzelten Spitzen bis zu 30 cm, wihrend die POCM-
Daten generell geringere Werte aufweisen. Die Strukturen der Simulationsdaten POCM sind wesentlich ruhiger
und glatter als die der gemessenen Topex/Poseidon—Daten. Beide Bilder weisen den Golfstrom, den Kuroschio
und den Agulhasstrom als Gebiete mit stérkster Variabilitét aus. In dem Altimeterbild ist auflerdem der dquato-
riale Gegenstrom im Pazifik deutlich zu sehen. Eine scheinbar grofle Variabilitét zeigt sich an den Tiefseegrdben
und —bergen. Diese ist jedoch nicht auf Meeresspiegelschwankungen zuriickzufiihren, sondern auf die Auswir-
kung der sehr bewegten Bodentopographie. Grofie Neigungen des Meeresgrundes spiegeln sich, wie auch in Abb.
4.1 zu sehen ist, in abgeschwichter Form an der Meeresoberfliche wider. Wegen der Ungenauigkeit der Bahn-
spurwiederholung, des groflen Spurenabstandes von Topex/Poseidon und einer Gittergrofie von 1° x 1° streuen
die gemessenen Altimeterdaten dort stérker.
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Abb. 5.4: rms—Variabilitit der Topex/Poseidon—Daten (links) und der POCM-Daten (rechts) [cm].

Harmonische Analyse

Die beiden Datensétze werden mit einer harmonischen Analyse (siehe Abschnitt 5.2.2.2) auf eine Jahresschwin-
gung mit einer Periode von T' = 365.25 Tagen und eine Halbjahresschwingung mit einer Periode von 7' = 182.625
Tagen untersucht. In Abb. 5.5 zeigen die oberen Darstellungen die Amplitude und die unteren die zugehorigen
Phasenlagen an jedem Gitterpunkt. Die Amplitudenwerte geben den Betrag der grofiten Variabilitiit, die Pha-
senwerte den zugehorigen Zeitpunkt an. Links ist die Jahresschwingung der Topex/Poseidon—Daten und rechts
die Jahresschwingung der POCM—-Daten dargestellt.
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Abb. 5.5: Jahresschwingung der Topex/Poseidon—Daten (links) und der POCM-Daten (rechts) aus der harmo-
nischen Analyse. Amplitude (cm) (oben) und Phasenlage (Tag des Jahres) (unten).

Die Jahresschwingung hat bei den Altimeterdaten Amplituden bis maximal 20 ¢cm und bei den hydrodynami-
schen Daten bis 12 cm. Auf den offenen Ozeanen treten Amplituden bis zu 8 cm auf der Nordhalbkugel und
bis zu 5 cm auf der Siidhalbkugel auf. Diese Gréfenordnungen stimmen mit den Angaben von [KNUDSEN 1994]
und [ANZENHOFER und GRUBER 1998] iiberein. Auf der Nordhalbkugel sind die Amplituden im Mittel um zwei
Zentimeter grofler als auf der Stidhalbkugel. Mit den grofiten Amplituden von 10 bis 11 cm treten die westlichen
Randstrémungen, wie der Golfstrom und der Kuroschio, sowie der dquatoriale Gegenstrom deutlich hervor.
Teilweise sind diese Stromungen nochmals mit Wirbeln von bis zu 8 cm iiberlagert. Die Phasenlage zeigt ein
unterschiedliches Verhalten von Nord— und Stidhalbkugel. Die Sonne heizt das Wasser im Sommer auf, wodurch
sich dieses ausdehnt und der Meeresspiegel im Herbst, d.h. auf der Nordhalbkugel im September und auf der
Siidhalbkugel im Mirz, die maximale Auslenkung erreicht. Im Winter ist das Gegenteil der Fall. Im Bereich der
Antarktis ist die aus den Altimeterdaten abgeleitete Phasenlage nicht aussagekriiftig, da in diesem Gebiet wegen
grofler Eisflichen zu wenige MeBwerte vorliegen und damit auch keine Amplituden geschétzt werden konnten.

Die Halbjahresschwingung hat hingegen kaum signifikante Amplitudenwerte und eine stark wechselnde Phasen-
lage. Daher wird auf die Darstellung der Halbjahresperiode verzichtet.

Im Vergleich der Topex/Poseidon— und der POCM-Bilder stimmen die grofriumigen Strukturen generell
iiberein. Bei den Topex/Poseidon—Daten zeigen sich jedoch, ebenso wie in der rms—Variabilitit, mehr Details,
wihrend die auf POCM-Daten basierenden Ergebnisse einen ruhigeren Verlauf mit geringeren Amplituden
zeigen. Auch der dquatoriale Gegenstrom ist in den Ergebnissen der harmonischen Analyse aus den Altimeter-
daten deutlich sichtbar.

Hauptkomponentenanalyse

In der Hauptkomponentenanalyse (sieche Abschnitt 5.2.2.3) werden die Daten in rdumliche und zeitliche Struk-
turen (Eigenmodi) zerlegt. Die rdumliche Struktur wird durch die Raumkomponente und die zeitliche Struktur
durch die Hauptkomponente repriisentiert. Die ersten vier Eigenmodi aus Topex/Poseidon-Daten sind in Abb.
5.6 und aus POCM-Daten in Abb. 5.7 dargestellt.

Die Zeitreihen erstrecken sich bei Topex/Poseidon iiber 2000 Tage mit Beginn am 23.9.1992 und bei POCM iiber
3650 Tage mit Beginn am 1.1.1987. Die POCM Zeitreihe wurde bewuft fiir einen ldngeren Zeitraum gewdihlt,
damit die Geosat—Mission zumindest teilweise in den Zeitrahmen fillt. Fir das langfristige Ziel sollen die Geosat—
Daten zu einer langen Beobachtungsreihe beitragen. Wie in Abschnitt 6.1.3 gezeigt wird, sind die Ergebnisse
der EOF-Analysen der POCM-Daten nahezu unabhéingig von der Lénge der Zeitreihe. Die Grauwertbilder
zeigen die Empirischen-Orthogonal-Funktionen (EOF), d.h. die rdumlichen Komponenten, und die darunter
liegenden Kurven die zugehotrigen Hauptkomponenten, d.h. die Zeitkomponenten. Die Raumkomponente gilt
fiir den ganzen Zeitraum, die Zeitreihe fiir das ganze Gitter. Zu einem beliebigen Zeitpunkt aus der Zeitreihe
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Abb. 5.6: Réumliche (Grauwertbilder) und zugehdrige zeitliche Komponente (Kurven) des 1. Eigenmodus (links
oben), des 2. Eigenmodus (rechts oben), des 3. Eigenmodus (links unten) und des 4. Eigenmodus (rechts unten)
der Topex/Poseidon-Daten (1992-1997) iiber ein 1° x 1°-Gitter. Das Produkt aus der rdumlichen und der
zeitlichen Komponente gibt die Variabilitit in [m] wieder.

kann eine Gitterh6he durch Multiplikation der entsprechenden Raum— und Hauptkomponente berechnet werden.
Die Bilder sind nur iiber die Produkte von Raum- und Hauptkomponente vergleichbar. Das Produkt aus den
Altimeterdaten und das aus den POCM-Daten hat die Einheit Meter.

Die Raumkomponenten der ersten vier Eigenmodi (in Abb. 5.6) nehmen Werte zwischen -0.03 und 0.04 an. Mul-
tipliziert mit den Zeitkomponenten der zugehérigen Eigenmodi, die Werte zwischen + 10 einnehmen (Abb. 5.6)
ergibt das eine Schwankung des Meeresspiegels von unter 30 cm. Der ersten drei Eigenmodi der Topex/Poseidon—
Daten (in Abb. 5.6) zeigen in der Raumkomponente die grofien Stromungen (dquatoriale Gegenstrémung, Golf—
und Kuroschiostrom) mit einer Jahresschwingung in der Hauptkomponente. Damit ist eine Ubereinstimmung
der Raumkomponente mit den Amplituden der Jahresschwingung aus der harmonischen Analyse und der Haupt-
komponente mit der Phasenlage zu erkennen, wie weiter unten gezeigt wird. Die Raumkomponente des dritten
Eigenmodus zeigt besonders die dquatoriale Gegenstromung, wihrend die Raumkomponente des vierten Eigen-
modus keine nennenswerten Strukturen mehr zeigt. Der erste Eigenmodus der POCM-Daten (in Abb. 5.7) zeigt
eine ansteigende Zeitreihe. Das Einlaufen des Ozeanmodells ist also dominant. Simulationsmodelle benotigen
eine gewisse Vorlaufphase, um einen stationéren stabilen Zustand zu erreichen. Der zweite Eigenmodus stimmt
hauptséchlich mit einer Jahresschwingung der Hauptkomponente mit der Jahresperiode aus der harmonischen
Analyse iiberein.

In Tabelle 5.3 sind die Anteile der Eigenmodi am Gesamtinformationsgehalt in Prozent angegeben. Spalte 3
und 5 geben die Summe der Prozente der Eigenmodi an. In aufsteigender Reihenfolge der Eigenmodi nimmt
der Informationsgehalt der Eigenmodi ab, d.h. der Prozentgehalt sinkt und die Prozentsumme steigt langsamer
an. Die hoheren Eigenmodi sind aufgrund der geringeren Prozentanteile nicht mehr so aussagekriftig und daher
nicht mehr dargestellt.

Fiir eine Approximation der Meereshohen von ca. 80% werden bei dem POCM-Datensatz die ersten 15
Eigenmodi und beim Topex/Poseidon-Datensatz die ersten 52 Eigenmodi benttigt. Um Meeresspiegelbewe-
gungen aus Topex/Poseidon-Daten mit dem gleichen Approximationsgrad zu modellieren sind wesentlich mehr
Eigenmodi notwendig, da gemessene Daten vielfiiltigere Information als simulierte Daten (POCM) besitzen.
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Abb. 5.7: Réumliche (Grauwertbilder) und zugehdrige zeitliche Komponente (Kurven) des 1. Eigenmodus (links
oben), des 2. Eigenmodus (rechts oben), des 3. Eigenmodus (links unten) und des 4. Eigenmodus (rechts unten)
der POCM-Daten (1987-1996) iiber ein 1° x 1°~Gitter. Das Produkt der rdumlichen und zeitlichen Komponente
gibt die Variabilitidt in [m] wieder.

Vergleich der Methoden

Die rms—Variabilitét hat den einfachsten Modellansatz. Die gesamte Varianz wird {iber die Streuung angegeben.
Als allereinfachstes Modell dient sie nur zur Uberpriifung und Beurteilung der Ergebnisse aus den beiden anderen
Methoden.

Die harmonische Analyse modelliert Meeresspiegelbewegungen nach fest vorgegebenen Schwingungen, wihrend
die Hauptkomponentenanalyse alle Bewegungen erfaflt. Die harmonische Analyse basiert auf physikalischen
Vorkenntnissen, d.h. bekannte Schwingungen werden untersucht. Die Ergebnisse sind gut zu interpretieren. Bei
der Hauptkomponentenanalyse hingegen, als einem rein statistischen Verfahren, werden die vorherrschenden
Bewegungen in dominante Strukturen zerlegt, die fiir das ganze Untersuchungsgebiet zutreffen. Um eine Ver-
gleichbarkeit zwischen den harmonischen Schwingungen und den Eigenmodi der EOF-Analyse zu gewéhrleisten,
miissen durch eine Kreuzkorrelation die zugeordneten Eigenmodi, die gleiche Bewegungen wie die harmonische
Analyse charakterisieren, festgestellt werden.

Die Raumkomponente r; der Hauptkomponentenanalyse ist hoch korreliert mit der Amplitude der Jahres-
schwingung der harmonischen Analyse. Dies l#8t sich aus einem Vergleich von (5.21) mit (5.37) zeigen. Setzt
man fiir (5.21) nur eine Schwingung mit K = 1 an und verwendet die Form der Schwingungsgleichung (5.16),
lautet die Gleichung einer harmonischen Schwingung unter Vernachléssigung des linearen Terms Dt

Rip + 0ip = Dop + Chpcos (wit; — Prp) - (5.59)

Die Konstante Dy, in (5.59) entspricht dem Mittelwert, der auf die linke Seite gebracht mit den Beobachtun-
gen h;, zu den Zeitpunkten i = 1,...,n die Residuen V(nﬂ) = (hip — ﬁop) gemif (5.27) fir p = 1,...,9
ergeben. Die Phasen ¢, sollen ortsunabhéngig durch einen Mittelwert ¢; ersetzt werden. Die Gleichung der
Jahresschwingung lautet damit

ﬁip = élp COS (wlt,- — (,01) . (560)
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Eigenmodus Prozent- Prozent- Prozent- Prozent-
anteil POCM | summe POCM | anteil T/P | summe T/P
1 26.67 26.67 31.65 31.65
2 15.55 42.22 8.36 40.02
3 9.77 51.99 4.56 44.57
4 6.41 58.40 3.85 48.42
5 6.00 64.40 2.62 51.03
6 2.67 67.07 2.19 53.22
7 2.24 69.30 1.83 55.05
8 1.96 71.26 1.54 56.59
9 1.76 73.02 1.40 57.99
10 1.52 74.53 1.22 59.20
11 1.43 75.97 1.06 60.26
12 1.38 77.35 0.99 61.26
13 1.22 78.57 0.94 62.19
14 1.03 79.59 0.88 63.07
15 0.93 80.52 0.84 63.90
49 0.29 79.32
50 0.29 79.61
51 0.28 79.90
52 0.28 80.17

Tab. 5.3: Prozentanteil und -summe der einzelnen Eigenmodi fiir einen globalen POCM- und Topex/Poseidon
(T/P)-Datensatz der Abb. 5.7 und 5.6 bis zum Approximationsgrad von 80%.

Schwingungen/ || harmonische | Hauptkomponenten—
Eigenmodi Analyse Analyse
1 10 000 10 150
2 20 000 15 300
5 50 000 30 750
10 100 000 56 500
30 300 000 159 500
50 500 000 262 500

Tab. 5.4: Anzahl der Variablen, die zur Berechnung der Meereshche bendtigt werden.

Als grobe Néherung ist dies nach Abb. 5.5 global moglich, da auf der Nord— bzw. Stidhalbkugel die Phasenlage
annédhernd gleich, jedoch um etwa 180 Tage versetzt ist. Durch die Verwendung eines globalen Mittelwertes ¢;
der Phase nehmen die Amplituden auf der Stidhalbkugel negative Werte an. Auch die Raumkomponenten in
Abb. 5.6 besitzen negative Werte. In Matrizenform wird damit aus (5.60)

V=dgé¢ , (5.61)
wenn dy,) = (cos(wit; — 1)) gesetzt wird und &,y = (C1p) gilt. Anhand Geichung (5.37) folgt aus der
Hauptkomponentenanalyse der erste Eigenmodus aus

Vi =z 1} (5.62)
Vergleicht man nun (5.61) mit (5.62), zeigt sich unter der Annahme V & V1, daB die Raumkomponente r; bis auf
eine Konstante dem Vektor der Amplituden &; und der Vektor der Zeitkomponenten z; des ersten Eigenmodus
dem Term d;, d.h. der zeitlichen Variation, entspricht. Der Hauptanteil der Bewegung des Meeresspiegels wird
durch eine Jahresschwingung abgedeckt. Wird also mit der harmonischen Analyse nur eine Jahresschwingung
angesetzt, reprisentiert mit den vorangegangenen Uberlegungen der erste Eigenmodus den Hauptanteil der
jéhrlichen Schwankung des Meeresspiegels. Hohere Eigenmodi kénnen jedoch auch Anteile der Jahresbewegung
enthalten.

Zur Modellierung einer Schwingung mit der harmonischen Analyse ist der Rechenaufwand genau so grofl wie
fiir einen Eigenmodus mit der Hauptkomponentenanalyse. Allerdings sind mehr Eigenmodi zur Erfassung der
Variabilitéit als feste Schwingungen notwendig. An einem Beispiel mit Topex/Poseidon-Daten auf einem Gitter
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mit g = 5000 Punkten und n = 150 Satellitenzyklen (d.h. 150 Zeitpunkten) wird die Anzahl der Parameter,
die zur Berechnung der Meeresh6hen aus den Verfahren der harmonischen und der Hauptkomponenten—Analyse
bendtigt werden, in Tabelle 5.4 zusammengestellt. Mit zunehmender Zahl an Schwingungen und Eigenmodi
zur Modellierung der Meereshohen wird das Verhéltnis der Parameteranzahl fiir die Hauptkomponentenanalyse
glinstiger.

Zusammenfassend ist festzustellen, dal die Hauptkomponentenanalyse giinstiger zur Modellierung der Mee-
resspiegelschwankungen ist, da beliebige Bewegungen des Meeresspiegels aufgefangen werden kénnen. In der
Realitit bewegt sich der Meeresspiegel nicht nur mit festen, bekannten Schwingungen, sondern auch mit zufélli-
gen und willkiirlichen Bewegungen.

Zur kombinierten Schitzung der Meeresspiegelbewegungen mit Schwerefeldkorrekturen in Kapitel 6 stellt sich
die Frage, wie sich die Meereshthen an beliebigen Punkten auflerhalb der Gitterpunkte mit der Hauptkom-
ponentenanalyse approximieren lassen. Da die Meereshohen in einer bestimmten Auflésung auf einem 1° x 1°
Gitter aus den Meereshohenrastern berechnet sind, sind Meereshohen auflerhalb der Gitterpunkte aus benach-
barten Gitterhhen zu interpolieren. Ebenso gelten die Hauptkomponenten nur fiir die Zeitpunkte zu denen sie
berechnet wurden. Bei Topex/Poseidon sind das jeweils alle 10 Tage. Sollen auch auflerhalb dieser Zeitpunk-
te Meereshohen berechnet werden, wie dies bei der Kombination mehrer Missionen notwendig ist, miissen die
Hauptkomponenten interpoliert werden.
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6. Schitzung von Schwerefeldkorrekturen und
Meeresspiegelschwankung

In diesem Kapitel wird die gemeinsame Schitzung von Schwerefeldkorrekturen und Meeresspiegelschwankungen
aus Altimeterdaten beschrieben. Dazu werden aus den Altimetermessungen Kreuzungspunktdifferenzen gebildet.
Kreuzungspunkte sind Schnittstellen zweier sich schneidender Bahnb6gen. Ein voller Umlauf des Satelliten um
die Erde lit sich in einen aufsteigenden und einen absteigenden Bahnbogen aufteilen. Aufsteigende Bahnen
verlaufen von Siid nach Nord und absteigende Bahnen von Nord nach Siid. Wegen der Bahneigenschaften
unterscheiden sich die Bahnfehler auf- und absteigender Bahnen, wie in Abschnitt 4.3 gezeigt wurde. Die zu
zwei Zeitpunkten ¢; und ¢; mit 7,5 = 1,...,n an den Kreuzungspunkten gemessenen altimetrischen Hohen sind
aufgrund von Bahnfehlern Ar¢ aufsteigender Bahnen a (fiir ascending) und Ar? absteigender Bahnen d (fiir
descending), sowie zusétzlich fiir ¢ # j wegen der Schwankung der Meereshohen h; = h(t;) und h; = h(t;)
nicht identisch. Die resultierenden Hohendifferenzen werden Kreuzungspunktdifferenzen AK{J‘]—‘S = AK aé(ti,tj)
genannt, wobei a und 0 wahlweise fiir ¢ und d stehen. Definiert man die Kreuzungspunktdifferenz zu

AKE = (Hyar(t:) — Hate(t:)) — (Hsar(t;) — Hau(t5)) 01

ergibt sich mit Gleichung (3.10) fiir die Kreuzungspunktdifferenz folgende Beziehung zwischen radialen Bahn-
fehlern (Ar® — Ar®) und Meeresspiegelschwankung (h; — h;)

AKG +0 = (A = Ar) + (hi = hy) . (6:2)

Die radialen Bahnfehler lassen sich, wie in Kapitel 4 beschrieben, durch Schwerefeldkorrekturen darstellen. Fiir
die Schétzung der Meeresspiegelschwankung werden kinematische Modellgleichungen nach 5.2.2 benutzt.

Fiir das langfristige Ziel einer Verkniipfung mehrerer Missionen, wie Geosat, ERS1 und Topex/Poseidon ist
die Meeresspiegelschwankung in Kreuzungspunktdifferenzen iiber grofle Zeitrdume zu berticksichtigen und der
Zeitraum zwischen der Geosat und der ERS1 Mission zu iiberbriicken. Dazu kénnen Daten eines hydrodynami-
schen Modells verwendet werden. In dieser Arbeit wird die simultane Schitzung von Schwerefeldkorrekturen und
Meeresspiegelschwankung aus Kreuzungspunktdifferenzen iiber grofle Zeitunterschiede mit den Altimeterdaten
eines Satelliten untersucht. Desweiteren wird die Uberbriickung einer Altimeterdatenliicke mit den Daten des
hydrodynamischen Simulationsmodells POCM (siehe Abschnitt 5.2.1) entwickelt. Fiir die Untersuchungen wur-
de der Datensatz von Topex/Poseidon (siche Abschnitt 5.3.1) verwendet, der mit grofier Genauigkeit tiber einen
langen Zeitraum vorliegt. Um die Uberbriickung einer Datenliicke mit hydrodynamischen Hohen zu iiberpriifen,
wurde kiinstlich eine Liicke in dem vorhandenen Topex/Poseidon—Daten erzeugt. In einem weiteren Schritt ist
das Verfahren mit mehreren Missionen zu testen.

Drei verschiedene Schitzungen werden durchgefiihrt:

o Schitzung der Schwerefeldkorrekturen aus Kreuzungspunktdifferenzen mit minimaler Zeitdifferenz

e Simultane Schétzung der Schwerefeldkorrekturen und der Meeresspiegelschwankung aus Kreuzungspunkt-
differenzen tiber kleine und grofle Zeitdifferenzen

e Simultane Schétzung der Schwerefeldkorrekturen und der Meeresspiegelschwankung aus Kreuzungspunkt-
differenzen tiber kleine und grofle Zeitdifferenzen und aus POCM—-Meereshohendifferenzen; mit und ohne
Liicke in den Altimeterdaten

Zunéchst werden die einzelnen Grofien der obigen Beobachtungsgleichung (6.2) nochmals niher betrachtet.

6.1 Zusammenstellung der Beobachtungen und der Schitzgréflen

6.1.1 Kreuzungspunktdifferenzen als Beobachtungen

Als Beobachtungen fiir (6.2) werden Kreuzungspunktdifferenzen AK%"; aus Altimetermessungen H,; und
Satellitenhdhen Hg,; nach (6.1) abgeleitet.

Berechnung der Kreuzungspunktdifferenzen

Die Schnittpunktberechnung zweier Satellitenbahnbdgen ist sehr rechenaufwendig. Deshalb wird der Schnitt-
punkt zuerst ndherungsweise aus Musterbahnbégen gebildet, gepriift, ob er {iber Land oder Wasser liegt und
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erst dann exakt aus den genauen Bahndaten berechnet, vergleiche auch [ScHRAMA 1989]. Die Kreuzungspunkt-

berechnung erfolgt in drei Schritten:

e Erstellung von Musterbahnbogen

e Vorhersage der Kreuzungspunktereignisse und der Zeitpunkte mittels der Musterbdgen

e numerische Berechnung mit aktuellen Daten.

Fiir jeden Halbumlauf eines Satelliten wird ein Musterbahnbogen
mit je 200 Punkten nordlich und siidlich des Aquatoriibergangs
erstellt. Die jeweiligen Positionen berechnen sich aus den nominellen
Bahnparametern und werden im Sekundenabstand in bezug zum
Zeitpunkt des Aquatoriibergangs angegeben. Die Schnittpunkte
As, s je zweier Musterbahnbdgen werden als Funktion der Lingen-
differenz A\ der Aquatoriibergiinge tabelliert (vgl. Abb. 6.1).
Entsprechend dem Zeitpunkt ihrer Aquatoriiberginge werden die
zu schneidenden Satellitenspuren den Musterbahnbogen zugeordnet
und die entsprechenden Schnittpunkte mittels Tabelleninterpolation
gefunden. Befindet sich der approximierte Schnittpunkt tiber Land,
wird der nichste Schnittpunkt gebildet. Befindet er sich tiber Wasser,
wird der Kreuzungspunkt ausgehend vom N#herungspunkt iterativ
aus den aktuellen Bahndaten lage— und zeitmiflig exakt bestimmt.
In der Regel hat zu dem errechneten Kreuzungspunktereignis keine
Messung stattgefunden. Die Meeresh6hen miissen daher aus den
benachbarten Meereshohen interpoliert werden. Sind gentigend
MeBpunkte in der Nachbarschaft des Kreuzungspunktereignisses
vorhanden, so wird die Meereshohe mit kubischen Polynomen zum

+80°

@+

Oo

-80°

Abb. 6.1: Schnittpunkt (A\s,ps) einer
aufsteigenden (a) und einer absteigenden
(d) Spur.

Kreuzungspunktereignis auf beiden Spuren berechnet. Zuletzt wird die Differenz der beiden Meereshéhen
gebildet. Das Struktogramm (Abb. 6.2) zeigt das Ablaufschema der Kreuzungspunktberechnung. Eine genaue
Beschreibung dieses Vorgangs ist in [BoscH 1997] nachzulesen.

Auswahl der Kreuzungspunkte

Approximation

'

Punkt Uber Wasser ?

|

genaue Lage- und Zeitbestimmung

'

genligend Mef3punkte in Nachbarschaft?

|

Interpolation der Meereshdhen

Abb. 6.2: Ablaufschema der Kreu-
zungspunktberechnung

Die nahezu gleichmiflige Satellitenbewegung und Erdrotation erzeugen
ein regelmifliges Muster an Kreuzungspunkten entlang der Breiten-
kreise (siche Abb. 3.3). Da Altimetersatelliten innerhalb kurzer Zeit
die Erde mit einem dichten Netz auf- und absteigender Bahnspuren
tiberdecken, ist die mogliche Vielfalt an Kreuzungspunkten grofl. Kreu-
zungspunkte kénnen aus den Spuren eines Satelliten (einfache Kreu-
zungspunkte) oder zweier Satelliten (gemischte Kreuzungspunkte) ge-
bildet werden. Einfache Kreuzungspunkte gibt es zwischen auf- und
absteigenden (ad), sowie zwischen ab— und aufsteigenden (da) Halb-
umldufen. Bei gemischten Kreuzungspunkten sind die Inklinationen der
Satelliten und der Umlaufsinn der Satellitenbahnen (prograd/ retro-
grad) ausschlaggebend dafiir, ob sich auf- mit absteigenden, bzw. auf-
mit aufsteigenden Spuren und umgekehrt schneiden. Zum Beispiel ha-
ben Geosat (¢ = 108°) und ERS1 (i = 98, 5°) retrograde Umlaufbahnen
und Topex/Poseidon (i = 66°) eine prograde Umlaufbahn. Daher erge-
ben sich fiir diese drei Missionen folgende Kombinationen an gemischten
Kreuzungspunkten:

Geosat-ERS1 : AK %% A aae
Topex/Poseidon-Geosat : AK 2% AK4ds
Topex/Poseidon-ERS1 : AK %% AKdde A atde A\ deae

Die Indizes g stehen fiir Geosat, e fiir ERS1 und ¢ fiir Topex/Poseidon.
Gemischte Kreuzungspunktdifferenzen werden fiir das langfristige Ziel,
der Kombination mehrerer Altimetermissionen benétigt. Da in dieser
Arbeit, als erster Schritt in diese Richtung, die Uberbriickung einer
Datenliicke und die simultane Schétzung von Schwerefeldkorrekturen
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und Meeresspiegelschwankung anhand einer Mission untersucht wird, werden nur einfache Kreuzungspunkt-
differenzen verwendet. An den Kreuzungspunkten werden zu zwei Zeitpunkten ¢; und ¢; MeereshShen an der-
selben Stelle der Meeresoberflidche berechnet. Je niher die beiden Zeitpunkte beieinander liegen, um so weniger
hat sich der Meeresspiegel verdndert. Kreuzungspunktdifferenzen mit geringen Zeitunterschieden von wenigen
Tagen beinhalten deshalb zum grofiten Teil den Satellitenbahnfehler (Ar® — Ar%), wihrend Kreuzungspunkt-
differenzen tiber grofle Zeitdistanzen von mehreren Monaten zusdtzlich Meeresspiegelschwankungen (h; — hj)
enthalten. Durch gezielte Auswahl der Kreuzungspunkte lit sich steuern, welchen Einflufl die Kreuzungs-
punktdifferenzen hauptséchlich widerspiegeln. Fiir die Verbesserung der Bahnbestimmung eignen sich folglich
Kreuzungspunkte zweier kurz aufeinanderfolgender Zeitpunkte und zur Untersuchung von Meeresspiegelschwan-
kungen Kreuzungspunkte mit groflen Zeitabsténden. In bisherigen Arbeiten zur Bahnverbesserung wurden nur
Kreuzungspunkte mit moglichst geringen Zeitdifferenzen gebildet, um den Einflul der Meeresspiegelschwankun-
gen gering zu halten, siehe z.B. [VAN GYSEN und COLEMAN 1997, SCHRAMA 1989, CHANG-KoU und Fu 1986,
ROSBOROUGH 1986]. In dieser Arbeit werden erstmals aus Kreuzungspunktdifferenzen iiber kleine und grofie
Zeitunterschiede Bahnfehler simultan mit Meeresspiegelschwankungen verbessert. Dabei sind die Kreuzungs-
punkte iiber Zeitunterschiede von wenigen Tagen zur Berechung der Schwerefeldkorrekturen und die Kreu-
zungspunkte {iber grofle Zeitunterschiede zur Schétzung der Meeresspiegelschwankung geeignet. Es stellt sich
die Frage nach der richtigen Auswahl der Kreuzungspunkte, die nun behandelt wird.

Die folgenden Untersuchungen der Topex/Poseidon-Daten der Jahre 1992 bis 1996 (195 Zyklen) zeigen, dafl
Kreuzungspunkte innerhalb eines Satellitenzyklusses minimale Differenzen und tiber 180 Tage maximale Diffe-
renzen aufweisen, wenn sie {iber die Maximalstinde des Meeresspiegels gebildet sind. Der Meeresspiegel bewegt
sich nach Reduktion der geophysikalischen Effekte (Abschnitt 3.3) hauptsiichlich mit einer Jahresschwingung
(Kapitel 5) und verhilt sich innerhalb von wenigen Tagen annihernd konstant. Folglich verursacht bei minima-
ler Zeitdifferenz fast nur der radiale Bahnfehler eine Differenz in den Kreuzungspunkten. Der Jahresgang des
Meeresspiegels bildet sich auch in den Kreuzungspunktdifferenzen iiber gréflere Zeitdifferenzen ab, wie in den
Abb. 6.3 und 6.4 zu sehen ist. Entsprechend der Sonneneinstrahlung hat der Meeresspiegel im Friihling maxi-
male negative und im Herbst maximale positive Auslenkung. Auf der Nordhalbkugel ist der Meeresspiegelstand
also im Mérz minimal und im September maximal, wihrend auf der Siidhalbkugel mit den Jahreszeiten auch
die Auslenkungen um ein halbes Jahr verschoben sind (siche Abb. 5.5). Eine Ausnahme bildet das Jahr 1996,
das sich wegen eines El Nino Ereignisses abnorm zu den anderen Jahren verhilt.

—

60°

Abb. 6.3: Kreuzungspunktdifferenzen des Topex/Poseidon Zyklus 18 mit 18 (links) und 18 mit 36 (rechts).

In Abb. 6.3 sind exemplarisch die Differenzen von Kreuzungspunkten innerhalb des Zyklus 18 und iiber 180
Tage Differenz der Zyklen 18 mit 36 dargestellt. Zur flichigen Darstellung sind die Werte auf ein 5° x 5° Gitter
interpoliert. Wihrend die Kreuzungspunktdifferenzen innerhalb von 10 Tagen (links in Abb. 6.3) unregelmiflig
gestreut sind, zeigen die Kreuzungspunktdifferenzen iiber einem halben Jahr Zeitunterschied (rechts in Abb.
6.3) systematische Unterschiede der Nord— und Siidhalbkugel mit grofieren Amplituden.

In Abb. 6.4 werden die Hiufigkeitsverteilungen der Hohenwerte iiber einige ausgewihlte Zeitunterschiede in Hi-
stogrammen gezeigt. Steile Kurven mit grofler Anzahl an Hohenwerten um den Nullwert weisen auf eine geringe
Variabilitit, flache Kurven mit grofier Streuung hingegen auf eine starke Variabilitdt hin. Den Histogrammen
aus Differenzen des Satellitenzyklus 18, der einen Zeitpunkt mit minimaler Meeresspiegelauslenkung auf der
Nordhalbkugel am 10.3.93 représentiert, mit den Zyklen 18, 36, 54, 72 und 90 ist der Jahresverlauf deutlich zu
entnehmen. Kreuzungspunkte mit einem Zeitunterschied von einem ganzzahligen Vielfachen eines Jahres haben
minimale Hohendifferenzen, wihrend Kreuzungspunktdifferenzen iiber Zeitunterschiede von einem halben Jahr,
eineinhalb, zweieinhalb Jahren usw. die Meeresvariabilitdt mit doppelter Amplitude ausbilden. In Abb. 6.5 sind
die globalen Mittelwerte (oben), sowie die globalen Standardabweichungen (unten) einer Reihe an Kreuzungs-
punktdifferenzen aufgetragen, die systematisch iiber je ein halbes Jahr, d.h. 18 Zyklen, gebildet sind. Auch hier
zeigt sich, ebenso wie in der harmonischen Analyse der Kreuzungspunktdifferenzen in Abb. 6.6, eine deutliche
Jahresschwingung.
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Abb. 6.4: Histogramme mit der Hiufigkeitsverteilung der Kreuzungspunktdifferenzen fiir verschiedene Zeitdif-
ferenzen At (Tage + 5 Tage) von Topex/Poseidon mit einem 10-Tageszyklus.
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Abb. 6.5: Globaler Mittelwert (cm) (oben) und globale Standardabweichung (cm) (unten) einer Reihe an auf-
steigenden Kreuzungspunktdifferenzen (links) und absteigenden Kreuzungspunktdifferenzen (rechts) iiber je 18
Topex/Poseidon Zyklen. Die linken Bilder enthalten eine Reihe an Kreuzungspunktdifferenzen von aufsteigen-
den minus absteigenden Bégen (Zyklen 2 mit 20, 3 mit 21, 4 mit 22, 5 mit 23 usw.), die rechten Bilder enthalten
Kreuzungspunktdifferenzen von absteigenden minus aufsteigenden Bogen (Zyklen 20 mit 2, 21 mit 3, 22 mit 4
usw.). Die Differenzen werden auf der Abszisse jeweils den erstgenannten Zyklen zugeordnet, d.h. in dem linken
Bild den Zyklen 2 bis 177 und in dem rechten Bild den Zyklen 20 bis 195.

Da in dieser Arbeit Bahnfehler simultan mit Meeresspiegelschwankungen verbessert werden sollen, werden zur
gemeinsamen Schitzung sowohl Kreuzungspunkte tiber moglichst kurze Zeitabstdnde als auch iiber 180 Tage
verwendet. In Abb. 6.7 ist die zeitliche Verteilung der ausgewé&hlten Kreuzungspunkte beispielhaft fiir das
Jahr 1994 gezeigt. Auf der Abszisse bzw. der Ordinate sind die Zeitpunkte der Kreuzungspunktereignisse in
julianischem Datum 2000 (Skala in Tagen riickwirts vom 1.1.2000 gezihlt) der auf- bzw. der absteigenden
Halbumliufe aufgetragen. Die Skala liuft von —2200 bis —1800 julianischen Tagen (23.12.1993 bis 27.1.1995).
Auf der Hauptdiagonalen bilden sich die Kreuzungspunkte innerhalb der Zyklen und zweier benachbarter Zyklen
ab, auf den Nebendiagonalen Kreuzungspunkte iiber 180 Tage Zeitdifferenz. Diese Auswahl der Eingabedaten
soll fiir die anschlieflende Schitzung eine stabile Struktur der Beobachtungen gewéhrleisten. Zwei Arten von
Kreuzungspunktdifferenzen werden unterschieden und als Kreuzungspunkte vom

e Typ 1: Kreuzungspunkte mit minimaler Zeitdifferenz At (At < 10 Tage, innerhalb eines Zyklusses und
zweier benachbarter Zyklen)

e Typ 2: Kreuzungspunkte mit 180 Tagen Zeitdifferenz (175 Tage < At < 185 Tage, 18 Zyklen Differenz
bei Topex/Poseidon)
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Abb. 6.6: Amplitude (m) (links) und Phase (Tag des Jahres) (rechts) der harmonischen Analyse der Kreu-
zungspunktdifferenzen von Topex/Poseidon Zyklen 2 bis 195.
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Abb. 6.7: Struktur der ausgewéihlten Kreuzungspunkte. Die Abszisse/Ordinate geben die Zeitpunkte der Kreu-
zungspunkte der aufsteigenden/absteigenden Halbumliufe in julianischem Datum (Skala in Tagen riickwiirts
vom 1.1.2000 gezéhlt) an.

bezeichnet. Zeitliche Mittelwerte je Gitterpunkt und Histogramme der Kreuzungspunktdifferenzen der
Topex/Poseidon-Daten der Zyklen 2 bis 195, die als Beobachtungen fiir die folgende Schitzung ausgewéhlt
werden, sind in Abb. 6.8 dargestellt. Dabei wird unterschieden in die Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1
(linke Spalte) und Typ 2 (rechte Spalte).

In den niichsten zwei Abschnitten werden die Zusammenhéinge der Kreuzungspunktdifferenzen mit den Schwere-
feldkorrekturen (Abschnitt 6.1.2) und mit der Meeresspiegelschwankung (Abschnitt 6.1.3) getrennt vorgestellt.
Dabei werden die Kreuzungspunktdifferenzen ausschliellich durch einen der beiden Effekte erkldrt. In Abschnitt
6.2.3 werden dann die Modellgleichungen der getrennten Ansétze fiir eine gemeinsame Schitzung kombiniert.

6.1.2 Zusammenhang zwischen Kreuzungspunktdifferenzen und Schwerefeldkor-
rekturen

Zunichst wird der Zusammenhang zwischen Kreuzungspunktdifferenzen und Schwerefeldkorrekturen hergestellt.
Die nachfolgenden Formeln beziehen sich auf [KLOKOCNIK et al. 1995]. Unter Vernachlissigung der Meeres-
spiegelschwankung und der Meffehler werden die Kreuzungspunktdifferenzen AKf‘j‘s nur unter dem Aspekt der
auf- und absteigenden Bahnfehlern Ar® und Ar?

AK® = (Ar® — Ar?) (6.3)

beschrieben. Die Indizes ¢ und j sind fiir die Beschreibung der Kreuzungspunktdifferenzen mit Schwerefeld-
korrekturen nicht erforderlich, da das Schwerefeld in dem derzeitigen Genauigkeitsbereich unabhéngig von der
Zeit betrachtet wird. Die Indizes a und ¢ stehen fiir @ bzw. d und sollen auf- und absteigende Bahnen sich
kreuzender Spuren vom ersten und gegebenenfalls zweiten Satelliten unterscheiden. Mit (4.56) gibt es folgende
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Abb. 6.8: Zeitliche Mittelwerte und Histogramme der Kreuzungspunktdifferenzen innerhalb der Zyklen (Typ 1,
linke Spalte) und tiber 180 Tage (Typ 2, rechte Spalte) der Topex/Poseidon-Daten von Zyklus 2 bis 195.

Kombinationen bei einfachen Kreuzungspunkten
AK = Ar® — Art = Ay + A6 — (Ay— AS) = 2A¢
AKY™ = Ar? — Ar® = Ay —AS— (Ay+ A = —2A5 . (6.4)

Die obigen Gleichungen enthalten nach (4.57) und (4.58) die zu schétzenden Schwerefeldkorrekturen 6Cpm und
0Snm. Damit ergeben sich die Beobachtungsgleichungen bei einfachen Kreuzungspunktdifferenzen zu

N n
FU=AK 400 = 200 = 2) > Q5 (0Cm sinmA — 65, cosmA) (6.5)
n=2 m=0
N n R .
F=AK™ 4% = —2A8 = =2 > Q5 (6Cm sinmA — 65, cosm) . (6.6)

n=2m=0

Da diese Gleichungen die Koeflizienten @, nicht mehr enthalten, sind keine zonalen Schwerefeldkoeflizienten
(m = 0) aus einfachen Kreuzungspunktdifferenzen schétzbar. Auch it sich aus Kreuzungspunktdifferenzen
eines Satelliten nur der variable Term AJ bestimmen, wihrend aus gemischten Kreuzungspunktdifferenzen
zweier Satelliten k und [ zusitzlich die Differenz Ay¥ — A+! ermittelt werden kann, wie aus den Kombinationen
der gemischten Kreuzungspunkte nach (4.56)
AK®U = Apoe — Apdt =
AK®w = Apde — Ap® =
AKYY = Art* — Ar® =
ARG = Apte — At =

Ak + A
Ad!
Ad!

—Ad)
- Ad) (6.7)
zu erkennen ist. Wegen unterschiedlichen Missions— und Satellitendesigns enthalten gemischte Kreuzungs-
punktdifferenzen Datumsunterschiede. Die dadurch bedingten Differenzen kénnen durch Beriicksichtigung
von Datumsparametern aufgefangen werden. Allerdings sind die Datumsparameter zweier Missionen nicht
absolut, sondern nur relativ zueinander bestimmbar. In dieser Arbeit unterbleibt eine Untersuchung der
Schwerefeldkorrekturen in gemischten Kreuzungspunktdifferenzen; fiir deren Betrachtung sei z.B. auf

[WAGNER et al. 1997a, VAN GYSEN und COLEMAN 1997] verwiesen.
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6.1.3 Zusammenhang zwischen Kreuzungspunktdifferenzen und Meeresspiegel-
schwankung

Der zweite Term der rechten Seite von (6.2) stellt den Zusammenhang zwischen den Kreuzungspunktdifferenzen
und der Meeresspiegelschwankung her. Hierbei wird zunéchst der Aspekt der Bahnfehler vernachléssigt und die
Kreuzungspunktdifferenz ausschlieflich durch die Meeresspiegelschwankung erkliirt. Die Indizes o und § bleiben
in diesem Abschnitt unberiicksichtigt, da der Meeresspiegel unabhéngig von auf- und absteigenden Satelliten-
bahnen ist. Erst im Abschnitt 6.2.3 werden die Beobachtungsgleichungen der Schwerefeldkorrekturen und der
Parameter der Meeresspiegelschwankung kombiniert. Die Hohendifferenz AKj;j, an einem Kreuzungspunkt P
soll durch die Meereshshen h;, und hj, zu den Zeitpunkten ¢;,¢; mit 4,5 € {1,...,n|175 Tage < t;—t; < 185 Ta-
ge} und

AKijp + v = hip - hjp (68)

beschrieben werden. Aufgrund der Erkenntnisse in Abschnitt 5.3.2 werden die Meereshohen hg, und hj, durch
die EOF-Analyse (Abschnitt 5.2.2.3) modelliert. Dieses Modell beschreibt die Meereshohen h;, und hj, an den
Stellen der Gitterpunkte ) mit ¢ =1,...,g zu zwei Zeitpunkten ¢; und ¢; nach (5.50) mit

d d
hig = qu + Z ZikTqr und hjq = qu + Z ZikTqk
k=1 k=1

aus den ersten d dominanten Eigenmodi mit den mittleren Meereshohen h, aus (5.13). Da die Kreuzungspunkte
nicht mit den Gitterpunkten zusammenfallen, werden den Kreuzungspunkten P die néchstgelegenen Gitterhthen
@ zugewiesen, in deren Gitterblock sie fallen. An dem Kreuzungspunkt P mit p = 1,..., f wird damit die
Differenz der beiden Meereshshen durch

d

AKijp +vij = hip —hjp =Y (zik — 2i1)7pk (6.9)
k=1

beschrieben. Die Gleichung (6.9) gibt den Zusammenhang der Kreuzungspunktdifferenzen und der Meeres-
spiegelschwankung iber Raum— und Zeitkomponenten an und kann als Beobachtungsgleichung fiir die Schitzung
der Meeresspiegelschwankung herangezogen werden. Da die Schwankung des Meeresspiegels geschitzt werden
soll, sind die Zeitkomponenten z;; und zj; zu schitzen. Dabei stellt sich die Frage, ob die Raumkomponenten
rpr als konstant betrachtet werden diirfen. Dazu wird zunéchst das Raum— und Zeitverhalten der Eigenmodi
untersucht.

Untersuchung der Beobachtungsgleichung an einem Simulationsdatensatz

Ziel der folgenden Untersuchung ist es, aus den Modellparametern der Gleichung (6.9) die zu schétzenden unbe-
kannten Parameter zu extrahieren. Dabei wird die Idee verfolgt, die Raumkomponenten als bekannt anzunehmen
und nur die Zeitkomponenten als unbekannte Parameter zu schitzen.

Fiir diese Voruntersuchung wird anstelle realer Mefireihen der POCM-Datensatz (siche Abschnitt 5.2.1) her-
angezogen, weil ein simulierter Datensatz {iblicherweise giinstigere Eigenschaften aufweist. Die POCM Daten
liegen {iber einen Zeitraum von 10 Jahren (1987 bis 1996) vor. Als Untersuchungsbereich wird im Nordatlantik
ein Gebiet zwischen 280° und 350° Lange und zwischen 10° und 50° Breite gewihlt. Fiir das betrachtete Gebiet
sind 6 Eigenmodi fiir eine Approximation der Meeresspiegelbewegung von 80% notwendig,.

Der erste Eigenmodus iiber die gesamten 10 Jahre, von 1987 bis 1996, ist in Abb. 6.9 dargestellt. Die Zeit-
komponente weist in den zehn Jahren einen Jahresgang auf. Zu Beginn der Zeitreihe sind die Simulationsdaten
noch nicht konsistent, wie in dem Anstieg der Zeitkomponente zu sehen ist. Simulationsmodelle benétigen eine
gewisse Zeit, um in einen stabilen Zustand zu kommen, der sich nicht mehr mit der Zeit entwickelt. Erst wenn
dieser als stationér bezeichnete Zustand erreicht ist, sind die Daten zuverldssig. Laut Abb. 6.9 konnen die Daten
ab ungefihr dem 500. Tag als stationir angenommen werden.

Um das Verhalten unterschiedlicher Zeitreihen zueinander zu untersuchen, wird die Zehnjahres—Zeitreihe in
verschiedene Zeitabschnitte aufgespalten und fiir jeden Zeitabschnitt eine EOF-Analyse durchgefiihrt. Vergleiche
der Eigenmodi der kiirzeren Zeitreihen mit den Eigenmodi der Zehnjahres—Zeitreihe zu den entsprechenden
Zeiten zeigen hohe Korrelationen (nach 5.25) von iiber 0,9. Folglich stimmen die Komponenten zu 90% und
besser iiberein. Detaillierte Strukturen der einzelnen Zeitreihen entsprechen den jeweiligen Abschnitten der
langen Zeitreihe. Die Strukturen der Raumkomponenten aus der zehnjihrigen Zeitreihe gleichen den Strukturen
der Raumkomponenten kiirzerer Zeitausschnitte.
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Da die Raumkomponenten in den verschiedenen
Zeitbereichen so gut iibereinstimmen, werden sie
fiir den gesamten Zeitraum als konstant angenom-
men. Zur Modellierung der Meereshohen aufler-
halb des modellierten Zeitraumes werden daher
nur die Zeitkomponenten (Hauptkomponenten)
geschétzt. Mit dieser Erkenntnis wird die Beobach-
tungsgleichung zur Schitzung der Meeresspiegel-
schwankung aus Kreuzungspunktdifferenzen fol-
gend formuliert

d
fiip = AKijp +ijp = > (Zik — 2t )Tpi I ‘ :
e 300° 320° 340°
(6.10) f :
00174 -0.0032 0.0110 0.0251 0.0393 0.0534

Die Zeitkomponenten Z2; und Zj, sind die zu Wert
schitzenden Unbekannten. Mit der Differenz der 3,“‘,
Zeitkomponenten (2;; — Zj;) wird die Meeres- gog g
spiegelschwankung in der kombinierten Schitzung 3 L
(6.2) aufgefangen. Fiir die simultane Schitzung o 1000 o000 3000
von Schwerefeldkorrekturen und Meeresspiegelva- Zeit (Tage)

riabilitdt aus Kreuzungspunktdifferenzen in Kapi-
tel 6.2.3 werden die ersten d Eigenmodi verwendet, Abb. 6.9: Erster Eigenmodus des POCM-Datensatzes vom

so daB a priori ein vorgegebener Prozentsatz der 1-1-1987 (Zeitpunkt 0) bis 31.12.1996 (Zeitpunkt 3650) im
Variabilitit abgedeckt ist. Nordatlantik. Rdumliche Komponente (oben) und zeitliche

Als Ergebnis dieser Voruntersuchung kann folglich Komponente (unten).

zusammengefafit werden: Es erweist sich als sinn-
voll, die Raumkomponenten ry;, der EOF—Analyse
eines Datensatzes zur Schitzung der Zeitkom-
ponenten =z, z;; und damit der Meeresspiegel-
schwankung aus einem anderen Datensatz zugrunde zu legen.

Selbstverstindlich stimmen die Analysen iiber verschiedene Zeitrdume der Topex/Poseidon-Mefidaten wegen
zufilliger Effekte, wie beispielsweise eines El Nino Ereignisses, nicht so gut {iberein, wie die des POCM-
Datensatzes. Dennoch wird an der oben beschriebenen Vorgehensweise festgehalten und die Vektoren ry = (rp)
der Raumkomponenten rp; aus der EOF-Analyse des Topex/Poseidon-Datensatzes der Zyklen 2 bis 195 als
Grundlage zur Schitzung der Vektoren z, = (z;x) der Zeitkomponenten z;; aus Kreuzungspunktdifferenzen
herangezogen.

6.1.4 Einfiihrung von Zusatzinformation

Um Langzeitentwicklungen der Meeresoberfliche untersuchen zu konnen, soll eine moglichst lange Beobach-
tungsreihe aufgestellt werden. Die drei Missionen Geosat, ERS1 und Topex/Poseidon liefern Altimetermefida-
ten fiir einen langen Zeitraum (1985 bis 1999, sieche Abb. 3.6). Allerdings fand zwischen dem Ende der Geosat
Mission im Januar 1990 und dem Start der ERS1 Mission im Juli 1991 keine Altimetermission statt. Zur Uber-
briickung dieser Liicke an Altimeterdaten bieten sich, wie bereits erwihnt, ozeanographische Modelle an. Als
solches wird das hydrodynamische Simulationsmodell POCM (siehe Abschnitt 5.2.1) ausgewahlt.

Aus den POCM-Meereshohen (4 = (4(¢;) an den Gitterpunkten ) mit ¢ = 1,...,g lassen sich zu den Zeit-
punkten ¢; und ¢; mit 4,5 € {1,...,n|175 Tage< t; — t; < 185 Tage } ebenfalls Hohendifferenzen

Agijq = Gig — Gjq (6.11)

aufstellen. Die Meereshohendifferenzen A(;;, konnten als a priori Information von den Kreuzungspunkt-
differenzen AKj;j, der Altimeterdaten abgezogen werden. Es wiirden dann nur Abweichungen geschétzt. Hier
wird jedoch ein anderer Weg beschritten, die Meereshohendifferenzen aus POCM als Beobachtungen in eine
zusitzliche Beobachtungsgleichung analog (6.10)

d
Aijg +Bijg = Y _(Zik = Zjk)ran (6.12)
k=1
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einzufithren. In der Beobachtungsgleichung (6.12) konnte ein Skalierungsfaktor zur Anpassung der verschieden-
artigen Beobachtungen beriicksichtigt werden, der dann als zusédtzlicher unbekannter Parameter zu schétzen ist.
Hierauf wird im folgenden jedoch verzichtet. Mit der zusédtzlichen Beobachtungsgleichung wird die Schéitzung
der Meeresspiegelschwankung gestiitzt, indem die beiden Seitenbéinder der Abb. 6.7 stabilisiert werden. Aus den
POCM-Wasserstanden werden Differenzen A(;j, mit je 180 Tagen Zeitunterschied fiir den gesamten Zeitraum
der Untersuchung gebildet. Die POCM-Daten sind einem Modellauf von 1996 entnommen und liegen daher nur
bis Ende 1996 vor. Das entspricht den Topex/Poseidon-Daten bis Zyklus 158. Damit liegen unabhingig von
den Altimetermissionen Hohendifferenzen zur Schitzung der Meeresspiegelschwankung vor.

1.5e+06

1e+06 u

Anzahl

500000 r

-0.4 -0.2 -0.0 0.2 0.4
m

Abb. 6.10: Zeitliche Mittelwerte der POCM-Meereshéhendifferenzen (m) und Histogramm.

In Abb. 6.10 sind die zeitlichen Mittelwerte an jedem Gitterpunkt sowie ein Histogramm {iber alle POCM-
Meereshohendifferenzen, die in dieser Arbeit verwendet werden zu sehen. Im Vergleich zu dem Histo-
gramm aus den Topex/Poseidon-Kreuzungspunktdifferenzen (Abb. 6.8, rechts) fillt auf, wie auch schon in
Abschnitt 5.3.2, dafl das Ma8 der Meeresspiegelschwankung in den POCM-Daten unterschétzt ist. Auch
[STAMMER und WUNSCH 1994] geben an, dafl die Variabilitdt bei POCM um ungeféhr den Faktor zwei zu
gering geschitzt wurde.

In dieser Arbeit wird das Verfahren der Uberbriickung einer Datenliicke in den Daten von Topex/Poseidon der
Zyklen 2 bis 195 mit den POCM-Hohendifferenzen getestet, indem in den Topex/Poseidon—Daten kiinstlich eine
Liicke von einem Jahr (36 Zyklen) gelassen wird, welche willkiirlich auf die Zyklen 101 bis 136 gelegt wurde.

6.2 Schitzung

In den Beobachtungsgleichungen (6.5, 6.6 und 6.10) sind die unbekannten Parameter bereits in linearer Form
enthalten. Eine Linearisierung ist daher nicht erforderlich und anstelle der Zuschlige A% (2.7) konnen die %
direkt geschitzt werden. An die Stelle des Widerspruchsvektors w tritt dann der Beobachtungsvektor b. Nach
dem allgemeinen Modell (2.10) und (2.3) lautet damit das Modell der Ausgleichung

Vv = Ax—b mit D(b) = ¢?Pp, ' . (6.13)

Der Beobachtungsvektor b setzt sich aus den in Abschnitt 6.1 ausgew&hlten Kreuzungspunktdifferenzen AK %‘5
der Zeitpunkte ¢; und ¢; mit At = ¢;—¢; < 10 Tage (Typ 1) und 175 Tage < At <185 Tage (Typ 2) fiir auf—und
absteigende (a, d) Bahnen, sowie aus den POCM-Meereshshendifferenzen A(;; tiber 180 Tage Zeitunterschied
(Abschnitt 6.1.4), zusammen

b = (AKZ,AG;) (6.14)

Die Dimension b des Beobachtungsvektors b ergibt sich aus der Anzahl an Zeitpunkten n und Kreuzungs-
punkten f der ausgewéhlten Kreuzungspunkte vom Typ 1 innerhalb eines Zyklusses zu nf und innerhalb der
benachbarten Zyklen zu 2nf, sowie der Kreuzungspunkte vom Typ 2 zu 2(n — 18) f. Je nachdem welche Kreu-
zungspunkte fiir die Beobachtungsgleichungen verwendet werden ergibt sich die Linge des Beobachtungsvektors
aus der Summe der entsprechenden Anteile. Werden die POCM-Differenzen hinzu genommen erhoht sich die
Zahl um 2n f. Vorerst dienen nur Kreuzungspunktdifferenzen als Beobachtungen, erst in Abschnitt 6.2.4 werden
zur Uberbriickung der Altimeterdatenliicke als zusitzliche Beobachtungen Meereshohendifferenzen A(;j, des
POCM-Modells eingefiihrt.
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Dgr Unbekanntenvektor % enthiilt die Vektoren 6C und §S der unbekannten Schwerefeldkorrekturen 6C’nm und
6Spm, sowie den Vektor zy der unbekannten Zeitkomponenten Z;

% = <X1> _ <5C;‘SS) . (6.15)
X2 Zp

Die Zahl der Unbekannten fiir die Schwerefeldkorrekturen 6Cl,y,, und 65, mit n = 0,...,Nund m=0,...,n
ergibt sich aus dem maximalen Entwicklungsgrad N. Die Anzahl aller moglichen Koeffizienten ist damit (N +
1)2. Mit einfachen Kreuzungspunktdifferenzen sind jedoch die zonalen Schwerefeldkoeffizienten mit m = 0
nicht schitzbar (6.5, 6.6), weshalb nur N(N + 1) Koeffizienten bestimmbar sind. Die Koeffizienten niederer
Ordnung bis n = 2, mit Ausnahme von §C4 und 55‘22, sind ebenfalls aus einer Mission nicht schitzbar, da diese
sieben Koeffizienten das Datum festlegen (siehe Abschnitt 3.1). Somit reduziert sich die Anzahl der schétzbaren
Koeffizienten auf N(N +1) — 7.

Fiir die Zeitkomponenten Z;; mit ¢ = 1,...,n Zeitpunkten und & = 1,...,d Eigenmodi ergeben sich dn Unbe-
kannte. Die Zeitkomponenten sind unabhéngig von der Bahnstruktur und damit bei einfachen und gemischten
Kreuzungspunktdifferenzen gleich, nur die Zeitpunkte der Kreuzungsereignisse sind entscheidend.

Der Vektor X der Unbekannten erhilt die Dimension & = N(N + 1) — 7 + dn bei einfachen Kreuzungspunkt-
differenzen als Beobachtungen. Bei gemischten Kreuzungspunktdifferenzen koénnen Datumstransformationspa-
ramter mitgeschitzt werden und der Vektor der Unbekannten hat die Dimension # = (N + 1)? + dn. Fortan
werden jedoch, wie erwdhnt, nur einfache Kreuzungspunktdifferenzen als Beobachtungen verwendet.

Jakobimatrix

Die Jakobimatrix A setzt sich nach (2.9) aus den Ableitungen der Beobachtungsgleichungen nach den Unbe-
kannten zusammen. Fiir jede Unbekannte enthilt die Matrix A eine Spalte und fiir jede Beobachtung eine
Zeile. Der Beobachtungsvektor b enthilt die Kreuzungspunktdifferenzen AK fj‘fp der Topex/Poseidon—Mission
in folgender Reihenfolge

b = [AKH L AKY L AKSE L AKSE  AKSE AR
AKY o AKY AKSE L AKS  AKS L AKS
AK, e AR AR g, AKR g ] (6.16)

Die Kreuzungspunkte werden jeweils in der Form ad gewé&hlt, wobei AKi“jd = AK ]di“ ist. Die Unbekannten
5C'nm, 55'nm und Z;;, sind folgendermaflen sortiert

%1 = [0C2,0Cs1,0Cs0,...,6CNN, 082,081, ...,65nN]' (6.17)
X2 = [211,212,...,21(1,221,...,22(1,...,2”1,...,2”,1]’ . (618)
Die Zeitpunkte ¢ und j werden hierbei durch deren entsprechende Zyklennummer représentiert. Die Zuordnung
der Zyklennummer zum biirgerlichen Datum ist der Tabelle 7 im Anhang zu entnehmen. Bei Beobachtungen

von Typ 1 unterscheiden sich die Indizes ¢ und j maximal um den Wert eins und bei Beobachtungen von Typ 2
um 18 Zyklen.

Die Jakobimatrix A hat folglich die Dimension A ;). Aufgrund der zwei verschiedenen Gruppen an Unbekann-
ten 188t sich A in zwei Blockmatrizen Ay 7 ) und Ay ;.

A =[A; Ay (6.19)

zerlegen mit #; = N(N +1) =7, = dnund b = nf + 2nf + 2(n — 18) f. Ay enthilt die Ableitungen nach
den Schwerefeldkorrekturen und Ao die Ableitungen nach den Zeitkomponenten.

Stochastisches Modell

Als Eingangsgrofien fiir das stochastische Modell werden die Standardabweichungen o, der Kreuzungspunkte
aus der Kreuzungspunktberechnung verwendet. Die Beobachtungen werden als unkorreliert angenommen. Damit
berechnen sich mit (2.3) und (2.4) die Gewichte pyy

1
Do = —3 (6.20)
T

der Gewichtsmatrix Ppp = (ppy) mit b = 1,...,b. Das stochastische Modell folgt nach (2.3) zu
D(b) = 2Qpp - (6.21)
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Das stochastische Modell fiir die POCM-Beobachtungen wird in Abschnitt 6.2.4 aufgestellt.

Normalgleichungssystem

Die Berechnung von A'PppA fiihrt nach (2.18) mit der Zerlegung (6.19) zu der Normalgleichungsmatrix Nz z).
Die Matrix N 1&8t sich nach (2.18) in die vier Blockmatrizen N11(z, z,), N12(z,,7.), N21(22,2:) Und Naa(z, 2,
aufspalten.

Zur Inversion von N ist nach (2.19 bis 2.22) zu tiberpriifen, ob die Matrix N1 oder die Matrix Nag invertierbar
ist. Deshalb wird in den n#chsten beiden Abschnitten die Schitzung der Schwerefeldkorrekturen und der
Meeresspiegelschwankung zunéchst einzeln untersucht. In einem weiteren Schritt (Abschnitt 6.2.3) werden die
beiden Verfahren kombiniert und die Einzellosungen mit der kombinierten Losung verglichen.

6.2.1 Schitzung der Schwerefeldkorrekturen

Die Jakobimatrix A; setzt sich im Falle einer reinen Schwerefeldlésung aus den Ableitungen der Beobachtungs-
gleichungen f%¢ aus (6.5) und f9¢ aus (6.6) nach den Schwerefeldkorrekturen 6C,,,;, und 85, zusammen. Die
Ableitungen nach den Schwerefeldkorrekturen lauten bei einfachen Kreuzungspunkten

ad da
8{ = 2Q;,,sinmA 6{ = —2Q;,,sinmA
00Chm 00Chm
ad da
B?ngnm = —2Q);,, cosSmA aifgnm = 2Q;,cosmA . (6.22)

Losung nach den Schwerefeldkorrekturen

Fiir die Normalgleichungsmatrix N1 gilt N13 = A]PppA;. Der radiale Bahnfehler Ar besteht nach (4.55) aus
einer Linearkombination der Schwerefeldkorrekturen 6C’nm und 65'nm. Wegen der Differenzbildungen enthalten
einfache Kreuzungspunktdifferenzen nach (6.4) nur den variablen Anteil Ad des Bahnfehlers, den mittleren
Bahnfehleranteil A« hingegen nicht mehr. Folglich sind die Schwerefeldkorrekturen nicht mehr vollstéindig nach
(6.5) und (6.6) schiitzbar, da zwischen den Koeflizienten lineare Abhingigkeiten auftreten. Durch Hinzunahme
zusitzlicher unabhéngiger Information in Form von Pseudo-Beobachtungen kann dieser Rangdefekt beseitigt
werden. Als Pseudo—Beobachtungen werden z.B. Schwerefeldkorrekturen 6C,,;, = 0S5, = 0 der Schwerefeldko-
effizienten C),,,, und S,,,;, mit deren Gewichtung

_ ! (6.23)

2
Onm

wnm

aus den Varianzen o2, der Varianz—Kovarianzmatrix D(Cpy, Spm) des Schwerefeldmodells eingefiihrt, das zur
Berechnung der Satellitenbahn geniitzt wurde. Dies fiilhrt zu der in Abschnitt 2.2 eingefiihrten Bayes—Statistik.
Der Rangdefekt von Ni; wird nach (2.43) durch die Addition der Inversen einer positiv definiten Matrix
W = (wpnm) zu dem Normalgleichungssystem behoben. Die Losung des Normalgleichungssystem wird damit zu

%1 = (AYPppA; + W 1) YA Ppbb+ W lxy) = (N33 + W 1) LA Pppb) (6.24)

mit den Naherungswerten X1 = 0 als Vorinformation fiir die zu schiitzenden Unbekannten %, (6.17). Aus
den vollsténdigen Schwerefeldkorrekturen 1d8t sich der mittlere Bahnfehleranteil Ay im nachhinein nach (4.57)
berechnen.

Als eine weitere Moglichkeit den durch das Fehlen des mittleren Bahnfehleranteils entstehenden Datums-
defekt zu beheben, haben [BoscH et al. 1998, KLOKOCNIK et al. 1999, WAGNER et al. 1997b]. den mittleren
Bahnfehler Ay = 0 selbst als Pseudo-Beobachtungen verwendet, wobei sie aus strenger Fehlerfortpflanzung
der Varianz—Kovarianzmatrix des Joint Gravity Model 3 (JGM3) [TAPLEY et al. 1996] Genauigkeiten fiir das
stochastische Modell ableiteten. Andere Moglichkeiten zur Behebung des Datumsdefekts bei der Berechnung
des radialen Bahnfehlers aus Kreuzungspunktdifferenzen beschreiben z.B. [ENGELIS 1988, SCHRAMA 1992,
VAN GYSEN und COLEMAN 1997].

Die Schwerefeldkorrekturen, die aus den radialen Bahnfehlern von Topex/Poseidon berechnet werden, gelten
beziiglich des Schwerefeldmodells Joint Gravity Model 3, da die Bahnen von Topex/Poseidon mit dem JGM 3
berechnet sind. Dieses Erdschwerefeldmodell bis Grad und Ordnung 70 ist aus einer Kombination der Joint
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Gravity Models 1 und 2 [NEREM et al. 1994a] [WAGNER et al. 1995] mit Hinzunahme von Bahnverfolgungsdaten
der Satelliten Topex/Poseidon, Lageosl, Lageos2, Stella und Spot2 entstanden.

Bei gemischten Kreuzungspunktdifferenzen als Beobachtungen sind sowohl die absoluten Schwerefeldkor-
rekturen als auch der mittlere Bahnfehleranteil nach (4.57, 4.58) bestimmbar. Allerdings sind hierbei
Datumsunterschiede wegen unterschiedlichen Missionsdesigns zu beriicksichtigen. Untersuchungen hierzu gibt
es von [KLOKOCNIK et al. 1995, KLOKOCNIK et al. 2000, MOORE und EHLERS 1993].

6.2.2 Schitzung der Meeresspiegelschwankung

Die Jakobimatrix Ao setzt sich aus den Ableitungen der Beobachtungsgleichung (6.10) nach den Zeitkompo-
nenten zusammen. Die Ableitungen der Beobachtungsgleichung f;; nach den Zeitkomponenten Z;; des ersten
Zeitpunktes ¢; (links von 6.25) und nach den Zeitkomponenten Z;j, des zweiten Zeitpunktes ¢; (rechts von 6.25)
im Kreuzungspunkt P lauten z.B. fiir den k—ten Eigenmodus

Ofij1 - Ofij1 -

O%ik Lk Dz Lk

Ofijp Ofijp

92 PE 02,

Ofijr Ofijr

0% T'fk 92 Tfk (6.25)

Diese Ableitungen ergeben die Vektoren rj, = (rp) bzw. —rp = (—rpi). Aus den ersten d Eigenmodi ergibt sich
mit ry die Matrix Gy g

11 12 . 1k . T1d
G =(rg) = (ryrar3 ... T} ... Tq) = Tpl Tp2 .- Tpk ... Tpd (6.26)
rf1 Te2 ... Tfke .. Tfd

bzw. mit —ry die Matrix —G; 4 fiir die Schétzung der Zeitkomponenten z;. Da die Meeresspiegelschwan-
kung unabhéngig von den Satellitenbeobachtungen ist, gelten diese Ableitungen bei einfachen und gemischten
Kreuzungspunkten, sowie fiir alle Kombinationen von « und 4.

Die Jakobimatrix Ay z,) mit @> = dn ist schwach besetzt und setzt sich nach geschicktem Anordnen der
Beobachtungen und Unbekannten aus den Matrizen G nach der in Abb. 6.11 dargestellten Struktur zusammen.
A, ist nur an den grau unterlegten Stellen gefiillt. Graue Késtchen stellen die Matrix Gy 4) und schraffierte
Kistchen die Matrix —G = (—ry) dar. Die Matrix G enthélt d Raumvektoren ry mit £ = 1,...,d mit deren
Hilfe die Zeitkomponenten Z; geschitzt werden. Im unteren Teil von A, sind die von Null verschiedenen
Blockmatrizen G bzw. —G wegen des Abstandes der Beobachtungen von einem halben Jahr um jeweils 18
Blockspalten (den 18 Zyklen, bzw. 180 Tagen entsprechend) getrennt. Die zu schétzenden Unbekannten zu
den zwei Zeitpunkten ¢; und ¢; eines Kreuzungspunktereignisses hdngen jeweils tiber die Matrix G bzw. —G
mit den Beobachtungen zusammen, die sich durch den Faktor -1 ineinander iiberfiihren lassen. Daher sind die
entsprechenden Zeilen in A, linear abhingig.

Lésung nach den Hauptkomponenten

Die Normalgleichungsmatrix Nog berechnet sich aus N2z = ALPppAz. Der Einfachheit halber wird die Ge-
wichtsmatrix Ppp zunéchst durch die Einheitsmatrix I ersetzt. Damit ergeben sich die in Abb. 6.11 abgebildeten
Zahlenwerte -2,4,6,8, da nach (6.25) die Matrix A aus den orthonormalen Vektoren ry und —r besteht, fiir
die nach (5.32) gilt

r7 =1 und rr; =0 mit i,je{k=1,...,d} ,i#j . (6.27)

k3
Die einfache Struktur von A,A» ist in Abb. 6.11 mit ihren Werten zu sehen. Bei der numerischen Berechnung
wird die diagonale Gewichtsmatrix Ppp nachtriiglich an A, A, angebracht und somit im folgenden beriicksich-
tigt.
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Abb. 6.11: Struktur der Ay—Matrix und von AyA,.

Die Losung von Gleichung
N22Z; = A3Pppb (6.28)

nach 2z, = (Z;) erfolgt wiederum nach (2.43) durch Addition einer positiv definiten Matrix V=1 zu dem
Normalgleichungssystem

Zr = (AIZPbbAz +V71)71(A,2Pbbb+vil%k) = (sz +V71)71(A’2Pbbb+vil%k) s (629)

mit den Néherungswerten zx als Vorinformation fiir Zj. Als Néaherungswerte werden die Zeitkomponenten der
EOF-Analyse der Topex/Poseidon—Daten aus Abb. 5.6 verwendet. Eine solche Matrix V1 L}t sich aus der
Dispersionsmatrix D(vecZ) aus (5.45) gewinnen. Durch Aufspalten von D(vecZ),s,,f) in zwei Blockmatrizen

V(dn,dn) mit den dominanten Eigenwerten A;,i =1,...,d und W (;_g)n, (f—a)n) mit den restlichen Eigenwerten
)\j,jzd-i- 1,....f

D(vecZ) = (X v%) (6.30)
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erhilt man die Matrix V und durch Inversion

= L(nn) 0 0
1
1 : : :
vo=c 0 N R e (T N ' (6:31)
0 0 = Linm)

Eine Skalierung ist durch die Konstante ¢ moglich.

6.2.3 Kombinierte Schitzung

Mit den Beobachtungsgleichungen (6.5) und (6.6) fiir den Zusammenhang von Schwerefeldkorrekturen und Kreu-
zungspunktdifferenzen sowie der Beobachtungsgleichung (6.10) fiir den Zusammenhang von Zeitkomponenten
und Kreuzungspunktdifferenzen werden die Beobachtungsgleichungen zu

N n d
ARS8t = 233 Q5 (6Chm sinm — 6S,m cosmA) + D (Zik — 2k)rpn (6.32)
n=2m=0 k=1
N n R R d
AKS 4ol = =230 Q0 (6Cm sinm — 88, cosmA) + > (Zik — 25k )Tpi (6.33)
n=2m=0 k=1

kombiniert. Diese Beobachtungsgleichungen gelten fiir einfache Kreuzungspunktdifferenzen an einem Punkt P
zu den Zeitpunkten t; und ¢; eines aufsteigenden (a) und eines absteigenden (d) Bahnbogens.

Kombinierte Lisung

In der kombinierten Losung werden die beiden Normalgleichungen der getrennten Ansitze zur Schitzung der
Schwerefeldkorrekturen (6.24) und der Meeresspiegelschwankung (6.29) durch die Matrizen N12 = A]PppAz
und N2; = N/, miteinander verkniipft. Somit lautet das Normalgleichungssystem fiir die kombinierte Schitzung

N% =1 (6.34)

mit

o
|

B ( 5C, 88 ) N — ( Ny +W! Ni2 ) [ A{Pppb+ W lx,
i’ , = 1 und 1 = 5
Zr, N2; N2z +V ALPppb +V iz,

Die Losung des Normalgleichungssystems erfolgt nach (2.14). Zur Inversion der Normalgleichungsmatrix N wird
der Fall (2.20) mit den erweiterten Matrizen N4 +W ! und N3z + V! anstelle von N1; und Nag verwendet.
Geschicktes Sortieren von Ay ergibt nidmlich, wie in Abb. 6.12 zu sehen ist, eine glinstige Struktur von Naz
und die Matrix Nao + V™! ist damit einfacher zu invertieren als die vollbesetzte Matrix Nq; + W L.

Die Struktur des Normalgleichungssystems der kombinierten Schitzung ist in Abb. 6.12 dargestellt. Die
Schitzung der Schwerefeldkorrekturen ist nur fiir die Lénge der berechneten Bahnbogen sinnvoll. Die Schwere-
feldkorrekturen werden also nur fiir die Kreuzungspunkte berechnet, die iiber Zeitspannen von wenigen Tagen
(innerhalb der Satellitenzyklen mit sich selbst) gebildet werden. Das ergibt den in Abb. 6.12 dargestellten er-
sten Block mit nf Beobachtungen der Matrix A;. Der zweite Block mit 2nf Beobachtungen folgt aus den
Kreuzungspunkten benachbarter Satellitenzyklen, fiir die sowohl Schwerefeldkorrekturen als auch Meeresspie-
gelparameter geschétzt werden konnen. Aus den Kreuzungspunktdifferenzen tiber ein halbes Jahr, im dritten
Block mit 2(n — 18) f Beobachtungen, wird nur die Meeresspiegelbewegung geschitzt, da diese gegeniiber dem
Bahnfehler dominiert.

Analog (2.10) berechnen sich die Verbesserungen nach
v = [A1A,] <§1 )—b = A1%; + A% —b=b-b . (6.35)
2

Den Beobachtungen entsprechend werden auch die Verbesserungen in zwei Gruppen eingeteilt. Die Verbesserun-
gen Vryp1 entstehen aus den Differenzen zu den Beobachtungen vom Typ 1 und die V7yp2 aus den Differenzen
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Abb. 6.12: Struktur des Normalgleichungssystems der kombinierten Schéitzung.

zu den Beobachtungen vom Typ 2. Die verschiedenen Schitzungen werden im Abschnitt 6.3 anhand der aus-
geglichenen Beobachtungen b iiber die Komponenten A;%X; und AzX, verglichen. Mit dem Varianzfaktor &?, a
posteriori nach (2.44) ergeben sich die Genauigkeiten der Unbekannten nach (2.16) fiir die getrennten Schitzun-
gen aus

D(X1) =62(N;1 + W H™' und D(Rg) =63 (Ngz +V 17! (6.36)

und fiir die kombinierte Schéitzung aus

~

D(X) =6’N"! . (6.37)

6.2.4 Kombinierte Schitzung mit Zusatzinformation

Zur Uberbriickung einer Datenliicke zwischen verschiedenen Altimetermissionen wird zur Schiitzung der Meeres-
spiegelschwankung die Beobachtungsgleichung (6.12) hinzugenommen. Dazu werden aus den Meereshohen
Gip> ¢jp der POCM-Daten Hohendifferenzen A(;;, nach (6.11) erzeugt, welche als Beobachtungen fiir die zusitz-
liche Beobachtungsgleichung dienen (siche Abschnitt 6.1.4).

Das stochastische Modell fiir die POCM-Beobachtungen A¢ = (A(;jp) wird zu
D(A() = 0.Qac¢ac (6.38)

wobei fiir die Berechnungen fiir Qa¢ca¢ die Einheitsmatrix und fiir die Kovarianzmatrix K(b, A¢) die Nullma-
trix gewéhlt wird.
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Die Jakobimatrix A; wird um die Ableitungen der zusitzlichen Beobachtungsgleichung (6.12) nach den Schwe-
refeldkorrekturen (links von 6.39) und die Jakobimatrix Az um die Ableitungen nach den Hauptkomponenten
(rechts von 6.39)

OAGijp -0 9AGijp = I

05C 0%, b

9AGijp OAGijp

— =0 —_— — 6.39
98Sm 0Zj Tk (6.39)

ergénzt. Da als zusitzliche Beobachtungen Meereshohendifferenzen iiber jeweils 180 Tage aus den POCM-
Wasserstéinden dem System hinzugefiigt werden, erh6hen sich die Werte ungleich Null der Matrix Nao durch
die Multiplikation orthogonaler Eigenvektoren (EOF), im Vergleich zur Schétzung ohne Beobachtungen aus den
POCM-Daten, jeweils im Betrag um den Wert 2.

6.3 Zusammenstellung der Ergebnisse

Mit der in Abschnitt 6.1.1 getroffenen Auswahl an Kreuzungspunktdifferenzen werden nach der in Abschnitt
6.2 behandelten Theorie Schwerefeldkorrekturen und Zeitkomponenten der Meeresspiegelschwankung geschitzt.
Drei Arten an Schitzung werden durchgefiihrt:

e Fall 1: Schitzung der Schwerefeldkorrekturen aus Kreuzungspunktdifferenzen mit minima-
ler Zeitdifferenz:
Zur alleinigen Schétzung von Schwerefeldkorrekturen werden einfache Kreuzungspunktdifferenzen vom
Typ 1 der Topex/Poseidon—Zyklen 2 bis 195 verwendet. Da sich der Meeresspiegel innerhalb weniger
Tage nur geringfiigig dndert, beruhen diese Kreuzungspunktdifferenzen nahezu ausschliellich auf radialen
Bahnfehlern, deren Hauptursache Modellierungsungenauigkeiten des Schwerefeldes sind. Als a priori Infor-
mation werden zur Schitzung des mittleren Bahnfehleranteils die Varianzen der Koeffizienten des JGM3
zur Berechnung der Matrix W nach (6.23) eingefiihrt. Somit konnen mit der Beobachtungsgleichung (6.5)
die Schwerefeldkorrekturen §C und S nach Gleichung (6.24) aus einfachen Kreuzungspunktdifferenzen
geschétzt werden.

e Fall 2: Simultane Schiitzung der Schwerefeldkorrekturen und der Meeresspiegelschwankung
aus Kreuzungspunktdifferenzen iiber grofle Zeitdifferenzen:
Fiir die kombinierte Schatzung der Schwerefeldkorrekturen mit den Parametern der Meeresspiegelschwan-
kung werden Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 und vom Typ 2 der Topex/Poseidon—Daten der Zyklen
2 bis 195 herangezogen. Die Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 2 tiber 180 Tage enthalten die maximale
Schwankung des Meeresspiegels (Abschnitt 6.1). In einer vorangegangenen EOF-Analyse nach Abschnitt
5.2.2.3 wird anhand der Meereshohenmodelle (Abschnitt 5.2.2) der Topex/Poseidon—Daten der Zyklen 2
bis 195 die Schwankung des Meeresspiegels in riumliche und zeitliche Strukturen (Eigenmodi) zerlegt. Da
sich der Meeresspiegel raumlich annihernd konstant verhélt, werden die Raumkomponenten (EOF) als
feste Information in (6.32) eingefiihrt und die Zeitkomponenten 2y mit (6.34) geschéitzt. Die Zeitkompo-

nenten aus der EOF-Analyse der Topex/Poseidon-Daten aus Abb. 5.6 dienen als Niherungswerte %k, die
als Vorinformation zur Schitzung der Unbekannten Z; nach (6.29) verwendet werden.

e Fall 3 a/b: Simultane Schétzung der Schwerefeldkorrekturen und der Meeresspiegel-

schwankung aus Kreuzungspunktdifferenzen iiber grofie Zeitdifferenzen und aus POCM-
Meereshéhendifferenzen; mit und ohne Liicke in den Altimeterdaten:
Die kombinierte Schitzung der Schwerefeldkorrekturen und der Hauptkomponenten der Meeresspiegel-
schwankung wird um die zusitzliche Beobachtungsgleichung (6.12) erweitert. Als Beobachtungen wer-
den Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 und Typ 2 der Topex/Poseidon-Daten der Zyklen 2 bis
195, sowie POCM-Meereshshendifferenzen der Zyklen 2 bis 158 verwendet. Desweiteren wird die Uber-
briickung einer Altimeterdatenliicke mit den POCM-Meereshéhendifferenzen untersucht. Dazu wird in
den Topex/Poseidon—Daten kiinstlich eine Liicke von einem Jahr (36 Zyklen) gelassen, welche willkiirlich
auf die Zyklen 101 bis 136 festgelegt wird.

Die geschiitzten Schwerefeldkorrekturen sind in den Abb. 6.16, 6.17, 6.20 und 6.23 mit je sieben Graphiken
dargestellt:

Die Schmetterlingsdiagramme in der oberen Reihe der Abb. zeigen die geschétzten Schwerefeldkorrekturen 6C
und S (links), die zur Darstellung mit dem Erdradius multipliziert wurden. Die zonalen Koeffizienten der
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Ordnung m = 0 sind wegen (6.5) und (6.6) mit einfachen Kreuzungspunktdifferenzen ebenso wenig schétzbar,
wie die das Datum festlegenden niederen Harmonischen. Die Zahl der signifikanten Stellen der geschétzten
Schwerefeldkorrekturen geben die Schmetterlingsdiagramme in den Abb. rechts an. Die Zahl ermittelt sich aus

logio( 50 ) bzw. logio( G ), (6.40)

wobei die Schétzungen 6¢,,, und 6g,,, aus der linken Gleichung von (6.36) folgen. Fiir positive Werte von (6.40)
sind die Groflen mit der entsprechenden Zahl an Stellen signifikant. Falls sich ein negativer Wert ergibt, ist der
geschétzte Parameter nicht signifikant bestimmt. Die Entwicklung der Schwerefeldkorrekturen in Kugelfunktio-
nen und die Umrechnung mit der Normalschwere v in Geoidundulationen N = % fithrt zu den in der zweiten
Reihe der Abb. dargestellten Verbesserungen des JGM3—-Schwerefeldes.

Da die Satellitenbahnen von Topex/Poseidon mit dem JGM3-Schwerefeld berechnet sind, werden die Schwe-
refeldkorrekturen beziiglich der Koeffizienten des JGM3-Schwerefeldes berechnet. Das JGM3 hat mit einem
Entwicklungsgrad von N = 70 nach Gleichung (4.7) eine Auflosung bis zur Wellenlinge 570 km. Anhand des
Spurenabstandes von Topex/Poseidon mit 315 km am Aquator ist maximal ein Entwicklungsgrad von N = 63,
also einer Wellenldnge von 630 km moglich. Weitere Einschrinkungen hinsichtlich des Entwicklungsgrades
ergeben sich aus der Flughohe, sowie der fehlenden Bedeckung der Kontinente und Polregionen. Da die
Berechnung fiir hohere Grade in zunehmenden Mafle umfangreicher wird und hier der langwellige Anteil
interessiert, wird nur bis Grad und Ordnung 10 entwickelt. Die Schwerefeldkoeflizienten von JGM3 bis Grad
und Ordnung 10 sind in dem linken Bild der Abb. 6.13 dargestellt, wobei die Koeffizienten mit dem Erdradius
multipliziert wurden. Das Bild rechts daneben zeigt das aus den Koeffizienten bis Grad und Ordnung 10
errechnete Geoid.

10
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Abb. 6.13: Links: Schwerefeldkoeffizienten (m) bis Grad und Ordnung 10 von JGM3. rechts: JGM3-Geoid bis
Grad und Ordnung 10.

Aus den geschitzten Schwerefeldkorrekturen leiten sich weitere vier Graphiken des radialen Bahnfehlers ab:
Die Graphiken in der dritten Reihe der Abbildungen geben die auf- und absteigenden radialen Bahnfehler
nach (4.56) an. Die vierte Reihe der Abbildungen enthélt links den doppelten variablen Bahnfehleranteil
nach (4.58) und rechts den mittleren Bahnfehleranteil nach (4.57). Der zweifache variable Bahnfehleranteil
entspricht in gegldtteter Version nach (6.4) den einfachen Kreuzungspunktdifferenzen. Das Bild kann also
mit den Mittelwerten der Kreuzungspunktdifferenzen in dern oberen Graphiken von Abb. 6.8 verglichen
werden. Der mittlere Bahnfehleranteil kann aus einfachen Kreuzungspunktdifferenzen nur mit Verwendung von
Zusatzinformation (Abschnitt 6.2.1) gewonnen werden.

Abbildung der Ergebnisse

Die Ergebnisse der drei Arten an Schétzungen werden hier zusammengestellt:

Fall 1: Schitzung der Schwerefeldkorrekturen aus Kreuzungspunktdifferenzen mit minimaler Zeit-
differenz:

Die Abb. 6.16 und 6.14 zeigen die Ergebnisse der Schéitzung zu Fall 1. Aus Kreuzungspunktdifferenzen vom
Typ 1 der Topex/Poseidon—-Daten der Zyklen 2 bis 195 wurden nur Schwerefeldkorrekturen geschétzt. Die
geschitzten Korrekturen der Schwerefeldkoeffizienten (Abb. 6.16) bewegen sich im Bereich von £+ 3 mm, was zu
Verbesserungen von + 3 cm des Geoids fiihrt. Der radiale Bahnfehler von Topex/Poseidon betrigt weniger als
drei Zentimeter (vgl. Abb. 6.16). Diese Groflenordnung des Bahnfehlers geben auch [TAPLEY et al. 1994a] an.

In dem Histogramm der Residuen in Abb. 6.14 zeichnet sich im Vergleich zu dem Histogramm der Beobach-
tungen (Abb. 6.8) ein deutlicher Gewinn ab. Die Verbesserungen streuen weit weniger als die Beobachtungen.
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Auch weisen die zeitlichen Mittelwerte in Abb. 6.14 die in Abb. 6.8 zu sehende Systematik nicht mehr auf.
Dafiir sind andeutungsweise die Satellitenspuren zu erkennen.

Fall 2: Simultane Schitzung der Schwerefeldkorrekturen und der Meeresspiegelschwankung aus
Kreuzungspunktdifferenzen iiber grofle Zeitdifferenzen:

In den Abb. 6.17 bis 6.15 sind die Ergebnisse der simultanen Schétzung der Schwerefeldkorrekturen mit den
Zeitkomponenten der ersten fiinf Eigenmodi der Meeresspiegelschwankung gezeigt. Die Schéitzung wurde mit den
Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 und Typ 2 der Topex/Poseidon-Daten der Zyklen 2 bis 195 durchgefiihrt.

Die geschitzten Schwerefeldkorrekturen haben die gleiche Groenordnung wie die Schwerefeldkorrekturen, die
aus der alleinigen Schitzung aus Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 folgen (Abb. 6.16). Die Zahl der signi-
fikant geschétzten Koeffizienten ist allerdings deutlich geringer.

Die geschétzten Hauptkomponenten des ersten Eigenmodus sind als Kreuze und die urspriinglichen Haupt-
komponenten des ersten Eigenmodus (Vorinformation) der EOF—Analyse als durchgezogene Linie in Abb. 6.18
dargestellt. Alle Hauptkomponenten sind signifikant geschiitzt mit mittleren Fehlern im Bereich von £+ 0.1.
Die geschitzten Hauptkomponenten weichen von den urspriinglichen Hauptkomponenten aus der EOF-Analyse
um bis zu eine Einheit ab. Nach Multiplikation mit den Raumkomponenten (Abb. 5.6) entspricht dies einer
Korrektur von 4 cm + 4 mm. Die gute Ubereinstimmung erklirt sich durch die Verwendung gleicher Daten.
Beide Berechnungen stammen aus Topex/Poseidon-Daten, die lediglich unterschiedlich aufbereitet wurden,
fiir die EOF-Analyse zu Meereshohenmodellen (nach Abschnitt 5.2.2) und fiir die kombinierte Schitzung zu
Kreuzungspunktdifferenzen.

Anhand der Differenz der Zeitpunkte, iiber die die Kreuzungspunkte gebildet worden sind, werden die Beobach-
tungen b in byy, = (AKY%, 1) und bryy = (AK%, ) unterschieden. Entsprechend werden nach Gleichung
(6.35) die Verbesserungen ebenfalls in ¥7yp1 und Voype aufgeteilt. In Abb. 6.19 sind fiir jeden Gitterpunkt die
Mittelwerte der beiden Anteile A1X; und AgXe getrennt in Abhiingigkeit von den Beobachtungen vom Typ 1
(obere Reihe) und Typ 2 (mittlere Reihe) zusammengestellt. Entsprechend Gleichung (6.35) ergibt die Summe
von A1%X; (linkes oberes Bild von Abb. 6.19) und Aa%. (Bild links Mitte von Abb. 6.19) der Beobachtungen
vom Typ 1 in Abzug der Beobachtungen bz, (linkes oberes Bild von Abb. 6.8) die Residuen Vryp (linkes
unteres Bild von Abb. 6.19). Gleiches gilt fiir Typ 2, deren Bilder jeweils in der rechten Spalte der Abb. 6.19
und 6.8 stehen. Die Anpassung des Modells an die Beobachtungen zeigt sich in den Verbesserungen; in den
Residuenplots sind die systematischen Strukturen von Abb. 6.8 weitestgehend aufgehoben.

Die Histogramme der geschiitzten Verbesserungen (Abb. 6.15) zeigen im Vergleich zu den Histogrammen der
Beobachtungen (Abb. 6.8) eine deutliche Verbesserung. Wihrend die Beobachtungen vom Typ 1 und vom Typ 2
(links und rechts von Abb. 6.8) flache Kurven zeigen, bilden die Histogramme der Residuen vom Typ 1 und
vom Typ 2 (links und rechts von Abb. 6.15) steilere Kurven mit mehr Werten um Null.

Zusétzlich zu dem Varianzfaktor 62 a posteriori (2.44) werden ebenfalls fiir die zwei Arten an Beobachtungen

AKryp1, AKyyps Varianzfaktoren a posteriori 62 7, 1,02 7,0 geschétzt. Die Genauigkeiten a posteriori liegen
unter 11 cm, wobei die Genauigkeit der Anpassung an die Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 mit bis
zu 20 cm Differenz ca. 7 cm und an die Kreuzungspunkte vom Typ 2 mit bis zu 40 cm Differenz ca. 13 cm
erreichen. Eine bessere Modellanpassung ist mit der Verwendung von nur fiinf Eigenmodi nicht zu erwarten,
da die ersten fiinf Eigenmodi nur 50 % der Meeresspiegelschwankung (Tabelle 5.3) beschreiben. Es wurden nur
fiinf Eigenmodi gewéhlt um das Verfahren zu testen. Fiir genauere Betrachtungen sind selbstversténdlich mehr
Eigenmodi zu beriicksichtigen.

Fall 3 a: Simultane Schitzung der Schwerefeldkorrekturen und der Meeresspiegelschwankung aus
Kreuzungspunktdifferenzen iiber grofle Zeitdifferenzen und aus POCM-Meeresh6hendifferenzen;
ohne Liicke in den Altimeterdaten:

Die Ergebnisse der simultanen Schitzung von Schwerefeldkorrekturen und Zeitkomponenten der ersten fiinf
Eigenmodi unter Einbeziehung der A(;; werden in den Abb. 6.20 bis 6.22 gezeigt. Geschétzt wurde aus Kreu-
zungspunktdifferenzen vom Typ 1 und Typ 2 der Topex/Poseidon-Daten der Zyklen 2 bis 195 und den POCM-
Meereshohendifferenzen der Zyklen 2 bis 158.

Die Schwerefeldkorrekturen (Abb. 6.20) unterscheiden sich in ihren Werten nicht stark von den bisherigen
Schétzungen (Abb. 6.16 und 6.17). Mit Ausnahme der Koeffizienten 6Css, §Sa22, 0533, 0C44 sind alle Koeffizienten
signifikant geschétzt.

Alle Hauptkomponenten sind signifikant mit mittleren Fehlern im Bereich von + 0.2 geschiitzt. Die geschitzen

Hauptkomponenten des ersten Eigenmodus (Kreuze in Abb. 6.21) weichen auf der Ordinate um bis zu vier
Einheiten von den Niherungswerten (durchgezogene Linie in Abb. 6.21) ab. Nach Multiplikation mit dem
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Raumvektor des ersten Eigenmodus (Abb. 5.6) ergibt das eine Differenz zwischen den genéherten und geschiitz-
ten Hauptkomponenten von maximal 16 cm + 8 mm (bei einer Variabilitéit in den Kreuzungspunktdifferenzen
von 40 cm). In Abb. 6.22 sind die Residuen in zeitlichen Mittelwerten je Gitterpunkt und in Histogrammen
dargestellt.

Ab Zyklus 158 ohne die zusitzlichen Meereshohendifferenzen aus POCM gleichen die geschétzten Hauptkom-
poneten wieder stirker der Vorinformation.

Fall 3 b: Simultane Schitzung der Schwerefeldkorrekturen und der Meeresspiegelschwankung aus
Kreuzungspunktdifferenzen iiber grofie Zeitdifferenzen und aus POCM—-Meereshohendifferenzen;
mit Liicke in den Altimeterdaten:

Die Ergebnisse der simultanen Schétzung der Schwerefeldkorrekturen und der Zeitkomponenten mit einer Liicke
in den Altimeterdaten sind in den Abb. 6.23 bis 6.25 zu sehen. Die Topex/Poseidon-Daten wurden nicht
durchgingig von Zyklus 2 bis 195 verwendet, sondern nur Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 und Typ 2
der Topex/Poseidon-Daten der Zyklen 2 bis 100 und 137 bis 195. Die Liicke von 36 Zyklen (einem Jahr)
in den Topex/Poseidon wird mit den POCM-Meereshohendifferenzen der Zyklen 2 bis 158 iiberbriickt. Im
Vergleich zur Schétzung ohne Liicke (Abb. 6.21) weichen die geschiitzten Hauptkomponenten (Kreuze) von den
Niherungswerten (durchgezogene Linie) in Abb. 6.24 an der Stelle der Liicke um ca. eine Einheit voneinander
ab.

Unter Hinzunahme der POCM-Daten (in Abb. 6.21) weichen die geschitzten Hauptkomponenten um bis
zu drei Einheiten, also bis zu 12 ¢cm von den Niherungswerten ab. Die Liicke in den Altimeterdaten der
Zyklen 100 bis 136 wird durch die POCM-Daten soweit gefiillt, da8 die Struktur erhalten bleibt (siehe Abb.
6.24). Allerdings sind auch hier wiederum die Amplituden grofler als bei der Schiitzung mit ausschliefflicher
Verwendung der Topex/Poseidon-Daten (Abb. 6.18), jedoch kleiner als bei der Schitzung mit Hinzunahme der
POCM-Daten (Abb. 6.21). An der Liicke weichen die geschitzten Hauptkomponenten um ca. zwei Einheiten,
d.h. um 8 cm von der Vorinformation ab.

Damit ist die Uberbriickung einer Liicke in den Altimeterdaten mit POCM-Meereshshendifferenzen exem-
plarisch gelungen. Unter diesen relativ giinstigen Voraussetzungen erweist sich diese Methode der simultanen
Schitzung von Schwerefeldkorrekturen und Meeresspiegelschwankung als geeignet. Selbstversténdlich ist dieses
Verfahren fiir verschiedene Missionen zu testen, um das langfristige Ziel der Erstellung einer langen Beobach-
tungsreihe zu erreichen.
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Abb. 6.14: (Fall 1) Residuen in zeitlichem Mittelwert (links) und Histogramm (rechts).
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Abb. 6.16: (Fall 1) Schwerefeldkorrekturen bis Grad und Ordnung 10 aus Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1
der Topex/Poseidon—Zyklen 2 bis 195. Oben: Schwerefeldkorrekturen (linke Graphik), Anzahl der signifikanten
Stellen der geschitzten Schwerefeldkorrekturen (rechte Graphik); 2. Reihe: Korrekturen der Geoidundulationen
des JGM3; 3. Reihe: Aufsteigender Bahnfehler (linke Graphik), Absteigender Bahnfehler (rechte Graphik);
Unten: Doppelter variabler Bahnfehleranteil (linke Graphik), mittlerer Bahnfehleranteil (rechte Graphik). Die
gestrichelte Linie gibt jeweils die Nullinie an.
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Abb. 6.17: (Fall 2) Schwerefeldkorrekturen bis Grad und Ordnung 10 simultan mit den Hauptkomponenten der
ersten 5 Eigenmodi aus Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 und Typ 2 der Topex/Poseidon—Zyklen 2 bis 195.
Oben: Schwerefeldkorrekturen (linke Graphik), Anzahl der signifikanten Stellen der geschitzten Schwerefeldkor-
rekturen (rechte Graphik); 2. Reihe: Korrekturen der Geoidundulationen des JGM3; 3. Reihe: Aufsteigender
Bahnfehler (linke Graphik), Absteigender Bahnfehler (rechte Graphik); Unten: Doppelter variabler Bahnfeh-
leranteil (linke Graphik), mittlerer Bahnfehleranteil (rechte Graphik). Die gestrichelte Linie gibt jeweils die
Nullinie an.
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Abb. 6.18: (Fall 2) Hauptkomponenten des ersten Eigenmodus.

0" 30°_ 60" 90° 120° 150° 180° 210° 240° 270° 300° 330° 360" 0

[ T T T T ] I N [ T T I ] T
T T T
3

30 -25 -20 -15 -10 -05 00 05 10 15 20 25 30

cm cm
o — — o — —
60 e = oo TR- T =
) N e e o b had L o ) S° 9, = : s i “.~:~
309 o i TR ‘s 309 . J
A = ‘ & ) L
o % (4 2 . = : ~ o i & .
j o - - 2
-30° AR MRS -30" 44 i
- . S (Y S (.

0° 30" 60" 90" 120" 150° 180° 210° 240° 270° 300° 330° 360° 0° 30" 60" 90" 120" 150° 180° 210° 240° 270° 300° 330° 360°

[ T T T T ] N [ T I I ] T

T T T T T T T T T

30 25 -20 -15 -10 05 00 05 10 15 20 25 30 30 25 -20 -15 -10 05 00 05 10 15 20 25 30
cm cm

Abb. 6.19: (Fall 2) Die linke Spalte gibt jeweils die Komponenten beziiglich der Beobachtungen vom Typ 1
an, die rechte Spalte zu den Beobachtungen vom Typ 2. Oben: An jedem Gitterpunkt der Mittelwert von
A1%;; Mitte: An jedem Gitterpunkt der Mittelwert von AsXo; Unten:An jedem Gitterpunkt der Mittelwert der
Residuen V.
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Abb. 6.20: (Fall 3 a) Schwerefeldkorrekturen bis Grad und Ordnung 10 simultan mit den ersten 5 Eigenmodi der
Zeitkomponenten aus Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 und Typ 2 der Topex/Poseidon—Zyklen 2 bis 195
und POCM-Meereshéhendifferenzen Zyklen 2 bis 158 geschiéitzt. Oben: Schwerefeldkorrekturen (linke Graphik),
Anzahl der signifikanten Stellen der geschitzten Schwerefeldkorrekturen (rechte Graphik); 2. Reihe: Korrekturen
der Geoidundulationen des JGM3; 3. Reihe: Aufsteigender Bahnfehler (linke Graphik), Absteigender Bahnfeh-
ler (rechte Graphik); Unten: Doppelter variabler Bahnfehleranteil (linke Graphik), mittlerer Bahnfehleranteil
(rechte Graphik). Die gestrichelte Linie gibt jeweils die Nullinie an.
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Abb. 6.21: (Fall 3 a) Zeitkomponenten des ersten Eigenmodus.
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Abb. 6.22: (Fall 3 a) Zeitliche Mittelwerte je Gitterpunkt und Histogramme der Residuen ¥y (links) und
der ¥pypo (rechts).
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Abb. 6.23: (Fall 3 b) Schwerefeldkorrekturen bis Grad und Ordnung 10 simultan mit den ersten 5 Eigenmodi der
Zeitkomponenten aus Kreuzungspunktdifferenzen vom Typ 1 und Typ 2 der Topex/Poseidon—Zyklen 2 bis 100
und 137 bis 195 und POCM-Meereshohendifferenzen Zyklen 2 bis 158 geschétzt. Oben: Schwerefeldkorrekturen
(linke Graphik), Anzahl der signifikanten Stellen der geschétzten Schwerefeldkorrekturen (rechte Graphik); 2.
Reihe: Korrekturen der Geoidundulationen des JGM3; 3. Reihe: Aufsteigender Bahnfehler (linke Graphik), Ab-
steigender Bahnfehler (rechte Graphik); Unten: Doppelter variabler Bahnfehleranteil (linke Graphik), mittlerer
Bahnfehleranteil (rechte Graphik). Die gestrichelte Linie gibt jeweils die Nullinie an.
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Abb. 6.24: (Fall 3 b) Zeitkomponenten des ersten Eigenmodus.
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Abb. 6.25: (Fall 3 b) Zeitliche Mittelwerte und Histogramme der Residuen Vryp1 (links) und ¥7yp2 (rechts).
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7. Ausblick

In dieser Arbeit wurden erstmals aus Kreuzungspunktdifferenzen iiber kleine und grofie Zeitunterschiede Schwe-
refeldkorrekturen und Meeresspiegelschwankung simultan geschéiitzt. Im Vergleich zu den bisherigen Arbeiten
wurde mit den Schwerefeldkorrekturen gleichzeitig auch die Meeresspiegelschwankung aus Kreuzungspunkten
tiber grofle Zeitdifferenzen geschiitzt (siche Kapitel 6).

Mit einer langen Beobachtungsreihe von Altimeterdaten lassen sich z.B. klimarelevante Fragen {iber die Verdnde-
rungen der grofskaligen Meeresstromungen und des globalen Meeresspiegels untersuchen. Bei den neueren Mis-
sionen seit 1992 sind Verkniipfungen iiber gemischte Kreuzungspunkte leicht moglich, da mehrere Altimetermis-
sion stattfinden, die sich zudem zeitlich {iberlappen. Will man aber zeitlich noch etwas zuriickgehen, ist es sinn-
voll die Geosat—Mission miteinzubeziehen. Bei der Verkniipfung nicht zeitlich iiberlappender Altimetermissionen
ergeben sich Kreuzungspunktdifferenzen mit groflen Zeitunterschieden. Dadurch enthalten die Kreuzungspunkt-
differenzen jedoch neben dem Bahnfehler auch die Meeresspiegelschwankung. Diese Arbeit beschreibt einen Weg,
wie beide Komponenten gleichzeitig geschitzt werden kénnen. Zusétzlich wird exemplarisch mit den Daten des
Altimetersatelliten Topex/Poseidon und des hydrodynamischen Simulationsmodells Parallel Ocean and Climate
Model (POCM) gezeigt, wie sich eine Altimeterdatenliicke iiberbriicken l:iit. Ein anderer Weg zur Uberbriickung
einer Altimeterdatenliicke ist z.B. die Verwendung von Pegelregistrierungen [MITCHUM 1994]. Fiir die Zukunft
bringt die Kombination mehrer verschiedener Moglichkeiten vielleicht die stabilste Art einer Uberbriickung
der Datenliicke zwichen Geosat und ERSI1. In einem weiteren Schritt ist die Verbindung mehrerer Missionen
z.B. Topex/Poseidon mit ERS1 und Geosat zu untersuchen. Dabei sind insbesondere Datumsunterschiede zwi-
schen den Missionen zu beriicksichtigen. Verschiedene Satellitenmissionen beziehen sich auf unterschiedliche
Koordinatensysteme, weshalb die Mefireihen verschiedener Satellitenmissionen unterschiedliche Datumsfestle-
gungen beinhalten konnen. Die Uberbriickung der Missionsliicke von etwa 2 Jahren zwischen Geosat und ERS1
ermoglicht das Aufstellen einer langen Beobachtungsreihe.

Sobald die neuen Schwerefeldmissionen CHAMP, GRACE und GOCE gestartet sind und eine genauere Kenntnis
des Schwerefeldes liefern, erlauben die altimetrischen H6hen eine direkte Berechnung der Meerestopographie.
Mit den unabhingigen Schwerefeldmissionen lassen sich die Ergebnisse dieser Arbeit validieren.

Mit einem verbesserten Schwerefeld sind zum einen die Satellitenbahnen genauer bestimmbar und zum anderen
wird das Geoid so genau bekannt, dafl Meereshohen tiber einer einheitlichen Hohenbezugsfldche berechnet werden
konnen. Das bietet der Ozeanographie die Moglichkeit, mit absoluten Hohen ozeaniibergreifend zu arbeiten.
Dadurch werden die ozeanographischen Untersuchungen unabhéingig von einem level-of-no-motion, das in jedem
Ozean mit einer anderen Tiefenlage angenommen wird und nur eine relative Berechnung innerhalb einzelner
Ozeanbecken erlaubt. Somit liefert diese Arbeit auch einen vorbereitenden Beitrag zur Erforschung der globalen
Ozeandynamik und des Klimas, der Zielstellung des World Ocean Circulation Experiments (WOCE), in dessen
Rahmen diese Arbeit erstellt wurde.
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Symbolverzeichnis

Schitzverfahren

b = (b;) Beobachtungeni=1,...,n

x = (z;) Unbekannte j =1,...,u

n Anzahl der Beobachtungen

u Anzahl der Unbekannten

x = (z;) Néherungswerte der Unbekannten
v = (v;) Verbesserungen

w = (w;) Widerspruchsvektor

I Einheitsmatrix

A Design— oder Jakobimatrix

N Normalgleichungsmatrix

D Dispersionsmatrix, Varianz—Kovarianzmatrix
r Redundanz

Py Gewichtsmatrix

Qbb Gewichtskoeffizientenmatrix

o2 Varianzfaktor

o? Varianz

by Kovarianzmatrix

n Erwartungswerte

VsZ Zufallsvektoren

p(y) Wabhrscheinlichkeitsverteilung, Dichtefunktion, Wahrscheinlichkeit, Dichte
(y|z) bedingte Wahrscheinlichkeit von y unter der Bedingung von z
T=2% Gewichtsfaktor

N(pu, OE) multivariate Normalverteilung

G Gammaverteilung

NG Normalgammaverteilung

Fler—e Fisher-Verteilung

Fo_atr Fraktilwert der Fisher-Verteilung
T Testgrofle

tir) Studentverteilung

t1—a,r) Fraktilwert der Studentverteilung

Satellitenaltimetrie

geozentrischer Ortsvektor des Satelliten
geozentrischer Abstand

Erdradius, geozentrischer Ortsvektor
topozentrischer Ortsvektor
Gravitationskraft

Storkrifte

Storbeschleunigungen
Gravitationskonstante der Erde
Erdmasse

Satellitenmasse

grofle Halbachse

Exzentrizitét

Inklination

Rektaszension des aufsteigenden Bahnknotens
aufsteigender Bahnknoten

Argument des Perigdums

Epoche, Zeitpunkt des Perigdums
mittlere Anomalie

exzentrische Anomalie

wahre Anomalie
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Hsat
Halt

M27527N27K2
K17017P1
rss

fm

Winkelgeschwindigkeit der Erde

Hohe des Satelliten {iber dem Referenzellipsoid

gemessene Altimeterhohe

Ausbreitungsgeschwindigkeit der Radarwelle

Laufzeit der Radarwelle

altimetrische Hohe, Meereshohe tiber dem Referenzellipsoid

Meerestopographie (Abweichung der aktuellen Meeresoberfléiche vom Geoid)

radialer Bahnfehler
altimetrischer Mef}fehler
Geoidundulation

halbtégige Gezeitenfrequenzen
eintégige Gezeitenfrequenzen

root sum square
Einzelfehler

Schwerefeldkorrekturen

EEZNg<a

> > €
©

Cnm7 Snm
Enm: gnm

Cn

ACrm, ASm
6Cnm7 6S’nm
P (sin )
flesA)

Nowme:@a®
|
(l,) € <

SeSazwza
SRR

>
ﬁ@

Storpotential

Normalpotential
Gravitationspotential

Schwerefeld

Zentrifugalpotential

maximaler Entwicklungsgrad

Grad

Ordnung

Rotationsgeschwindigkeit der Erde
Lénge, Breite

Auflésung

normierte harmonische Koeffizienten
Koeffizienten des Normalpotentials
Gradvarianzen
Schwerefeldkoeffizienten des Stérpotentials
Schwerefeldkorrekturen

normierte Legendrefunktion
Funktionswert an einem Punkt mit Linge A und Breite ¢ .
Neigungsfunktion
Exzentrizitdtsfunktion

Funktion

Argument von Spmpg
Keplerelemente ¢t =1,...,6
Einzelstorungen der Keplerelemente
Gesamtstorung der Keplerelemente
Fourierkoeffizienten
Besselfunktionen der Ordnung n
Sternzeit Greenwich
Frithlingspunkt

Rektaszension

Lange des aufsteigenden Bahnknotens
Lange und Breite des Satelliten
Satellitenprojektion

aufsteigender Bahnknoten
Fuflpunkt

Geozentrum

Satellitenspur

gerade Funktion Q¢,,(a,1, )
ungerade Funktion Q?,,(a,1, @)
gerade Funktion (im Anhang)
ungerade Funktion (im Anhang)
Bahnfehler der aufsteigenden Bahn



Ard Bahnfehler der absteigenden Bahn
Ad variabler Bahnfehleranteil
Axy mittlerer Bahnfehleranteil

Variabilitit der Meeresoberfliche

P Druck

Vp Druckgradient

g Schwerebeschleunigung

Kg Gezeitenkrifte

R Reibungskrifte

p Dichte

A% Geschwindigkeitsvektor

U, U, W Geschwindigkeitkomponenten bzgl. der x—y—,z—Achse
R, Ry, R, Beschleunigungskomponenten infolge der Reibung bzgl. der x—,y—z—Achse
f Coriolisparameter

w Halbwertsbreite

Smaz maximaler EinfluB3kreis

Si EinfluB3kreis

Di Gewichtsfunktion

P,Q Gitterpunkte

joXs| Index fiir beliebige Gitterpunkte P,Q

Anzahl der Gitterpunkte

Zeitpunkte i,5 =1,...,n

Anzahl der Zeitpunkte, Anzahl der Beobachtungen pro Gitterpunkt
Mittlere Meereshohe am Gitterpunkt p iiber alle Zeitriume
Meereshohen

Beobachtungen (Meereshohen) zum Zeitpunkt ¢;
Standardabweichung

root mean square, mittlere quadratische Abweichung
Laufindex der Eigenmodi

Zahl der Schwingungen

Konstante

Neigung

Ay, By Fourierkoeffizienten

Amplitude der k. Schwingung

Phase der k. Schwingung

Kreisfrequenz der k. Schwingung

Periode der k. Schwingung

Kovarianz der Punkte P und @)

Korrelation der Punkte P und @)

Hauptkomponenten

Raumkomponenten, Empirische Orhogonalfunktionen
Mittlere Meereshohen

Residuenmatrix

Varianz—Kovarianzmatrix

Matrix mit Eigenwerten A,

Eigenwert am Punkt P

maximale Anzahl der Eigenmodi fiir eine Beschreibung von z.B. 80% der Variabilitit
Matrix der Singuldrwerte

Singuldrwerte
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Simultane Schitzung von Schwerefeldkorrekturen und Meeresspiegelschwankungen

AK;’]F;7 Kreuzungspunkt eines auf- und absteigenden Bahnbogens zu den Zeitpunkten ¢;,1;
a ascending, Kennzeichen fiir aufsteigenden Bahnbogen
d descending, Kennzeichen fiir absteigenden Bahnbogen

k,l Index fiir die Satelliten k& und [
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G Meereshohe aus POCM zum Zeitpunkt t¢;

A Meereshohendifferenz der POCM-Meereshohen der Zeitpunkte ¢;, ¢;
6@, S Vektoren der Schwerefeldkorrekturen

As, ©s Linge, Breite des Schnittpunktes

At Zeitdifferenz des Kreuzungspunktes

X1 Unbekanntenvektor der Schwerefeldkorrekturen

Xo Unbekanntenvektor der Zeitkomponenten

b Beobachtungsvektor (Kreuzungspunktdifferenzen und POCM-Meereshohendifferenzen)
G Matrix innerhalb der Jakobimatrix

A, Jakobimatrix der Schwerefeldkorrekturen

Ao Jakobimatrix der Zeitkomponenten

Ni1 Normalgleichungsmatrix der Schwerefeldkorrekturen

N22 Normalgleichungsmatrix der Zeitkomponenten

OChm>TSnm Standardabweichung der geschétzten Schwerefeldkorrekturen

Abkiirzungsverzeichnis

Aviso Archiving, Validating and Interpretation of Satellite Oceanographic data
CHAMP CHAllenging Mini-satellite Payload

CNES Centre National des Etudes Spatiales

CORSSH CORrected Sea Surface Height

CSR Center for Space Research

CSTG Commission on International Coordination of the Space Techiques for Geodesy and Geodynamics
DORIS Doppler Orbitography and Radiopositioning Integrated by Satellite
ECMWF European Center for Medium-range Weather Forecast

EGM96 Earth Gravitational Model 1996

EOF Empirische Orthogonal-Funktion

ERS European Remote Sensing Satellite

ESA European Space Agency

Geosat GEOdetic SATellite

GFO Geosat-Follow-On

GOCE Gravity field and steaty-state Ocean Circulation Experiment

GOT Global Ocean Tide model

GPSDR Global Positioning System Demonstration Receiver

GRACE Gravity Recovery And Climate Experiment

JGM3 Joint Gravity Model 3

NASA National Aeronautics and Space Administration

POCM Parallel Ocean and Climate Model

PCA Principal Component Analysis

rms root mean square

r'ss root sum square

scoMMSA  subcommission on Multi-Mission Satellite Altimetry

SLR Satellite Laser Ranging

SWH Signifikante WellenHohe

TMR Topex Microwave Radiometer

Topex Ocean TOPography EXperiment

T/P TOPEX/POSEIDON

WOCE World OCean Experiment



Anhang

Erginzung zu Kapitel 2.2: Rechenregeln des Kronecker Produkts

vec(AB) = (B’ ®1I) vecA
[GRAFAREND und SCHAFFRIN 1993] (S. 419).

(A®B) = A'eB'
(A®9B)®C = A®(B®C) = A9B®C
(A®B) (C®D) = (AC)® (BD)

[GRAFAREND und SCHAFFRIN 1993] (S. 410).

Erginzung zu Kapitel 4: Legendre—Funktionen
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Die zugeordneten Legendre-Funktionen Py, (sin) konnen mit Rekursionsformeln [RUMMEL 1992] (S. A1.7)

gebildet werden

Ppp(sing) = (2n—1) cosp Py_1n-1(sing)
Ppp_1(sing) = (2n —1) sing Ph_1 p_1(sin )

2n—1
P, (sing) = i sing Py_1,m(sin¢)
n+m-—1
n—m

mitPoo = Po =1

Die normalisierten Legendre-Funktionen P,,,(sin o) folgen aus dem Produkt

Pum(sing) = HyumPam

mit
I Van+1 firm=0 |,
e 2(2n+1) EZ;Z;: fir m #0

Ergianzung zu Kapitel 4.3: Funktionen Uﬁ{,fp

U'rc],mp = (COSm(p Sinm+k Z) [Yc c + n k kasX;L:I
. Nt n—2p
Unmp = (COSmso sin™ z) [ VX - chan}
wobei
k/2
c k ; 5. y
Y, = 2j (sin®i — sin (p)z sin® ¢
=0
k=1
e = (2 +1> Y (sin”i —sin® ) 2 7 sin T g
J
=0
m/2
m . o -
A = <2 > )’ cos® i (sin® i — sin® ) T~ sin®
J
j=0
m—1
- m S '
Xn = <2j+1)(—1)7 cosZt i (sin?i — sin® )"z 7 sin
i=0

2j+1

sing Pp_s m(sing) fir m#n,n—1

14

(15)

mit k =| n — 2p |. Die Indizes ¢ bzw. s stehen in Anlehnung an Cosinus— und Sinusfunktionen fiir eine in ¢

gerade bzw. ungerade Funktion [ROSBOROUGH 1986] (S. 85 f.).
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Tab. 1: Anfangszeitpunkte der ersten 84 T/P-Zyklen. Zuordnung der Zyklennummern zum biirgerlichen und

Erginzung zu Kapitel 5.3.1: Zyklennummern und Datum von Topex/Poseidon

Zyklus Datum | julianisches Datum | Zyklus Datum | julianisches Datum
Epoche 2000 Epoche 2000
2 3.10.92 -2646.5
3 || 12.10.92 -2637.5
4 || 22.10.92 -2627.5
5 1.11.92 -2617.5
6 || 11.11.92 -2607.5
71 21.11.92 -2597.5
8 1.12.92 -2587.5
9 || 11.12.92 -2577.5
10 || 21.12.92 -2567.5
11 || 31.12.92 -2557.5
12 10.1.93 -2547.5 48 2.1.94 -2190.5
13 20.1.93 -2537.5 49 | 12.1.94 -2180.5
14 30.1.93 -2527.5 50 | 22.1.94 -2170.5
15 8.2.93 -2518.5 51 | 31.1.94 -2161.5
16 18.2.93 -2508.5 52 | 10.2.94 -2151.5
17 28.2.93 -2498.5 53 | 20.2.94 -2141.5
18 10.3.93 -2488.5 54 2.3.94 -2131.5
19 20.3.93 -2478.5 55 | 12.3.94 -2121.5
20 30.3.93 -2468.5 56 | 22.3.94 -2111.5
21 9.4.93 -2458.5 57 1.4.94 -2101.5
22 19.4.93 -2448.5 58 | 11.4.94 -2091.5
23 29.4.93 -2438.5 59 | 21.4.94 -2081.5
24 9.5.93 -2428.5 60 1.5.94 -2071.5
25 19.5.93 -2418.5 61 | 11.5.94 -2061.5
26 29.5.93 -2408.5 62 | 21.5.94 -2051.5
27 7.6.93 -2399.5 63 | 30.5.94 -2042.5
28 17.6.93 -2389.5 64 9.6.94 -2032.5
29 27.6.93 -2379.5 65 | 19.6.94 -2022.5
30 7.7.93 -2369.5 66 | 29.6.94 -2012.5
31 17.7.93 -2359.5 67 9.7.94 -2002.5
32 27.7.93 -2349.5 68 | 19.7.94 -1992.5
33 6.8.93 -2339.5 69 | 29.7.94 -1982.5
34 16.8.93 -2329.5 70 8.8.94 -1972.5
35 26.8.93 -2319.5 71| 18.8.94 -1962.5
36 5.9.93 -2309.5 72 | 28.8.94 -1952.5
37 15.9.93 -2299.5 73 7.9.94 -1942.5
38 25.9.93 -2289.5 74 | 16.9.94 -1933.5
39 4.10.93 -2280.5 75 | 26.9.94 -1923.5
40 || 14.10.93 -2270.5 76 | 6.10.94 -1913.5
41 || 24.10.93 -2260.5 77 | 16.10.94 -1903.5
42 3.11.93 -2250.5 78 | 26.10.94 -1893.5
43 || 13.11.93 -2240.5 79 | 5.11.94 -1883.5
44 || 23.11.93 -2230.5 80 | 15.11.94 -1873.5
45 3.12.93 -2220.5 81 | 25.11.94 -1863.5
46 || 13.12.93 -2210.5 82 | 5.12.94 -1853.5
47 || 23.12.93 -2200.5 83 | 15.12.94 -1843.5
84 | 25.12.94 -1833.5

julianischen Datumn.
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