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Kurzfassung

Zeitliche Variationen von Erdrotation und Schwerefeld werden von verschiedenen geophysi-
kalischen Prozessen beeinflufit, die mit Massenbewegungen verbunden sind. Im saisonalen
Bereich ist bisher nur der Einflul der atmosphérischen Dynamik mit hinreichender Genau-
igkeit bestimmbar. Der Vergleich der Erregerfunktionen dieses Prozesses mit den entspre-
chenden aus Tagesldngenvariationen und Polbewegung abgeleiteten Erregerfunktionen zeigt,
da3 neben der atmosphérischen Dynamik noch andere geophysikalische Prozesse die Erdro-
tationsparameter beeinflussen. Als mogliche Kandidaten werden die ozeanische Dynamik
und die kontinentale Wasserspeicherung untersucht, wobei neben eigenen Berechnungen die
Ergebnisse anderer Autoren diskutiert wurden.

Im dekadischen Bereich, in dem die Variationen der Erdrotation zum Teil mit Klima-
perioden identisch sind, wurde der Einflufl der Atmosphére und der Kerndynamik auf die
Erdrotation untersucht. Man muflte sich auf diese beiden Phinomene beschrinken, da ande-
re geophysikalische Prozesse, die sicher auch einen wesentlichen Beitrag zu klimabedingten
Variationen liefern (z.B. der Massenaustausch zwischen Kryosphére und Hydrosphére), nicht
iiber geniigend lange Zeitrdume beobachtet worden sind.

Grundlegende Beziehungen zur Untersuchung der durch geophysikalische Prozesse erzeug-
ten Schwerefeldvariationen wurden dargestellt, mit deren Hilfe es moglich ist, auf Grund
der aus modernen Satellitenmissionen (CHAMP und GRACE) abgeleiteten Schwerefeld-
variationen, den zeitlichen Ablauf einiger geophysikalischer Prozesse zu bestimmen. Die Va-
riation der Stokesschen Koeffizienten infolge von Massenbewegungen in der Atmosphére, auf
dem Ozean und im Erdkern wurden berechnet.

Abstract

Temporal variations of the Earth’s rotation are caused by different geophysical processes,
associated with mass redistributions. The atmospheric influence only is sufficiently deter-
mined as source of seasonal variations of the Earth’s rotation. Comparing the atmospheric
excitation functions with those derived from length of day variations and polar motion it
is found that other geophysical processes also affect the Earth’s rotation. Ocean dynamics
and continental water storage were considered as possible candidates. The calculations were
compared to results of other authors.

Periods in the area of decade fluctuations, partly identical to climate periods, were re-
lated to influences of atmosphere and core dynamics on Earth rotation. We were forced to
reduce the investigations to these phenomena because other geophysical processes (e.g. mass
redistributions between the cryosphere and hydrosphere) are not observed for a sufficiently
long period of time.

Basic relations between temporal variations of the gravity field and geophysical processes
were discussed. These relations allow to determine the temporal variations of geophysical
processes in an inverse way, provided that gravity field representations by modern satellite
missions (CHAMP and GRACE) are available. Variations of the Stokes coefficients due to
mass redistributions in the atmosphere, at the oceans, and in the Earth’s core were calculated.






1. Kenntnisstand und Ziel der Untersuchungen

Die Komponenten des Systems Erde verdndern sich stédndig. Leicht erkennbar sind Variatio-
nen der Topographie, des Meeresspiegels und der Atmosphére. Neben diesen augenfilligen
Ph&nomenen erzeugen Mantelkonvektion, Plattentektonik und Kerndynamik zeitliche Varia-
tionen des Systems Erde. Diese Prozesse sind mit Massenbewegungen verbunden, die Erd-
rotation und Schwerefeld beeinflussen. Konnten bisher nur die Beziehungen der permanent
beobachteten Erdrotation zu diesen Prozessen untersucht werden, so erschliefen moderne
Satellitenmissionen durch genauere und zeitlich hoch auflésendere Schwerefeldbestimmun-
gen eine weitere Quelle zur Erforschung globaler geophysikalischer Prozesse.

Erdrotationsschwankungen und Schwerefeldvariationen liefern vergleichbare Ergebnisse,
wenn nur die Verdnderung der geometrischen Anordnung der Massen betrachtet wird. Die
aus der Erdrotation ableitbaren Erregerfunktionen entsprechen dann - bis auf konstan-
te Koeffizienten - den Stokesschen Koeffizienten 2. Grades. Da die Erdrotation von der
massengeometrischen Variation und den Geschwindigkeiten der Massenbewegung in Gestalt
von relativen Drehimpulsen beeinflufit wird, sind beide Ergebnisse geodétischer Messungen
zweckméfige Hilfsmittel zur Untersuchung globaler geophysikalischer Prozesse.

Die in verschiedenen Sphiren der Erde ablaufenden geophysikalischen Prozesse besitzen
hinsichtlich ihrer Wirkung auf die Erdrotation unterschiedliche Zeitskalen. Der globale Was-
serkreislauf, die atmosphérische und die ozeanische Dynamik variieren deutlich im saisonalen
Bereich, wihrend im Bereich der dekadischen Fluktuationen, der besonders klimatischen Ein-
fliilssen zuzuordnen ist, geringere Variationen zu erwarten sind. Fiir die Kerndynamik sind
nur Variationen im Bereich der dekadischen Fluktuationen interpretierbar. Da der Indikator
der Kerndynamik die geomagnetische Feldvariation ist, konnen kurzperiodische (saisona-
le) Schwankungen wegen des Skin-Effekts, der im unteren, elektrisch leitfihigen Mantel die
zugehorigen elektromagnetischen Schwankungen abschirmt, nicht untersucht werden. Der
Umfang der Information iiber die zu untersuchenden geophysikalischen Prozesse bestimmt
wesentlich den Stand der Erforschung ihres Einflusses auf die Parameter der Erdrotation,
Tagesldnge und Polbewegung.

Als der am besten beobachtete Prozefl muf§ die atmosphérische Dynamik bezeichnet wer-
den, deren Parameter (Druck, Temperatur, Windgeschwindigkeit) durch zahlreiche meteo-
rologische Stationen iiberwacht werden. Der saisonale Anteil der atmosphérischen Dynamik
ist der erste Prozef}, dessen Einflufl auf die Polbewegung untersucht wurde. Dieses Problem
kann im Prinzip als gelost betrachtet werden, wobei im Prinzip hier bedeutet, dafl ledig-
lich durch Verbesserungen der Messung atmosphérischer Parameter und Verminderung der
Fehler von Tagesldnge und Polbewegung oder verbesserte Analyseverfahren eine bessere An-
passung der Datenreihen von Rotationsschwankung und atmosphérischer Erregerfunktion
erreicht werden kann (siehe z.B. Hopfner, 1998). Die Berechnung des saisonalen Anteils des
atmosphérischen Einflusses erklirt die zugehorige Variation der Tagesldnge befriedigend. Die
entsprechende Berechnung fiir die Polbewegung ergibt zwar gleiche elliptische Bewegungen
mit Jahresperiode, jedoch besteht zwischen beiden Jahresperioden eine erhebliche Phasen-
differenz (etwa 30 Tage), die auf die Existenz eines geophysikalischen Prozesses hinweist, der
mit Massenbewegungen in einer Groflenordnung verbunden ist, wie sie bei der atmosphéri-
schen Dynamik vorliegen. Die unterschiedlichen Einfliisse der atmosphérischen Dynamik auf



Polbewegung und Tageslénge sind auf die unterschiedlichen Wirkungen von Variationen des
relativen Drehimpulses und der Massengeometrie zuriickzufithren. Wiahrend die Tagesldnge
hauptséachlich durch den Drehimpulsaustausch zwischen Atmosphére und fester Erde beein-
fluft wird, werden die Variationen der Polbewegung nahezu vollstéindig durch Anderungen
der Massenverteilung hervorgerufen. Dies deutet auf Prozesse hin, bei denen der massengeo-
metrische Anteil grofler als der dynamische ist, was praktisch fiir alle nichtatmosphérischen
zutrifft, da in ihnen die Bewegungen mit wesentlich geringerer Geschwindigkeit als in der
Atmosphére ablaufen. Mogliche Kandidaten fiir die Erklirung der Phasendifferenz in der
Jahresperiode der Polbewegung sind die ozeanische Dynamik und der globale Wasserkreis-
lauf.

Die ozeanische Dynamik wird von verschiedenen Autoren (Stammer et al., 1996; Ponte
& Stammer, 1999; Thomas & Siindermann, 1999) mit unterschiedlichen Modellbildungen
simuliert. Thre massengeometrische Wirkung auf Erdrotation und Schwerefeld kann aus Al-
timetermessungen ermittelt werden und l&8t sich als Test fiir o.g. Modellbildungen verwen-
den.

Der Einflul des globalen Wasserkreislaufes auf Erdrotation und Schwerefeld ist schwie-
riger zu schitzen, da insbesondere Messungen der kontinentalen Wasserspeicherung nicht
dicht genug iiber die Kontinente verteilt sind, und es schwierig ist, die lokalen Messungen
auf die Flichen der Kompartimente zu extrapolieren, die die Grundlage zur Berechnung
der Erregerfunktionen von Polbewegung und Tageslinge und der Stokesschen Koeffizienten
bilden. Es bietet sich an, statt der direkten Messung der Wasserspeicherung die besser be-
kannten Niederschlagsmessungen zu verwenden und den Anteil der Wasserspeicherung aus
der Wasserhaushaltsgleichung

P —E— R=As(t)

(P = Niederschlag, E = Verdunstung, R = Abflu}, As(t) = Speicherung) abzuleiten. Bei
Anwendung dieser Gleichung mufl die Unsicherheit der Schitzung von Verdunstung und
oberirdischem Abflufl beachtet werden. Ein in Jochmann (1999) angewandtes Verfahren der
inversen Schéiitzung der kontinentalen Wasserspeicherung beriicksichtigte nicht den damals
noch ungeniigend bekannten Anteil der ozeanischen Dynamik. Das Verfahren 148t sich jedoch
unter seiner Beriicksichtigung und des aus der Altimetermessung schitzbaren Massenaustau-
sches zwischen Ozeanen und Kontinenten verbessern.

Fiir die Untersuchungen der Erdrotation im saisonalen Bereich wird die Erregerfunktion
der ozeanischen Dynamik aus Altimetermessungen abgeleitet und mit Modellsimulationen
verschiedener Autoren verglichen. Die erhaltenen Ergebnisse werden benutzt, um die in der
jahresperiodischen Variation der Polbewegung vorhandene Phasendifferenz zu erkliaren. Der
in diesem Periodenbereich wirksame globale Wasserkreislauf wird ebenfalls zur Erkldrung
dieser Phasendifferenz herangezogen. Es wird versucht, den Einflul der kontinentalen Wasser-
speicherung auf die Polbewegung aus der globalen Meeresspiegelschwankung abzuleiten.

Bei der Untersuchung dekadischer Fluktuationen von Erdrotation und Schwerefeld ist zu
beachten, dafl neben der Kerndynamik auch oberflichennahe Prozesse zu ihrer Entstehung
beitragen. Dies betrifft hauptséichlich Prozesse, die in Sphéren ablaufen, die durch Klima-
variationen beeinflufit werden (Atmosphire, Hydrosphére, Kryosphére). Zur Untersuchung
der Kerndynamik mit Hilfe von Erdrotation und Schwerefeldvariationen wire es vorteilhaft,
wenn die dekadischen Einfliisse oberflichennaher Prozesse eliminiert werden kénnten. Dies



ist nur fiir die Atmosphére moglich, fiir die Variationen des Drehimpulses und der Massen-
verteilung iiber langere Zeitrdume aus Beobachtungen meteorologischer Stationen bestimmt
werden kénnen.

Die aus diesen Datenreihen abgeleiteten Variationen der Erdrotation erlauben eine erste
Aussage iiber die Herkunft der als Klimaperioden identifizierten dekadischen Fluktuationen.
Ein endgiiltiger Nachweis wird erst mdglich sein, wenn entsprechend lange Beobachtungsrei-
hen iiber die globale ozeanische Dynamik und dem Massenaustausch zwischen Kryosphire
und Hydrosphére vorliegen.

Die Untersuchung des Einflusses der Kerndynamik auf Erdrotation und Schwerefeld er-
fordert die Modellierung von Beziehungen der Bewegungen im Kern zu Variationen des
geomagnetischen Feldes. Dekadische Fluktuationen der Tagesldnge lassen sich auf die zeit-
lich variable Kern-Mantel-Kopplung zuriickfiihren, die mit Bewegungen im fliissigen Kern
verbunden ist. Diese Bewegungen werden durch geeignete magneto-hydrodynamische Mo-
dellbildungen (z.B. die frozen-field theory) aus der Westwirtsdrift des geomagnetischen Fel-
des abgeleitet und ermoglichen die Bestimmung der Drehimpulsvariationen des fliissigen
Kerns gegeniiber dem Mantel und die hierdurch verursachten dekadischen Variationen der
Tagesldnge. Die Anwendung der magneto-hydrodynamischen Modellierung beinhaltet einige
unsichere Parameter (z.B. die elektrische Leitfdhigkeit im unteren Mantel), so da§ auch hier
inverse Methoden zur Losung des Problems angewandt werden.

Dekadische Variationen der Polbewegung lassen sich nicht durch die Kern-Mantel-
Kopplung erkliren, wie verschiedene Autoren nachgewiesen haben (z.B.Greff-Lefftz & Leg-
ros, 1995). In den durchzufiihrenden Untersuchungen wird daher die Innenkernbewegung als
mogliche Ursache angenommen. In Smylie et al. (1984) wird angenommen, die Bewegung der
Figurenachse des Innenkerns und der magnetischen Dipolachse seien identisch, so daf} letz-
tere ein Indikator fiir die Innenkernbewegung ist. Diese Theorie ist nicht unwidersprochen,
da es unwahrscheinlich ist, daf} die Innenkernachse eine so grofie Neigung gegeniiber der
Rotationsachse der Erde wie die magnetische Dipolachse besitzt (etwa 9°). Bei den durch-
zufiihrenden Untersuchungen wird daher angenommen, dafl die Bewegung der Dipolachse
zwar ein Indikator fiir die Innenkernbewegung ist, jedoch beide Achsen nicht die gleiche
rdumliche Richtung haben.

Einfliisse der atmosphérischen und ozeanischen Dynamik auf das zeitlich variable glo-
bale Schwerefeld werden untersucht. Ein direkter Vergleich mit observierten Schwerefeld-
variationen kann noch nicht erfolgen, da entsprechende zeitliche Variationen aus der
CHAMP-Mission noch nicht im erforderlichen Umfang vorliegen. Einige theoretische Grund-
lagen zur Identifikation geophysikalischer Prozesse mittels zeitvariabler Stokesscher Koeffi-
zienten werden angegeben.






2. Der Einflufl des saisonalen, globalen Wasserkreislaufes und der ozeanischen
Dynamik auf die Erdrotation

2.1. Ozeanische Erregerfunktionen der Erdrotation, abgeleitet aus ERS-1 und
TOPEX-POSEIDON Meeresspiegelschwankungen

Schwerefeldvariationen und Massenanteile der Erregerfunktionen von Polbewegung und Ta-
gesldange lassen sich aus Meeresspiegelschwankungen berechnen, wenn diese durch Massen-
bewegungen tangential zur Potentialfliche verursacht werden. Dies ist nicht zu erwarten,
da Meeresspiegelschwankungen zusétzlich durch Dichtevariationen infolge thermischer Ein-
fliisse und wechselnden Salzgehaltes beeinflufit werden. Wihrend Dichteschwankungen infol-
ge wechselnden Salzgehaltes klein sind und im allgemeinen vernachlissigt werden, miissen
Einfliisse von Temperaturschwankungen beriicksichtigt werden. Dieser Effekt, der besonders
mit der wechselnden Sonneneinstrahlung im Laufe des Jahres verbunden ist, kann eine Mas-
senumverteilung zwischen Nord- und Siidhalbkugel und entsprechende saisonale Variationen
der Stokesschen Koeffizienten (insbesondere 2. Grades) und der Erregerfunktionen der Erd-
rotation vortduschen.

Die saisonale Variation des Meeresspiegels infolge des thermischen Effekts wurde bei
beiden vorliegenden Datensétzen mit Hilfe der im World Ocean Atlas 1994 von Levitus &
Boyer und den bei der Altimetermessung gleichzeitig gemessenen Oberflichentemperaturen
bestimmt. Dabei wurde angenommen, dafl die Temperaturvariation in den oberen Schichten
des Meeres (bis 25m Tiefe) mit der an der Oberfliche gemessenen Temperaturvariation
iibereinstimmt. Fiir die tieferen Schichten wurde das Modell von Levitus & Boyer angewandyt.

Die von Dr. Gruber (GFZ Potsdam) zur Verfiigung gestellten, aus ERS-1 Daten abgelei-
teten Meeresspiegelschwankungen iiberdecken einen Zeitraum von drei Jahren und sind in
monatlichen Absténden gegeben. Sie bestehen aus Datenreihen wegen thermischen Einflusses
korrigierter und unkorrigierter Meeresspiegelschwankungen. Die TOPEX-POSEIDON Daten
enthalten direkt aus Altimetermessungen abgeleitete Meereshohen (sea surface anomaly) und
sterische Meereshohenschwankungen, die aus Temperaturvariationen nach der o.g. Metho-
de ermittelt wurden. Diese Datensiitze wurden von J.L. Chen (Center of Space Research,
University of Texas) zur Verfiigung gestellt. Die Meereshohen sind fiir einen Zeitraum von
sieben Jahren in Absténden von etwa 10 Tagen gegeben. Die sterischen Meereshohenschwan-
kungen haben monatliche Abstéinde. Die ERS-1 und TOPEX-POSEIDON Meereshohen sind
wegen Gezeiteneinfliissen (einschliellich Polgezeiten) korrigiert. Fiir die ERS-1 Meereshohen-
schwankungen wurden die Erregerfunktionen fiir die thermisch korrigierten und unkorrigier-
ten Datensétze ermittelt. Aus den TOPEX-POSEIDON Daten wurden die Erregerfunktionen
der direkt aus Altimeterdaten ermittelten und der sterischen Meeresspiegelschwankungen be-
rechnet. Die Differenz beider Berechnungen ergibt die effektiv wirksamen Erregerfunktionen.

2.1.1. Beziehungen zwischen Meeresspiegelschwankungen und Erregerfunktionen
der Erdrotation

Mit Hilfe der aus Altimetermessungen ermittelten Meereshohenschwankung 148t sich aufler
dem massengeometrischen Anteil der Erregerfunktionen nur der durch die geostrophische



Zirkulation hervorgerufene dynamische Anteil bestimmen (siehe z.B. Bode et al., 1993).
Wir beschrinken uns hier auf die Berechnung des massengeometrischen Anteils der Erre-
gerfunktionen, zumal nachgewiesen werden kann, dafl die geostrophischen Strémungen die
Erregerfunktion der Polbewegung nicht beeinflussen (Munk & McDonald, 1960).

Massenvariationen auf dem Meer setzen sich aus dem Wassermassenaustausch mit der
Atmosphire und den kontinentalen Wasserreservoiren und aus Wassermassentransporten
auf dem Meer zusammen. Die Erregerfunktion des Wassermassenaustausches ergibt sich aus
der zeitlichen Variation des globalen Mittels der Meereshhenschwankung. Ist Ah(p, A, t)
die Differenz der lokalen Meereshohe gegeniiber einem zeitlichen Mittel, so wird die globale
Meereshohenschwankung

s
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woraus man die Erregerfunktionen der Polbewegung
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erhilt. In vorstehenden Gleichungen ist Fy(p,\) die Ozeanfunktion, eine Entwicklung
nach Kugelfunktionen, die sich fiir die Datenverteilung Fy(p, A\) =1 auf den Ozeanen und
Fy(p, A) =0 auf den Kontinenten ergibt. Sy und pg sind die Meeresfliche und die Dichte des
Seewassers. C'; A und C'; sind die Haupttragheitsmomente der Erde und des Erdmantels.
Uy = Uy + 1Wy ist die Zusammenfassung der Komponenten der Erregerfunktion der Pol-
bewegung in komplexer Form. Mit den numerischen Werten in den Gln. (2) und (3) erhilt
man die Erregerfunktionen in mas bzw. ms. Zur Berechnung der Erregerfunktionen der ge-
samten Wassermassenvariation auf dem Meer miissen in den Gln. (2) und (3) die lokalen
Meereshohenénderungen Ah(p, A, t) eingefiihrt werden, womit man die Beziehungen

3 2
U,(t) = / / 0(0, NVAR(ip, A, t) sin @ cos® p exp iAdpd\ (4)
und
4 > 2
Ugy(t) = _%Rpg / / Fo(, \)Ah(ip, \, ) sin ¢ cos® g exp iAdpd\ (5)
M
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erhalt.
Die Differenzen

U, =", — Y, (6)
U3 = W3q — Usg
sind die Erregerfunktionen der Wassermassenbewegung auf dem Meer. Die vorstehend dar-

gestellten Erregerfunktionen beziehen sich auf die Gleichungen von Polbewegung und Ta-
gesldngenvariation in der Form

d
d—? —i(ocy + ia)ym = —iocy ¥ (7)
und
Alod
=v t. = — .
ms 3 + cons Tod (8)

2.1.2. Diskussion der Ergebnisse
2.1.2.1. ERS-1

Die aus Altimeterdaten abgeleiteten Meeresh6henschwankungen Ah(p, A, t) sind als Monats-
mittel fiir 1° x 1° Kompartimente von ¢ = +80° bis —80° gegeben. Zur Auswertung werden
vorstehende Integrale fiir jedes Kompartiment gelost. In diesen wird fiir den entsprechen-
den Zeitpunkt Ah(p, A, t) als konstant angenommen. Die globale Meeresh6henschwankung
wird als Summe {iber alle Kompartimente erhalten. Da die vorliegenden Daten nicht fiir
alle Kompartimente gegeben sind, wurde an Stelle von Gln. (1) das gewogene Mittel mit
den Gewichten p = cos ¢ eingefiihrt. Fiir kontinuierlich gegebene Meereshohen stimmt diese
Mittelung mit den Ergebnissen der Gln. (1) iiberein.

In Abb. 1 ist der Verlauf der globalen Meeresspiegelschwankung von April 1992 bis April
1995 dargestellt. Die globalen Meereshhenschwankungen wurden mit den urspriinglichen
und den wegen Temperatureinfliissen korrigierten Meereshhen berechnet. Der zeitliche Ver-
lauf ist fiir beide Kurven nahezu gleich, was zu erwarten war, da die temperaturbedingte
Meereshohenschwankung hauptséchlich durch den Wechsel der Sonneneinstrahlung gesteuert
wird. Dies bedingt einen teilweisen Ausgleich der thermischen Meeresh6henschwankung zwi-
schen Nord- und Siidhalbkugel. Die zeitliche Variation erfolgt mit nahezu jéhrlicher Periode.
Eine Berechnung des linearen Anstiegs ergab 2,0 4+ 3,0 mm/a.

Fiir die jahresperiodische Schwankung wurde die Amplitude ¢ = 12,2 + 3,0 mm (Maxi-
mum am 10. November) erhalten. Vorstehender Wert des linearen Anstiegs stimmt mit dem
von anderen Autoren gegebenen Wert hinreichend iiberein (Anzenhofer & Gruber, 1998). Die
Realitdt der angegebenen Werte ist wegen der kurzen Zeitreihe allerdings zweifelhaft. Die
Amplitude der jahreszeitlichen Schwankung ist ein Maf fiir den saisonalen Massenaustausch
der Ozeane mit den kontinentalen Wasserreservoiren (Grundwasser, Fliisse, Seen, Eis- und
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Abbildung 1: Globale Meeresspiegelschwankung (t = Monate seit Marz 1992); durchgezoge-
ne Kurve ohne Beriicksichtigung der durch Temperaturschwankung hervorgerufenen Meeres-
spiegelschwankung; gepunktete Kurve wegen sterischer Meeresspiegelschwankung korrigiert
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Schneebedeckung) und der Atmosphére. Der vorstehend ermittelte Wert der Meeresspiegel-
schwankung entspricht einem saisonalen Wassermassenaustausch von

AW = 4,436 x 10" + 1,109 x 10"°kg .

Nach Minster et al. (1999) betrigt die saisonale kontinentale Wassermassenvariation, die
auf Grund der Arbeiten von Willmot & Rowe (1985) und Mintz & Serafini (1992) berechnet
wurde,

AW,eoph = 2,772 x 10"kg (Willmot & Rowe)
AWyeopn = 2,551 x 10"°kg (Mintz & Serafini) .

Beriicksichtigt man die Standardabweichung des aus der Meeresspiegelschwankung abgeleite-
ten saisonalen Wassermassenaustausches, so kann nicht entschieden werden, ob vorstehende
Schétzwerte sich unterscheiden oder iibereinstimmen. Minster et al. (1999) halten den aus
Altimeterdaten abgeleiteten Wert fiir zuverléssiger als den aus meteorologischen Daten er-
haltenen. Die Erregerfunktionen der globalen Meeresspiegelschwankung (Abb. 2 ) haben eine
deutliche Jahresperiode, die fiir die Polbewegung 3 mas betréigt. Die Jahresperiode der Ta-
geslinge hat eine Amplitude von 15 us. Der Einflufl der globalen Meeresspiegelschwankung
auf die Polbewegung betridgt nur 10 % des Einflusses der Wassermassenvariation auf dem
Meer, so daf} diese nahezu mit den entsprechenden Erregerfunktionen der Massenbewegung
auf dem Meer (Abb.3) iibereinstimmt. Die Tagesléinge wird von allen drei Varianten der
Erregerfunktion in gleicher Gr68enordnung beeinflufit.

Die thermische Korrektur bewirkt bei den Erregerfunktionen der Polbewegung, die durch
Massenbewegungen auf dem Meer hervorgerufen werden (Abb. 3), eine deutliche Verminde-
rung der zeitlichen Variation, insbesondere der Komponenten in Richtung des Nullmeridians
(¥ys). Die Berechnung des Amplitudenspektrums ergab bei den unkorrigierten Daten eine
Jahresperiode von etwa 50 mas, deren Standardabweichung 26 mas betréigt. Da die Ampli-
tuden benachbarter Perioden die gleiche Gréflenordnung haben, kann die erhaltene Jahres-
periode, auch im Hinblick auf die grofle Standardabweichung, nicht als signifikant betrachtet
werden. Der zeitliche Verlauf der aus den korrigierten Daten abgeleiteten Erregerfunktionen
enthéilt keine nachweisbare Jahresperiode. Die Amplituden der festgestellten periodischen
Anteile sind nur geringfiigig grofier als ihre Standardabweichung, so dafl der zeitliche Verlauf
der Erregerfunktionen der Polbewegung als stochastischer Prozefl betrachtet werden muf.
Diese Schluf3folgerung ist wegen der kurzen Zeitreihe des untersuchten Prozesses etwas un-
sicher, aber zumindest ist der deterministische Anteil durch einen starken stochastischen
iiberlagert.

Die verschiedenen Varianten der Erregerfunktion der Tageslinge (¥3) enthalten deutliche
Jahresperioden in der gleichen Gréflenordnung (Tab. 1), die deutlich grofer als die Amplitu-
den benachbarter periodischer Anteile sind, so da} man sie als signifikant betrachten kann.
Dies bestétigen auch die Standardabweichungen der Amplituden in Tab. 1. Neben der Jah-
resperiode konnten bei einigen Varianten der Erregerfunktionen noch Halbjahresperioden
identifiziert werden, deren Amplituden jedoch kleiner als die Standardabweichungen sind.
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Abbildung 2: Erregerfunktion der globalen Meeresspiegelschwankung (April 1992 - April
1995) (t = Monate seit Mérz 1992); durchgezogene Kurve ohne Beriicksichtigung der durch
Temperaturschwankung hervorgerufenen Meeresspiegelschwankung; gepunktete Kurve wegen
sterischer Meeresspiegelschwankung korrigiert
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Abbildung 3: Erregerfunktion der Massenbewegung auf dem Meer (April 1992 - April 1995)
(t = Monate seit Mérz 1992); durchgezogene Kurve ohne Beriicksichtigung der durch Tem-
peraturschwankung hervorgerufenen Meeresspiegelschwankung; gepunktete Kurve wegen ste-
rischer Meeresspiegelschwankung korrigiert

15



Tabelle 1: Jahresperiode der Erregerfunktionen der Tagesléinge aus ERS-1 Altimeterdaten

W3 W34 W3,
Variante Ampl. Phase | Ampl. Phase | Ampl. Phase
s ° ps ° ps °
korrigiert 15+ 6 320 | 8 £2 323 | 7T+£2 140
unkorrigiert | 8 £ 4 327 | 11 £ 5 281 3 £2 121

Ein weiterer Test fiir die Qualitéit der aus Altimetermessungen abgeleiteten Erregerfunk-
tionen ist ein Vergleich mit Erregerfunktionen, die auf Grund ozeanischer Modellbildungen
berechnet wurden. Wir verwenden zum Vergleich ein von Thomas & Siindermann (personli-
che Mitteilung) angegebenes Modell. Die vorstehend berechnete Erregerfunktion der Pol-
bewegung enthilt keine erkennbare Jahresperiode, wiahrend das Amplitudenspektrum des
ozeanischen Modells eine deutliche Jahresperiode von 18 mas enthilt. Die Jahresperiode
der Erregerfunktion der Tagesldnge hat nach dem Modell von Thomas & Siindermann eine
Amplitude von 39 us und einen Phasenwinkel von 124°. Die aus diesem Modell erhaltene
Amplitude ist wesentlich groler als die in Tab. 1 fiir W3, angegebene. Die Phasen stimmen
befriedigend iiberein. Eine Ubereinstimmung mit ¥ys war zu erwarten, da die Ozeanmodelle
den Massenaustausch mit der Atmosphére und den kontinentalen Wasserreservoiren nicht
beriicksichtigen. Mit den aus anderen Ozeanmodellen ermittelten Erregerfunktionen der Ta-
geslinge liegt eine bessere Ubereinstimmung hinsichtlich der Amplituden vor, wihrend er-
hebliche Differenzen hinsichtlich der Phase vorliegen (sieche Wiinsch, 2000). Diese Ergebnisse
zeigen, daf} die Schitzung der Erregerfunktion der Tageslinge auf Grund von Altimeterda-
ten nicht unsicherer als ihre Berechnung mit Hilfe von Ozeanmodellen ist. Bei Beurteilung
vorstehender Ergebnisse mufl der kurze Zeitraum der untersuchten ERS-1 Mission und die
geringe zeitliche Dichte der Daten beachtet werden. Beide Effekte tragen sicher zu den relativ
groflen Standardabweichungen der Parameter der Jahresperioden der Erregerfunktionen bei.

2.1.2.2. TOPEX-POSEIDON

Die TOPEX-POSEIDON Meereshohen sind in 1° x 1° Kompartimenten fiir den Breitenbe-
reich ¢ = —65° bis +65° gegeben. Die Berechnung der Erregerfunktionen erfolgte nach der
gleichen Methode wie fiir die ERS-1 Daten. Wie bereits erwihnt, wurden die Erregerfunktio-
nen fiir die Meereshohenschwankung (sea surface anomaly) und die sterischen Meereshéhen
berechnet. Aus deren Differenz ergab sich die effektive (nur durch Massenbewegungen ver-
ursachte) Erregerfunktion. Dieses Verfahren ist gerechtfertigt, da die Beziehungen zwischen
Erregerfunktion und Meereshthenvariationen linear sind.

In den Abb. 4 bis 6 sind die zeitlichen Verldufe der globalen Meeresspiegelschwankung, die
zugehorige Erregerfunktion und die Erregerfunktion der Massenbewegungen auf dem Meer
dargestellt. Die Abbildungen zeigen Fourier-Glédttungen der entsprechenden Datenreihen.
Ein Vergleich der durch Meeresspiegelschwankungen mit den durch thermische Einfliisse
verursachten sterischen Variationen zeigt, daf} letztere eine deutliche Jahresperiode haben,
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die von nahezu gleich groflen kurzperiodischen Variationen iiberlagert wird, wéhrend fiir
die aus Altimetermessungen abgeleiteten Meeresspiegelschwankungen Variationen erhalten
wurden, deren signifikante Perioden gréfer als 0,5 Jahre sind.

Alle Varianten der Erregerfunktion enthalten jahresperiodische Variationen, deren Ampli-
tuden deutlich groBer als die der anderen im Spektrum enthaltenen Perioden sind (siehe z.B.
Tab. 4). Vergleicht man dies mit den Auswertungen der ERS-1 Daten (2.1.2.1.), so scheint bei
diesen die Anzahl der Realisierungen von Meeresspiegelvariationen nicht grofy genug zu sein,
um iiber dem Niveau der stochastischen Variation liegende deterministische Anteile zu be-
stimmen. Eine gute Ubereinstimmung wurde fiir die Parameter erhalten, die vom globalen
Verhalten des Meeresspiegels abhingen. Fiir den linearen Anstieg wurde 1,8 + 1,0mm/a
erhalten. Die Amplitude der jahresperiodischen Variation betrug 14,0 + 3,0mm (Maxi-
mum am 25. August), was dem in 2.1.2.1. angegebenen Wassermassenaustausch mit den
Kontinenten entspricht. Ahnliche Ergebnisse wurden fiir die Erregerfunktion der globalen
Meeresspiegelschwankung erhalten, die deutliche Jahresperioden enthalten und fiir ERS-1
und TOPEX-POSEIDON eine nahezu identische Form der Bewegung des Trigheitspoles ha-
ben (Tab. 2). Allerdings besteht zwischen beiden Ergebnissen eine erhebliche Phasendifferenz.
Zur Analyse der aus TOPEX-POSEIDON Daten abgeleiteten Erregerfunktionen wurden die

Tabelle 2: Jahresperioden der Erregerfunktionen der Polbewegung, hervorgerufen durch die
globale Meeresspiegelschwankung

A, | By | A B a b v°
ERS-1 -0.46 | 1.70 | -1.76 | -0.16 | 3.53 | O 55.2
TOPEX-POSEIDON | -1.94 | 0.08 | 0.50 | -1.84 | 3.94 | -0.05 | 51.2

Parameter ihrer periodischen Anteile durch eine zweidimensionale Fourier-Analyse bestimmt.
Bekanntlich kénnen periodische Anteile der Erregerfunktionen als elliptische Bewegungen der
polaren Trigheitsachse erklért werden. Die Tab. 3 und 4 enthalten die Parameter dieser Be-
wegungsanteile. A, B, sind die Amplituden der prograden und A_, B_ die der retrograden
Bewegung. a und b sind die Halbachsen der Ellipsen und y ist der Richtungswinkel der groflen
Halbachse.

Aus Tab. 4 folgt, daf} die maximale Auslenkung der polaren Trégheitsachse fiir die Jahres-
periode (~ 18 mas) die der anderen signifikanten Perioden iibersteigt. Hinsichtlich der Bewe-
gungsgeometrie liegt eine befriedigende Ubereinstimmung mit dem von Thomas & Siinder-
mann (1999) OCMT und von Ponte et al. (1998) vor, wenn man die Standardabweichungen
der Halbachsen (3.46 mas) und ihrer Richtungswinkel (15°) beriicksichtigt. Allerdings ist
eine nicht akzeptable Phasendifferenz festzustellen, die auch zwischen den beiden zum Ver-
gleich herangezogenen Ozeanmodellen vorliegt (Tab.3) (OMCT und Ponte et al. (1998)
nach Wiinsch). Betrachtet man das gesamte Spektrum der Variationen (Tab. 4), so erkennt
man symmetrisch zur Jahresperiode zwei Nachbarperioden, die auf eine Amplitudenvariati-
on der Jahresperiode hinweisen. Der Frequenzdifferenz beider Nachbarperioden miifite einer
Amplitudenvariation von vier Jahren entsprechen.

Eine weitere interessante Periode ist die 4,54-jdhrige, deren Halbachsenrichtung ~ auf
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Abbildung 4: Globale Meeresspiegelschwankung (t = Tage seit 1992.0); durchgezogene Kur-
ve = globale Schwankungen; gepunktete Kurve = Sterische Korrektur
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Tabelle 3: Der Beitrag ozeanischer Massenbewegungen zur Jahresperiode der Erregerfunk-
tion der Polbewegung abgeleitet aus TOPEX-POSEIDON Meeresh6hen und verschiedenen
Ozeanmodellen (Amplituden in mas)

Ay B, A_ | B_ a b ~°
Top-Pos. | -1.53 | 10.41 | 6.77 | 1.62 | 17.65 | 3.73 | 55.8
OMCT 8.18 | -4.13 | 1.36 | 8.60 | 17.86 | 0.46 | 27.1

Ponte et al. | 5.35 | 4.18 | -2.41 | 6.39 | 13.61 | -0.04 | 74.0

Tabelle 4: Periodische Variationen der Erregerfunktionen der Polbewegung, abgeleitet aus
TOPEX-POSEIDON Meereshohen (Amplituden in mas)

AL B, A B a b v°
Periode [a]
4.54 -3.85 | 1.17 | -2.52 | -2.61 | 7.65 | 0.40 | 14.5
1.25 4.54 | -2.16 | -3.08 | 2.66 | 9.10 | 0.96 | 56.9
0.99 -1.53 | 10.58 | 6.77 | -1.62 | 17.65 | 3.73 | 55.8
0.73 -4.32 | -3.09 | -0.85 | -5.01 | 10.39 | 0.23 | 58.0
0.53 0.10 | 450 | 541 | 0.96 | 9.99 |-0.99 | 49.9

einen Wassermassentransport im pazifischen Ozean hinweist. Eine dhnliche Periode wurde
in (Jochmann 1987, 1988) durch inverse Losung aus der Polbewegungen identifiziert, wobei
neben den Polkoordinaten auch Pegelbeobachtungen an der amerikanischen Ostkiiste ana-
lysiert wurden. Die Periodenlidnge 148t vermuten, dafl diese Erscheinung mit dem El Nino
Effekt zusammenhéngt, da dessen Intensitdt mit 4 bis 5-jdhriger Periode variiert. Moglicher-
weise kann die 4-jihrige Variation der Jahresperiode auch auf diesen Effekt zuriickgefiihrt
werden. Die aus TOPEX-POSEIDON Altimeterdaten abgeleiteten Parameter der Jahrespe-
rioden der Erregerfunktion der Tagesldnge sind in Tab. 5 dargestellt. Die in dieser Tabelle
dargestellten Ergebnisse differieren erheblich, besonders hinsichtlich der Phase, gegeniiber
den aus der ERS-1 Mission erhaltenen Ergebnissen (Tab.1). Lediglich fiir ¥;; (d.h. den
Einfluf} der ozeanischen Massenbewegung) ergaben sich geringere Phasendifferenzen.
Vorstehende Berechnungen der Erregerfunktionen der ozeanischen Dynamik zeigen, dafl
die Altimeterdaten einen erheblichen stochastischen Anteil enthalten. Dies ist im wesentli-
chen nicht auf die Qualitat der Altimetermessungen zuriickzufiihren, deren Standardabwei-
chung mit 1-2 cm angegeben wird, sondern auf die stochastischen Anteile der Meeresspie-
gelschwankung. Aus der Fehleranalyse der vorstehenden Berechnungen ergaben sich fiir den
Altimeterhhenwert eines Kompartimentes (1 °x 1 °) Standardabweichungen von 10 cm fiir
ERS-1 und 7,4cm fiir TOPEX-POSEIDON. Gegeniiber diesen Werten ist die Unsicherheit
der Altimetermessung vernachléssigbar. Diese relativ grofien Standardabweichungen verur-
sachen das Verschwinden der jahresperiodischen Anteile bei der Analyse der ERS-1 Daten.
Dagegen konnten aus der 7-jihrigen TOPEX-POSEIDON Datenreihe, mit 273 Realisierun-
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Tabelle 5: Jahresperiode der Erregerfunktionen der Tageslinge aus TOPEX-POSEIDON
Altimeterdaten

W3 W3 Uss
Variante Ampl. Phase | Ampl. Phase | Ampl. Phase
/,LS o ILLS o /,LS o
korrigiert | 19 £+ 2 41 18 £ 2 45 2+2 173
unkorrigiert | 10 £ 3 ol 11+ 2 29 2+2 130

gen in Abstinden von 10 Tagen, die deterministischen Anteile (Jahresperiode, Halbjahres-
periode und einige lingere Perioden) ohne Schwierigkeiten bestimmt werden. Ein weiterer
Hinweis auf die Wirkung des stochastischen Anteils der ozeanischen Dynamik sind die aus
den globalen Meeresspiegelschwankungen abgeleiteten Variationen der Erregerfunktion der
Polbewegung, die fiir beide Berechnungen (siehe Tab. 2) hinsichtlich der Amplituden gut
iibereinstimmen, was auf eine Verminderung des stochastischen Anteils durch Bildung des
globalen Mittelwertes der Meereshohenvariation zuriickzufiihren ist. Ein noch ungeklértes
Problem sind die erheblichen Phasendifferenzen zwischen den aus TOPEX-POSEIDON und
ERS-1 Daten ermittelten Werten. Ahnliche Differenzen ergaben sich auch beim Vergleich
der durch Altimetermessungen bestimmten Erregerfunktionen der Polbewegung mit den aus
Ozeanmodellen ermittelten, die jedoch untereinander auch keine geringeren Phasendifferen-
zen haben.

Auf Grund des Einflusses der stochastischen Anteile der Meeresspiegelschwankung ergibt
sich nach den Gln. (2) bis (5) fiir die Erregerfunktionen der Polbewegung eine Standardab-
weichung von 2-5 mas. Der Einflufl auf die Tagesldnge liegt zwischen 10 und 30 ps. In bei-
den Fillen ist der FehlereinfluBl der globalen Meeresspiegelschwankung am kleinsten. Nach
diesen Ergebnissen konnen periodische Anteile der Erregerfunktionen nur mit befriedigen-
der Genauigkeit abgeleitet werden, wenn geniigend lange Zeitreihen mit moglichst grofier
Datendichte vorhanden sind. Unter diesen Voraussetzungen kénnen Altimeterdaten zur Be-
rechnung des ozeanischen Anteils der Erregerfunktionen verwendet werden. Daneben liefern
sie eine Aussage zum globalen Wasserkreislauf, wenn sie mit entsprechenden Beobachtungen
der Variation der kontinentalen Wasserspeicherung verkniipft werden.

Ein Schwachpunkt, besonders fiir Variationen mit lingerer Zeitskala ist die Ermittlung
des sterischen Einflusses nach Levitus & Boyer (1994), da diese praktisch nur saisonale
Temperaturschwankungen beriicksichtigen. Durch Kombination mit zeitlich hochaufgelésten
Schwerefeldbestimmungen mit Hilfe der CHAMP- und GRACE-Mission sind in Zukunft
Moglichkeiten gegeben, die sterischen von den eustatischen Meeresspiegelschwankungen bes-
ser zu trennen und damit auch zur Verbesserung der Bestimmung des ozeanischen Einflusses
auf die Erdrotationsparameter beizutragen.
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2.2. Untersuchung des Einflusses verschiedener Ergebnisse der kontinentalen
Wasserspeicherung und Modelle der ozeanischen Dynamik

Die Polbewegung der Erde besteht hauptséchlich aus elliptischen Anteilen mit den Perioden
1.00 a, 0.50 a und der Chandler-Periode von 435 d = 1.19 a. Es wird allgemein angenom-
men, dafl die Chandler-Periode eine Eigenmode der rotierenden Erde darstellt, wihrend die
jahrliche und die halbjdhrliche Periode durch jahreszeitliche Umverteilung von Massen sowie
Bewegungen im System Erde verursacht werden. Wir konzentrieren uns in diesem Kapitel
hauptséchlich auf die jahrliche Periode und addieren ihre moglichen Ursachen: Atmosphére
+ Ozean + verdnderliche Bodenfeuchtigkeit + Schneeauflast. Die Ellipsen fiir diese Bestand-
teile werden im folgenden tabelliert. Wiinsch (2000) hatte Atmosphire + Ozean betrachtet.
Hier werden auch Bodenfeuchtigkeit und Schneeauflast zusétzlich untersucht. Dies kénnte
die jahrliche Bilanz besser schlieflen und die Ursachen der jihrlichen Polbewegung besser
erkldaren. Die Ellipsenparameter der ozeanischen Erregungen z.B. werden mit folgenden Dif-
ferenzen verglichen: (Erregerfunktion aus Beobachtungen, d.h. IERS) — (atmosphérischer
Anteil, NCEP/NCAR Reanalyse). (NCEP = National Centers for Environmental Prediction;
NCAR = National Center for Atmospheric Research). Die meisten Erregerfunktionsellipsen
in den folgenden Tabellen sind sehr schmal, d.h. die kleine Halbachse b ist sehr klein.

King & Agnew (1991) diskutierten die j&hrliche Polbewegung. Sie stellten Pfeile und
Vektorsummen der damals erhéltlichen Daten der Bestandteile graphisch dar (Atmosphire,
Bodenfeuchtigkeit, Ozean). Ponte & Stammer (1999) vertffentlichten sehr dhnliche Ergebnis-
se wie Wiinsch (2000). Sie zeigten Pfeilbilder der Polbewegung mit jahrlicher, halbjéhrlicher
und Chandler-Periode. Das verwendete Ozeanmodell wurde griindlich beschrieben. Chen et
al. (2000) benutzten hydrologische (NCEP/NCAR Reanalyse Bodenfeuchtigkeit und Schnee)
und Ozeandaten (TOPEX-POSEIDON-Altimetrie), um Zeitreihen von Erregerfunktionen zu
bestimmen, die mit Beobachtungen verglichen wurden.

2.2.1. Grundlegende Formeln

Freie Rotationsbewegungen einer deformierbaren Erde werden durch die linearisierten
Liouville-Gleichungen beschrieben. Im folgenden werden einige Beziehungen zwischen Pol-
bewegung und Erregerfunktionsdarstellungen x und v zusammengestellt.

Traditionell wird die Polbewegung (d.h. die Orientierung der Rotationsachse innerhalb
der festen Erde) durch ihre z- und y-Komponenten beschrieben, wobei y definitionsgem#f
positiv nach 90° westlicher Lénge ist. Dies ist ein linkshéndiges Koordinatensystem. x und y
werden z.B. in Bogensekunden ausgedriickt. In Herleitungen wird meist ein rechtshindiges
Koordinatensystem p;, p, benutzt. Die beobachtbare Polbewegung p(t) = p;(t) + ip2(t) =
z(t) — iy(t) des 'Celestial Ephemeris Pole’ CEP wird durch die linearisierten Liouville-
Gleichungen (Munk & McDonald, 1960) beschrieben:

p(t) + Uiop@ — (). (9)

(komplexe Schreibweise, i = y/—1). 0y ist die (komplexe) Winkelgeschwindigkeit, die der
beobachteten Chandler-Mode mit P=434d und dem Démpfungsmafi Q = 50 (Jochmann,
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1999) entspricht. Geophysikalische Information ist in der rechten Seite x(¢) enthalten. Die
komplexe y-Funktion (die sogenannte dquatoriale effektive Drehimpulsfunktion EAMF) ist
definiert als (Barnes et al., 1983; Wahr, 1982; Gross, 1993):

X)) = x1+ive = L6LQAI()/1.44 + Ah(H)]/[Q(C — A)], (10)

wobei Q=7.292115 - 10~°s~! (die mittlere Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation) und C' =
I35, A = I;; die Haupttrigheitsmomente der Erde sind. x ist ein dimensionsloser Drehimpuls.
Der Term mit den Trégheitstensorkomponenten AI(t) ist der Materieterm (Massenterm),
wihrend der Term mit dem Relativdrehimpuls Ah(t) der Bewegungsterm ist:

AI - A[lg + iA[Qg, Ah - Ahl + ZAhQ . (].].)

Alternativ wird héufig die Erregerfunktion ¢ benutzt (Munk & McDonald, 1960; Lambeck,
1980), die definiert ist als:

(1) = (1) — =2 x(1). (12)

D. h. ¢ enthiilt Terme mit AT and Ah. Gross (1992) gab Argumente, daB x (und nicht 1) in
die rechten Seiten der Liouville-Gleichungen eingesetzt werden sollte, wegen der Natur der
gemessenen Polbewegung. Jedoch ist der Unterschied zwischen y und ¢ nur bei sehr kurzen
Perioden relevant, wie z. B. diurnalen und semidiurnalen Gezeitenperioden. Fiir die jahrliche
Periode kann dieser Unterschied vernachlissigt werden.

Die dquatorialen Erregerfunktionskomponenten y; und o, die auf den rechten Seiten
der Liouville-Gleichungen vorkommen, beschreiben eine elliptische Bewegung der polaren
Haupttrigkeitsachse (Munk & McDonald, 1960), die als die Superposition von prograden
und retrograden kreisférmigen Komponenten

X = (Ay +iBy)e™t + (A_ +iB_)e ™! | (13)

aufgefafit werden kann. Hierbei sind A,, B, der Realteil bzw. Imaginérteil der prograden
Amplitude, A_, B_ sind der Realteil und Imaginérteil der retrograden Amplitude. Die geo-
metrischen Ellipsenparameter sind: grofle Halbachse a, kleine Halbachse b und der Neigungs-
winkel v der groflen Halbachse gegen die z-Achse. In den Tabellen ist § der Phasenwinkel
wenn die Spitze der Ellipse erreicht wird, gerechnet vom Jahresbeginn. Nach Gln. (13) ist
die Summe oder Differenz zweier Ellipsen mit der gleichen Winkelgeschwindigkeit w wieder
eine Ellipse, die auf den Ursprung zentriert ist, z.B. Atmosphére + Ozean.

Vier unabhingige Ellipsenparameter A,, B,, A, B_ wurden aus den Modelldaten
meist durch eine zweidimensionale Fourieranalyse bestimmt (Jochmann, 1993; Jochmann &
Felsmann, 2001). Diese Fouriermethode enthélt eine Korrekturrechnung wegen der Nichtor-
thogonalitéit der trigonometrischen Funktionen iiber einem endlichen Zeitintervall.

2.2.2. Beitrige der Atmosphéire und des Ozeans

Tab. 6 ist teilweise Wiinsch (2000) entnommen, aufler den Eintrégen in Fettdruck: ’AAM
JMA’, "IERS-JMA’, "OMCT (IB)’ und 'OMCT IB Materie’. In Tab. 6 bedeutet "y nach
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IERS’ x-Funktionen, die aus sehr genauen Zeitreihen der beobachteten Polbewegung des
IERS (Zeitreihe C04, siehe IERS, 1997) berechnet wurden. Diese Zeitreihe basiert in dem
verwendeten Zeitraum (1986-1997) auf weltraumgeodétischen Messungen. ’AAM NCEP
glatt’ ist die Ellipse, die durch Atmosphérendruck und Winde verursacht wird, nach der
NCEP/NCAR Reanalyse (Kalnay et al., 1996; Salstein & Rosen, 1997). ’Glatt’ bedeutet
eine Mittelung (Glattung) der sechsstiindigen Werte iiber 0, 6, 12 und 18h, um diurnale
Variationen zu vermeiden. Fiir den Druckterm x? (Materieterm) wurde hierbei die Invers-
Barometer Variante verwendet. Die Atmosphére liefert den grofiten Beitrag zur jihrlichen
Polbewegung (Chao & Au, 1991; Wiinsch, 2000).

"AAM JMA’ bezieht sich auf das ’Atmospheric Angular Momentum’ der Japan Meteo-
rological Agency (JMA) nach Aoyama & Naito (2000). Diese Autoren gaben die jihrlichen
X1, X2 in ihrer Tabelle 2a, in der Zeile 'IB-Pressure + Wind, JMA[SP])’ an. Hierbei steht
SP fiir die sogenannte ’surface pressure method’ (Oberflichenatmosphirendruckmethode)
der Berechnung des AAM. Thre AAM JMA-Daten erstrecken sich vom 1. Mérz 1988 bis 31.
Dezember 1997. Dies ist nahezu das gleiche Zeitintervall wie fiir die Zeilen "AAM NCEP
glatt’ und "y nach IERS’ (1986-1997) in Tab. 6, so da} interannuale Verénderungen der El-
lipsenparameter a, b, v, (8 nur klein sind. Man beachte, daf3 die Differenzellipse 'TERS-JMA’
eine sehr kleine Halbachse von 9.9 mas hat. Weitere Differenzellipsen in der Tabelle sind den
Arbeiten von Hopfner (1996) sowie Chao & Au (1991) (’Lageos-(Chao+Au)’) entnommen.

Auch der Ozean verursacht einen grofien Teil der saisonalen Polbewegung. Die Tabelle
enthiilt neben dem Ergebnis von Wahr (1983) auch eine Ellipse nach dem Modell POCM_4B
(Daten von T. Johnson (1997, private Mitteilung; Semtner & Chervin, 1992; Stammer et
al., 1996). Weiterhin wurden Zeitreihen der x-Funktionen x;(t), x2(t) nach den Ponte et
al. (1998) Ozeanergebnissen ausgewertet. Sowohl das POCM_4B als auch die Ponte et al.
(1998) Berechnungen sind in Wiinsch (2000) beschrieben.

’OMCT’ (Ocean Model for Circulation and Tides) heifit das Ozeanzirkulationsmodell
am Institut fiir Meereskunde, Univ. Hamburg (sieche Abschnitt 2.2.3.). Neu im Vergleich zu
Wiinsch (2000) ist "'OMCT IB’ in Tab. 6. IB steht fiir 'Inverses Barometer’, d.h. der Luftdruck
wird {iber der Ozeanfliche konstant gehalten (p, = 0 iiber Ozean). Die Ozeanoberfliche ist
nicht starr, sondern reagiert auf die Auflast des Atmosphérendrucks, so daf} dieser teilwei-
se kompensiert wird. OMCT IB Ergebnisse fiir x;(t), x2(t) wurden von Januar 1975 bis
Dezember 1984 benutzt. Deutlich wird in der Tabelle, daf§ die IB-Annahme einen grofien
Einfluf} auf die Ergebnisse hat, ndmlich im Vergleich zum vorherigen Modell auf ("OMCT
(1998)" in der Tabelle). 'OMCT IB Materie’ ist nur der Materieterm der IB-Berechnung
(d.h. nur Anderungen des Trigheitstensors). Der Materieterm dominiert bei diesem Modell
iiber den Bewegungsterm. Die OMCT IB grofie Halbachse der y-Funktions-Ellipse (19.1 mas)
ist vergleichbar mit der Zeile Ponte et al. (1998) (13.6 mas). Jedoch stimmen die Orientie-
rungswinkel v noch nicht ganz iiberein: 18° fiir OMCT IB und 74° bei Ponte et al. (1998).

2.2.3. Das Ozeanzirkulationsmodell OMCT

Das Hamburger Ozeanmodell OMCT (Thomas & Siindermann, 1998, 1999, 2000) basiert
auf den nichtlinearen Gleichungen der Impulserhaltung, der Kontinuitétsgleichung fiir eine
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Tabelle 6: Vergleich von jahrlichen Ellipsen von Erregerfunktionen y
Polbewegung; Einheit ist Millibogensekunde mas; v und 3 in

= x1 + ixe der

°. A, B, sind Real- und

Imaginérteil der prograden Amplitude, A, B_ sind Real- und Imaginérteil der retrograden
Amplitude. o4 ist die Standardabweichung der Amplituden A,, B,, A_ und B_. Ellip-
senparameter sind (Munk & McDonald, 1960): grofie Halbachse a, kleine Halbachse b und
Neigungswinkel v der groflen Halbachse gegen die z-Achse. 3 ist der Phasenwinkel wenn die

Spitze der Ellipse erreicht wird, gezéhlt vom Anfang des Jahres.

Beschreibung Ap B, A B oA a b ¥ o)
Ellipsen:

x nach IERS 5.89 -11.61 -1.92 -4.44 17.9 8.18 91.8 154.9
AAM NCEP glatt -0.86 -16.57 -2.36 -14.10 +£0.66 30.9 229 838 176.7
AAM JMA 1.26 -13.81 -3.19 -9.04 23.3 416  82.9 167.7
Differenzen:

[ERS-NCEP 6.75 4.96 0.44 9.66 181 -1.29 619 255
IERS-JMA 4.63 220 1.27 4.60 9.9 0.35 50.0 246
Hopfner (1996) 8.86 1.85  0.09 9.97 19.0 -0.92 50.6 38.8
Lageos-(Chao+Au) 9.27 1.65  0.57 8.53 18.0 0.87 48.1  38.0
Ozeanmodelle:

POCM(CSR) 0.95 .12 0.43 250 4094 4.0 -1.06 65.0 15.3
Wahr (1983) 0.16 -1.44 1.00 1.64 3.4 -047 167.5 251.1
Ponte et al. (1998) 5.35 4.18 -2.41 6.39 +1.26 13.6 -0.04 743 364
OMCT (1998) 12.01 0.89 14.53 19.16 =+£1.44 36.1 -12.01 285 24.3
OMCT (IB) 6.09 -6.04 1.67 1035 +£0.70 19.1 -1.91 18.1 62.8
OMCT IB Materie | 818 -4.13 1.36 8.60 +0.52 17.9 0.46 27.1  53.9
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inkompressible Fliissigkeit und den Erhaltungsgleichungen von Wirme und Salinitét. So-
wohl die hydrostatische als auch die Boussinesq-Approximation werden benutzt. Meereis
wird analog Hibler (1979) modelliert. Das OMCT hat 13 Schichten mit einem Gitter von
1.875° x 1.875° und einem Zeitschritt von 1h. An der Meeresoberfliche wird das OMCT
angetrieben von Windschubspannungen, Temperatur- und Frischwasserfeldern nach dem At-
mosphéirenmodell ECHAM3-T21. Die IB-Version des OMCT in Tab. 6 ist vergleichbar mit
der Erregerfunktionsellipse bei Ponte et al. (1998) (MIT-Modell). Das OMCT wurde von
Wiinsch et al. (2001) benutzt, um ozeanische Bodendruckvariationen zu untersuchen.

2.2.4. Jahrliche Erregerfunktionen von Bodenfeuchtigkeit und Schnee

Neben Atmosphire und Ozean soll nun der Einflul der Bodenfeuchtigkeit auf die x-
Funktionen untersucht werden. Tab. 7 enthilt Zahlenwerte fiir den Beitrag der Bodenfeuch-
tigkeit zur jahrlichen Polbewegung. Die Quellen dieser Werte sind hydrologische Modelle.
Diese Beitriige sind relativ klein, wobei die grofle Halbachse der Ellipsen ¢ um 8 mas betrigt,
auBer bei der NCEP/NCAR Reanalyse mit 19.3 mas.

Der Huang et al. (1996) Bodenfeuchtigkeitsdatensatz (1° x 1° Gitter) wurde fiir das
Zeitintervall von Januar 1968 bis Dezember 1978 benutzt. Diese Autoren berechneten die
Bodenfeuchtigkeit mit einer Wasserbilanzgleichung, die Niederschlag, Verdunstung, Abfluf}
und Grundwasserverluste enthilt. Einige Modellparameter wurden mit gemessenen Nieder-
schlagen, Temperaturen und Abflufl in Oklahoma zwischen 1960 und 1989 bestimmt. Ver-
gleich der modellierten Werte mit 8 Jahren (1984-1991) gemessener Bodenfeuchtigkeit in
[linois zeigte, daf dieses Modell eine gute Simulation der Bodenfeuchtigkeit ergibt, sowohl
fiir die Klimatologie als auch interannuale Variabilitét.

Die Stokes-Koeffizienten Cy,(t), So1(t) der Huang-Bodenfeuchtigkeit wurden als Flichen-
integrale iiber die Oberfliche der Erde erhalten. Wie in Wiinsch (2000) dargestellt, ergibt
dann ein Umrechnungsfaktor die Materieanteile von x(t), x2(t). Abb. 7 zeigt monatliche
Werte von xi(t), x2(t) fiir diese Daten.

NCEP/NCAR Climate Data Assimilation System I (CDAS-1) Bodenfeuchtigkeitsdaten
der NCEP Reanalyse wurden fiir das Zeitintervall Januar 1995 bis Dezember 1996 (24
Monate) benutzt. Die Beitrige von zwei Bodenfeuchtigkeitsschichten des Modells wurden
addiert; die Antarktis wurde weggelassen. Wie bei den Huang et al. (1996) Daten fiihrte der
Schritt iiber die Stokes-Koeffizienten Cy;(t), So1(t) zu den Materieanteilen von y;(t), xa(t).
Ein trigonometrischer Fit iiber die 24 Monate ergab jihrliche und halbjihrliche Amplituden
X5, xi, x5, x5 der coswt und sinwt Anteile. Daraus wurden die Ellipsen der y-Funktionen
berechnet. Es gilt:

X1(t) = xi coswt + x7 sinwt (14)

und eine analoge Gleichung fiir x»(t). Diese Gleichungen kénnen in die Form von Gln. (13)
gebracht werden (Munk & McDonald, 1960).

Die Tabelleneintrige fiir Chao & O’Connor (1988) sowie Kuehne & Wilson (1991) sind
diesen Publikationen entnommen. Chao & O’Connor (1988) modellierten den saisonalen
Zyklus der kontinentalen Oberflichenwasserspeicherung mit einem globalen meteorologi-
schen Datensatz von Niederschligen (Schnee und Regen) und Evapotranspiration. Kuehne
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Tabelle 7: Jdhrliche Erregerfunktionen fiir Modelle der Bodenfeuchtigkeit: Chao & O’Connor
(1988): 'Regen’ = Bodenfeuchtigkeit; Summe = Regen + Schnee. Einheit ist [Millibogense-
kunden]. 20.626 mas = 1 - 10~ "rad. 'Reanalyse Bodenfeuchtigk.” = Modellbodenfeuchtigkeit
nach der NCEP/NCAR Reanalyse (CDAS-1) Kalnay et al. (1996), ausgenommen die Ant-
arktis.

Beschreibung Ay B, A B_ a b ¥ Ié)
Bodenfeuchtigkeit:

Huang et al.96 Bodenfeuchtigk. | 5.88 -0.39 -6.09 0.77 12.1 -0.24 845 88.3
Chao& O’Connor 88 Regen 2.12 2,77 -1.31  3.90 7.6 -0.63 80.6 28.0
Kuehne& Wilson91 "WATER?’ 1.65 -0.69 -6.82 0.59 86 -5.1 76.2 98.9
Reanalyse Bodenfeuchtigk. -3.30 -10.33  6.70 -5.24 19.3 2.33 107.1 214.8
Kikuchi-Berechnung 299 -0.44 -435 1.20 75 -149 781 86.4
Chao et al.87 Schnee -1.6 -4.6 4.2  -2.3 9.7 0.08 111.1 220.2
Chao& O’Connor88 Summe 0.52  -1.83 2.89 1.60 5.2 -1.40 1574 231.6

& Wilson (1991) bestimmten Wasserspeicherungsvariationen in 612 Flufleinzugsgebieten aus
Messungen von Niederschldgen und Temperatur. Thre Wasserspeicherung beinhaltet auch
Schnee.

Wihrend die Huang et al. (1996), Chao & O’Connor (1988) Regen, Kuehne & Wil-
son (1991) and NCEP/NCAR Reanalyse Bodenfeuchtigkeit nicht ganz in den Koeffizienten
Ay, By, A_, B_ iibereinstimmen, gibt es eine gewisse Ubereinstimmung in den geometri-
schen Ellipsenparametern groflie Halbachse a und Orientierungswinkel ~, d.h. in der Form
der Ellipsen. Der Winkel 3 ist in drei Fillen nahe 90°.

Die Abb. 8 und 9 illustrieren die erhaltenen x-Funktionen. Auf Ebenen der Koeffizienten
(A, By)und (A_, B_) gibt es eine gewisse Ahnlichkeit der Huang et al. (1996), Kuehne &
Wilson (1991)-Modelle und der Kikuchi-Berechnung, d.h. die Quadranten stimmen iiberein.
Das Kuehne & Wilson (1991) Modell hat einen grofien retrograden Anteil, d.h. grole A_
und B Werte im Vergleich zu kleineren prograden A, und B, Anteilen. Die NCEP/NCAR
Reanalyse Bodenfeuchtigkeit zeigt eine sehr grofle Halbachse a, was auch an den Zeitreihen
von Chen et al. (2000) zu erkennen ist.

"Chao et al. (1987) Schnee’ ist der Beitrag der Schneeauflast zur Polbewegung nach
Chao et al. (1987). Dies wurde auch in Chao & O’Connor (1988) wiederholt. Die Werte
"Chao & O’Connor (1988) Summe’ zeigen eine teilweise Aufhebung in der grofien Halbachse
a zwischen Bodenfeuchtigkeit (genannt 'Regen’) und Schneeauflast. Abarca del Rio (1997)
und Dill (2001) verwendeten ebenfalls Modelle der Bodenfeuchtigkeit fiir Untersuchungen
der Polbewegung.
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Abbildung 7: Erregerfunktion xi(¢) (obere Kurve) und y(t) (untere Kurve) verursacht durch
variable Bodenfeuchtigkeit nach dem Modell von Huang et al. (1996) in monatlichen Zeit-
schritten
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Abbildung 8: Pfeilbild fiir die jahrliche prograde Komponente der Erregerfunktion verschie-
dener Modelle der Bodenfeuchtigkeit in einer Ebene (A, B,). Die Abkiirzungen beziehen
sich auf Tab. 7. Fehlerkreise mit einem geschitzten Radius o = 1.5 mas sind dargestellt.
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Abbildung 9: Pfeilbild fiir die jahrliche retrograde Komponente der Erregerfunktion fiir ver-
schiedene Modelle der Bodenfeuchtigkeit in einer Ebene (A_, B_). Fehlerkreise mit einem
geschitzten Radius o = 1.5 mas sind dargestellt.
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2.2.4.1. Der Kikuchi-Ansatz zur Berechnung der Bodenfeuchtigkeit

Mit dem Ansatz von Kikuchi wird die Bodenfeuchtigkeit auf Grund der Niederschlagsmengen
berechnet. An Stelle der Wasserhaushaltsgleichung schligt Kikuchi (1977) die Beziehung

ASJ' = kPJ + lAS(j_l) (15)

vor, in der As; die Variation der Wasserspeicherung im Monat j ist, die sich aus dem ver-
bleibenden Wasserzufluf} im vorangegangenen Monat [As;_;) und der durch Verdunstung
und AbfluBl verminderten Niederschlagsmenge kP; zusammensetzt. Gln. (15) wurde fiir je-
des Kompartiment berechnet, wobei nach Jochmann (1999) k& = 0,50 und [ = 0,87 auf der
Erdoberfliche als konstant angenommen wurden. Lediglich fiir Kompartimente mit Tempe-
raturen unter dem Gefrierpunkt wurde k = 1 gesetzt, d.h. Schnee wird gespeichert.

Fiir die Kikuchi-Berechnung dienten monatliche GPCP (Global Precipitation Climato-
logy Project) Niederschlagsdaten auf einem 2.5° x 2.5° Gitter als ’Input’. Die Berechnung
verlief von Januar 1988 bis Dezember 1994. Das Bodenfeuchtigkeitsfeld fiir den Startmonat
wurde der NCEP/NCAR Reanalyse entnommen (Summe von zwei Bodenschichten). Die y-
Funktions Ellipse wurde durch eine trigonometrischen Fit an x; (t), x2(t) fiir die Modelljahre
1993 und 1994 erhalten.

2.2.4.2. Bilanzierung mit Chao & O’Connor (1988)

Tab. 8 zeigt ein Beispiel, wie die verschiedenen Datensitze kombiniert werden kénnen, um
die Gleichheit ihrer Summe mit der geodétischen yx-Funktion zu priifen. Hier wurde 'Chao
& O’Connor (1988) Summe’ = Regen + Schnee zu den Ponte et al. (1998) Ozeanmodell
prograden und retrograden Koeffizienten addiert, da die Koeffizienten A, B,, A_, B_ ad-
ditive Groflen sind. Diese Summe ist sehr nahe der Differenz IERS — NCEP Atmosphére,
die zu erkléren ist! Besonders der retrograde Anteil wird durch diese Operation verbessert.
Die OMCT IB-Ergebnisse fiir den Ozean sind auch gut geeignet, die Bilanz zu schliefen. Der
Chao & O’Connor (1988) Bodenfeuchtigkeitsdatensatz war speziell fiir Erdrotationszwecke
abgeleitet worden. Fiir die anderen Datensétze der Bodenfeuchtigkeit mit gréfleren Betrigen
der A,, B, A_, B_ ist es weniger wahrscheinlich, daf} sie die Bilanz schlieflen.

2.2.5. Halbjihrliche Erregerfunktionsellipsen

Jetzt sollen die halbjihrlichen Amplituden (P = 0.50 a) besprochen werden. In Tab. 9 sind
die Zeilen in Fettdruck zu Wiinsch (2000) hinzugekommen: 'OMCT IB’ und drei Boden-
feuchtigkeitsmodelle. Die Invers-Barometer-OMCT-Berechnung zeigt eine grofle Halbachse
der Erregerfunktionsellipse von etwa einem Drittel der fritheren Berechnung ohne IB "OMCT
(1998)’). Dies ist ein positives Ergebnis, denn die frithere Halbachse war als zu grof§ erschie-
nen. Von den drei Bodenfeuchtigkeitsmodellen hat die NCEP/NCAR Reanalyse die grofite
Halbachse a, die etwas unrealistisch sein mag. Die beiden anderen Bodenfeuchtigkeitsmodelle
haben a &~ 2 mas und v ~ 66°. Alle drei Modelle stimmen in dem Quadranten von (A, By)
iiberein. Der halbjihrliche Schneeterm fehlt bisher noch in Tab. 9.
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Tabelle 8: Jihrliche Bilanzierung mit Chao & O’Connor (1988). In dieser Tabelle wird Chao
& O’Connor (1988) Summe = Regen + Schnee zum Ponte et al. (1998) Ozeanmodell addiert,
fiir die prograden und retrograden Koeffizienten, in [mas]. Die Koeffizienten A, By, A,

B_ sind additive Grofien.

Beschreibung A, By A B_
Ellipsen:

Chao& O’Connor 88 Summe 0.52 -1.83 2.89 1.60
Ponte et al.98 Ozean 5.35 4.18 -2.41 6.39
Summe davon: 5.87 235 0.48 7.99
zu erkliren:

IERS Beob. - NCEP Atm.: | 6.75 496 0.44 9.66

Tabelle 9: Vergleich von halbjdhrlichen Ellipsen der Erregerfunktion x der Polbewegung;
Einheit ist mas; v und 3 sind in ° ’Reanalyse Bodenfeucht.” = Modell-Bodenfeuchtigkeit
nach der NCEP/NCAR Reanalyse (Kalnay et al., 1996), ausgenommen die Antarktis.

Beschreibung A, By A B oA a b ¥ Iv)
Ellipsen:

x nach IERS 1.89 6.71 -4.96 2.74 12.64 1.31 112.7 384
AAM NCEP glatt 1.91 231 -2.04 434 +066 7.79 -1.79 82.8 324
Differenzen:

IERS-NCEP -0.02  4.40 -2.92 -1.60 7.73 1.07 149.5 59.2
Hopfner (1996) -5.00 0.73 -1.21 0.94 6.58 3.52 157.0 345.2
Ozeanmodelle:

POCM(CSR) 041 057 039 101 4094 1.78 -0.38 61.2 7.4
Ponte et al. (1998) -2.56  0.08 -1.25 -2.05 4+1.26 497 0.16 28.5 210.2
OMCT (1998) 1.80 -4.87 -4.19 193 +£1.44 9.80 0.58 42.8 1125
OMCT IB 087 137 -0.35 133 4144 3.00 0.25 81.2 23.7
Bodenfeuchtigkeit:

Huang et al. 96 Bodenf. | -0.56 1.34 1.11 0.39 262 027 66.2 3134
Reanalyse Bodenfeucht. | -0.63 3.35 2.06 -1.74 6.10 0.71  30.1 289.5
Kikuchi-Berechnung -0.62 0.13 0.69 -0.49 1.49 -0.22 66.5 258.0
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2.2.6. Schluflfolgerungen
Aus den dargestellten Ergebnissen kénnen folgende Schlufifolgerungen gezogen werden:

e Die JMA-Atmosphérendaten ergeben in dem betrachteten Beispiel eine kleinere Dif-
ferenzellipse (Beobachtung minus Atmosphire) als die NCEP/NCAR Reanalyse-
Atmosphiére.

e Der Fall von Atmosphire und Ozean (ohne Bodenfeuchtigkeit) war in Wiinsch (2000)
untersucht worden, mit Pfeilbildern in Wiinsch (1999). Hierbei schliefit das Ponte et al.
(1998)-Modell (MIT-Modell) nahezu die jahrliche Bilanz, besonders jéhrlich prograd.
Das Hamburg OMCT IB ist hierzu auch gut geeignet, besonders jéhrlich retrograd.
Die Invers-Barometer-Annahme hat einen groflen Einfluf} auf die Ergebnisse. Weitere
Berechnungen mit verbesserten Ozeanzirkulationsmodellen sind niitzlich.

e Der Beitrag der Bodenfeuchtigkeit zur Erregerfunktion ist noch nicht ganz geklért; d.h.
die betrachteten Bodenfeuchtigkeitsmodelle stimmen nicht ganz untereinander iiberein.
Ein Beispiel fiir Verbesserungen ist die Behandlung von Groénland, d.h. ob dort Boden
oder ein Eispanzer angenommen wird.

e Der Beitrag der Schneeauflast zu den y-Funktionen ist kleiner oder gleich dem Beitrag
der Bodenfeuchtigkeit.

e Bessere Bodenfeuchtigkeitsmodelle werden durch die Schwerefeldsatellitenmissionen
CHAMP (Reigber et al., 2000), GRACE (Tapley & Reigber, 2000) und GOCE (Rum-
mel et al., 2000) erhalten werden (sieche 4.1.3.). Zwei Jahre GRACE-Daten wéren
giinstig fiir den jahrlichen Zyklus.

2.3. Die inverse Schitzung der Erregerfunktion der kontinentalen Wasser-
speicherung mittels globaler Meeresspiegelschwankung

Nach den in 2.2. dargestellten Ergebnissen wurden von verschiedenen Autoren Erregerfunk-
tionen der Bodenfeuchtigkeit angegeben, die aus Niederschligen mit Hilfe der Wasserhaus-
haltsgleichung unter Verwendung von Verdunstungs- und Abflufwerten berechnet wurden.
Wie dort festgestellt wurde, differieren die Ergebnisse verschiedener Bodenfeuchtigkeitsmo-
delle, was hauptséchlich auf die nicht kontinuierliche Verteilung der Mefiwerte auf dem Land
und die verwendete Extrapolation auf die Kompartimentflichen zuriickzufiihren ist. Nun ist
die kontinentale Wasserspeicherung - die sicherlich zum groften Teil durch die Variation
der Bodenfeuchtigkeit erkldrt werden kann - ein Teil des globalen Wasserkreislaufes, wo-
durch unter Umstédnden eine inverse Schitzung des Einflusses der saisonalen Variation der
Wasserspeicherung auf die Erregung der Polbewegung mit Hilfe der globalen Meeresspiegel-
schwankung moglich ist.

Die Erregerfunktion der kontinentalen Wasserspeicherung ¥, ergibt sich aus der tota-
len Erregerfunktion der Polbewegung W,,, der Atmosphéire WU,;,, des Ozeans ¥,, und der
globalen Meeresspiegelschwankung ¥, zu
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\I]con — \I]pol - \I]atm - \Ijoc - \IIO . (16)

Geht man zunéchst von der Annahme aus, die globale Meeresspiegelschwankung entspréche
einer dquivalenten Variation des Wasserstandes der kontinentalen Wasserspeicherung, so
kann ihre Erregerfunktion auf Grund der Beziehung

U, = %\IIO = 2,427, (17)
berechnet werden. In Gln. (17) sind S. und Sy die Flichen der Kontinente und der Ozeane.
Die Beziehung (17) beriicksichtigt, dafl in Gln. (2) die numerischen Koeffizienten fiir die
Kontinentfunktion negativ werden und andererseits gegeniiber ¥ eine Phasenverschiebung
von 180° hat, wenn man annimmt, eine globale Meeresspiegelschwankung werde sofort durch
eine kontinentale Wasserstandsschwankung ausgeglichen.

Die in den Tab.3 und 6 zusammengestellten ozeanischen Erregerfunktionen zeigen, daf}
zwischen den einzelnen Berechnungen erhebliche Phasendifferenzen und zum Teil auch Am-
plitudendifferenzen bestehen. Nur das Modell von Ponte et al. (1998) lieferte bei unseren
Untersuchungen plausible Ergebnisse, die in Tab. 10 zusammengestellt sind. ¥, wurde auf
Grund der TOPEX-POSEIDON Daten gewihlt.

Tabelle 10: Erregerfunktionen der saisonalen kontinentalen Wasserspeicherung in mas

A+ B+ A_ B_ a b ’}/O
Weon | 3.34 | 0.70 | 2.35 | 5.11 | 9.03 | -2.21 | 37.9
-4.69 | 0.19 | 1.21 | -4.45 | 9.30 | 0.08 | 51.2

’

Der Richtungswinkel der groflen Halbachse v° von W¥_  ist durch die Land-Meer-
Verteilung gegeben, wihrend der Richtungswinkel (v° = 37,9°) von W, durch die reale
Verteilung des gespeicherten Wassers auf den Kontinenten bestimmt ist. Da beide Varian-
ten der Erregerfunktion nahezu gleiche Amplituden haben, bewirkt die reale Verteilung der
Wasserspeicherung nur eine Drehung der Ellipsenachse. Fiihrt man diese Operation durch, so
ergibt sich als Differenz der Phasen die Verzogerung der Akkumulation des von den Ozeanen
auf die Kontinente bzw. umgekehrt transportierten Wassers. Auf Grund der Daten in Tab. 10
ergeben sich hierfiir 5 Monate. Dieser Wert wird von der Transportzeit des Wassers auf die
Kontinente, der Verdunstung und dem Abflufl beeinflufit. In einer weiteren Berechnung wur-
de ein Mittelwert der Erregerfunktionen der ozeanischen Dynamik aus den Ergebnissen von
Ponte et al. (1998) OMCT (IB) und TOPEX-POSEIDON eingefiihrt, mit dem 5,5 Monate
Akkumulationszeit und 7° = 65° erhalten wurden.

Vorstehende Ergebnisse werden im wesentlichen von den Unsicherheiten der Schitzung
der ozeanischen Erregerfunktionen beeinfluflit. Eine exaktere Schitzung wird erhalten, wenn

nach dem in 4.1.3. geschilderten Verfahren, die kontinentale Wasserspeicherung auf Grund
der Daten der CHAMP- und GRACE-Missionen bestimmt wird.
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3. Dekadische Fluktuationen der Erdrotation, Klimaschwankungen und Kern-
dynamik

3.1. Mogliche Ursachen von Klimaperioden in der Erdrotation

Variationen der Parameter der Erdrotation enthalten neben den dominierenden saisonalen
Variationen (z.B. Jahresperiode) und der CHANDLER-Welle der Polbewegung eine Reihe
von periodischen Anteilen, die mit den in der meteorologischen Literatur erwéhnten Klima-
perioden (Knoch, 1930; Schonwiese, 1979) identisch sind (siehe z.B. Abb. 10). Diese Effekte
sind zu erwarten, da Klimaschwankungen mit Variationen der atmosphérischen und ozeani-
schen Dynamik und dem Massenaustausch zwischen Hydrosphére und Kryosphire verbunden
sind. Mit diesen Prozessen sind relative Drehimpulsinderungen und Anderungen der Mas-
senverteilung am Erdkorper verbunden, die Variationen von Polbewegung und Tagesldnge
verursachen. Da fiir Polbewegung und Tageslénge Zeitreihen von etwa 100 Jahren vorliegen,
konnen nur Klimaperioden im Bereich der dekadischen Fluktuationen untersucht werden.
Entsprechende Zeitreihen der erregenden geophysikalischen Prozesse liegen nur fiir die at-
mospharische Dynamik vor und hier auch nur fiir den Luftdruck, wodurch nur der Anteil der
variablen Massenverteilung bestimmt werden kann. Fiir relative Drehimpulse, die besonders
Variationen der Tagesldnge hervorrufen, kann nur der geostrophische Anteil aus den Druck-
variationen ermittelt werden. Es ist nicht anzunehmen, daf§ die atmosphérische Erregung
die Klimaperioden in Polbewegung und Tagesldnge vollstindig erkldrt, da sicherlich auch
Beitrage der anderen, bereits erwihnten Prozesse zu erwarten sind, jedoch zeigt Abb. 11, in
der die Spektren der aus der Polbewegung abgeleiteten und der atmosphérischen Erreger-
funktion mit dem Spektrum der Temperaturvariation auf der Nordhalbkugel (nach Jones,
1988) verglichen werden, daf zumindest ein bedeutender Teil der Amplituden der Klimape-
rioden durch atmosphérische Einfliisse erklirbar sein muf. Ahnliches li8t sich auch fiir die
Variation der Tagesldnge nachweisen.

Bei der detaillierten Untersuchung des Beitrages der Atmosphére zu den Klimaperioden
von Polbewegung und Tagesldnge werden die Eigenschaften des atmosphérischen Anteils der
Jahresperioden der Erdrotation beriicksichtigt. Wéhrend die Jahresperiode der Tageslédnge
nahezu vollstéindig durch die atmosphérische Dynamik (bedingt durch den dominierenden
Anteil des relativen Drehimpulses) erkliart werden kann, ist bei der Jahresperiode der Polbe-
wegung eine Phasendifferenz zu verzeichnen, die auf einen geophysikalischen Prozef3 hinweist,
der etwa in der gleichen Gréflenordnung wie die Atmosphére zur Erregung der Jahresperi-
ode beitragt. Nach den in den Abschnitten 1. und 2. dargestellten Untersuchungen liefert
die ozeanische Dynamik einen #hnlich groflen Beitrag wie die Atmosphére zur Erzeugung
der Jahresperiode der Polbewegung. Allerdings kann dessen Einflu} auf die Klimaperioden
der Erdrotation nicht untersucht werden, da die notwendigen langzeitigen Beobachtungen
fehlen.

Untersuchungen der Tageslingenvariationen in Jochmann & Greiner-Mai (1996) und
Greiner-Mai & Jochmann (1998) zeigen eine deutliche atmosphérische Erregung der 11 und
22-jahrigen Klimaperioden, wihrend fiir die 35 und 75-jéhrigen Perioden nur ein geringfiigi-
ger Einflufl zu verzeichnen ist (siehe Abb.12).

Die periodischen Anteile der Erregerfunktionen der Polbewegung lassen sich als ellipti-
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Abbildung 10: Spektren der Halbachsen periodischer Terme der Polbewegung
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atmosphérischen Einflufl reduzierten Tageslingenvariationen (analysierte Zeitreihen: 1900—
1984)

sche Bewegungen der polaren Haupttriagheitsachse darstellen. Werden aus den Zeitreihen der
Polbewegung die periodischen Anteile durch geeignete Fouriertransformationen abgeleitet,
so ergeben sich mit Hilfe der Fourier-transformierten Differentialgleichung der Polbewegung
die periodischen Anteile der Erregerfunktion ¢ (o) (o0 = Kreisfrequenz des periodischen An-
teils) aus den periodischen Anteilen der Polbewegung m(o) auf Grund der linearen Beziehung

b(o) = I (o)m(o) (18)
I(0) = oon_2Q (19)

die Ubertragungsfunktion fiir die entsprechende Kreisfrequenz ¢ ist. In Gln. (19) sind o =
27/1,19 die Chandler-Frequenz und @ ~ 50 ihr Ddmpfungsmaf} (quality factor). Periodische
Terme von (o) und m(o) sind elliptische Bewegungen der axialen Haupttrigheitsachse und
des Poles, die in der komplexen Form

m(t) = (A4 +iBy) exp (iot) + (A_ +iB_) exp (—iot)

dargestellt werden kénnen. Aus den Amplituden der prograden und retrograden Bewegungs-
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anteile ergeben sich die Halbachsen der elliptischen Bewegung zu

e (em) T e )t @

Der Richtungswinkel der groflen Halbachse wird

1 B B_
Ya =3 (arctanA—j: + arctanI> : (21)

Mit Hilfe der Ellipsenparameter und den Amplituden der prograden und retrograden
Bewegung werden die aus der Polbewegung abgeleiteten Erregerfunktionen mit denen der
atmosphérischen Dynamik verglichen. In Tab. 11 sind die Werte fiir verschiedene dekadische
Perioden zusammengestellt.

Tabelle 11: Klimaperioden in der Erregerfunktion der Polbewegung (¥p abgeleitet aus der
Polbewegung, W4 berechnet aus atmosphirischen Massenbewegungen) *) korrigierte atmos-
phérische Erregerfunktion

Klimaperioden | geschitzte Perioden | A, | B, A_ | B_ a b Ya SAp

Gleisberg Zyklus Vp 90 Jahre 751 06 | -9.0 |-1.0]16.5|-1.4 | 95°
~ 80 Jahre U, 83 Jahre -701-29| 34 |-1.6|11.5| 3.8 | 78 | 8 Jahre

AY 145 3.5 |-124 | 0.6 | 27.3 | 2.5 | 95°

22 Jahre Up 26 Jahre -0.7 1129 104 | 6.4 | 25.1 | 0.7 | 62°
U, 22 Jahre 49 1108 -1.5 | 94 | 21.4| 2.4 | 82° | 2 Jahre

AY 5.6 21 119 |-3.0|18.2]|-6.3| 73°

11 (13 Jahre) Up 11 Jahre 4.9 22 | -22 129 | 9.1 | 1.7 | 76°
W4 13 Jahre 3.7 | 3.7 | -33 | 27 9.7 | 09 | 93° | 2 Jahre

AU 1.2 | -1.5 1.1 0.2 | 48 | 2.6 | 166°

11(14 Jahre®) Up 11 Jahre 4.9 22 | -22 129 | 9.1 | 1.7 | 76°
U, 14 Jahre 1.8 24 | -28 [ 39| 59 | 0.2 | 112° | 2 Jahre

AV 3.1 | -0.2 06 |-1.0| 4.3 | 1.9 | 148°

Die in Tab. 11 dargestellten Parameter der atmosphérischen Einfliisse auf die Klimape-
rioden zeigen hinsichtlich der elliptischen Parameter befriedigende Ubereinstimmung. Auch
die Differenzen der Periodenldngen zwischen den aus der atmosphérischen Dynamik und der
Polbewegung abgeleiteten Erregerfunktionen lassen sich hinreichend durch ihre Standardab-
weichungen (siehe letzte Spalte der Tab. 11) erkléren. Allerdings deuten die Parameter der
Differenzfunktion At auf erhebliche Phasendifferenzen zwischen beiden Arten der Erreger-
funktionen hin. Dies war wegen der bereits erwihnten anderen geophysikalischen Prozesse zu
erwarten, die auch klimabedingten Schwankungen unterliegen, jedoch nicht in ausreichend
groflen Zeitraumen dokumentiert sind. Als Kriterium fiir einen effektiven Beitrag der Atmo-
sphére zu einer Klimaperiode der Polbewegung wurde das Verhalten der Erregerfunktionen
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im Bereich der Jahresperiode benutzt. Danach kann ein wesentlicher Einflufl der Atmosphére
angenommen werden, wenn die grofle Halbachse a der Differenz der Erregerfunktionen At
kleiner oder gleich der groflen Halbachse der aus der Polbewegung abgeleiteten Erregerfunk-
tion ¢p ist (siehe Jochmann & Felsmann, 2001). Wie aus Tab. 11 zu entnehmen ist, trifft
dies hauptséchlich fiir die anndhernd 11 und 22-jdhrigen Perioden zu. Beachtet man jedoch
den zeitlichen Verlauf der atmosphérischen Erregerfunktion Abb. 13, so erkennt man eine
Reihe von Spriingen, die moglicherweise Artefakte sind. Eliminiert man diese, so ist aus
dem Vergleich der Spektren der korrigierten und unkorrigierten Erregerfunktionen eine Ver-
minderung der Amplituden im dekadischen Bereich zu entnehmen. Nur fiir die 11-jdhrige
Periode ist noch ein atmosphérischer Einflul nachzuweisen. Ein weiterer geophysikalischer
Prozef}, der Variationen im Bereich der dekadischen Fluktuationen enthélt, ist die Sdkular-
variation des geomagnetischen Feldes. Allgemein kann die Sékularvariation des Magnetfeldes
dem Innenfeld zugeordnet werden, wodurch sie ein Indikator fiir Variationen des hydrody-
namischen Prozesses ist, der das Magnetfeld der Erde erzeugt. Da diese mit Bewegungen
im fliissigen Kern verbunden sind, kénnen in ihm relative Drehimpulse und Anderungen der
Massenverteilung entstehen, die die der Parameter der Erdrotation beeinflussen.

Bei Annahme eines aus fliissigem Kern und Mantel bestehenden Erdmodells bestehen
zwischen der Rotationsgeschwindigkeit des Mantels w3 und der relativen Rotationsgeschwin-
digkeit (Westwirtsdrift) w des Kerns folgende Beziehungen:

Crws + Crw =0

Cc(d)g + w) = kw + L3 (22)
mit o C
. m<C
O = G oo

worin C, und C¢ die axialen Trigheitsmomente von Mantel und Kern sind. Der Koeffizient
k beschreibt die dissipative Kopplung zwischen Kern und Mantel. Die Gln. (22) gelten fiir
die Rotation eines Erdmodells, auf das keine dufleren Krifte einwirken. Nach Jochmann &
Greiner-Mai (1996) ergibt sich aus Gln. (22) folgende Beziehung zwischen den Variationen
der Westwiartsdrift Aw und der Tageslinge ALOD:
_Cn 2m
-Gy <LOD2

Zwischen der Westwértsdrift und den davon abhéngigen Variationen der Tagesldnge be-
steht eine Phasendifferenz

O'Ck

Ay = arctanT , (24)

die von dem Dampfungskoeffizienten £ und der Frequenz o der Variation der Westwirtsdrift
abhiéngen (siehe Abb. 14). Das vorstehend beschriebene Kopplungsmodell wird im Abschnitt
3.2. zur Berechnung des Einflusses der elektromagnetischen Kern-Mantel-Kopplung auf die
Variation der Tagesldnge angewandt. Die Variation des Kopplungsmomentes L3 wird aus der
Variation der geomagnetischen Feldstérke B nach der Gln. (26) abgeleitet.

Dekadische Fluktuationen der Polbewegung, die auf atmosphiérische Einfliisse zuriick-
gefithrt werden konnen, lassen sich nicht auf Grund der elektro-magnetischen Kern-Mantel

Aw ) ALOD . (23)
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Abbildung 13: Atmosphirische Erregerfunktion der Polbewegung a) 1, originale Berechnung
b) 1, korrigiert wegen der Spriinge in v, ¢) 1 originale Berechnung d) v, korrigiert nach
Sprungkorrektur
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Kopplung erkléren (Greff-Lefftz & Legros, 1995), da die dquatorialen Drehmomente des
Kopplungsprozesses zu klein sind. In Jochmann & Felsmann (2001) wird dargestellt, wie
unter Annahme einer Innenkernbewegung, deren Indikator die Bewegung der magnetischen
Dipolachse ist, nach Gln. (32) im Abschnitt 3.3. sich die Erregerfunktion der Innenkernbe-
wegung errechnen la8t. Eine mogliche Beziehung zwischen den Bewegungen des Innenkerns
und der Dipolachse wurde erstmals in Smylie et al. (1984) erwihnt. In dieser Arbeit wird
angenommen, die Richtungen der Figurenachse des Innenkerns und der magnetischen Di-
polachse wiirden iibereinstimmen; eine in der Literatur umstrittene Annahme. In unseren
Untersuchungen wurde vorausgesetzt, die Variationen der Dipolachse seien mit denen der
Figurenachse identisch. Die hinreichende Ubereinstimmung verschiedener dekadischer Varia-
tionen der Erregerfunktion von Innenkern und Polbewegung zeigt (siehe Tab. 12), daf} diese
Hypothese eine gewisse Wahrscheinlichkeit besitzt, was auch die aus den Phasendifferenzen
abgeleitete Laufzeiten der magnetohydrodynamischen Stérungen im fliissigen Kern bestéti-
gen, die der Alfven Wellengeschwindigkeit, v = By/\/fopc = 1,86 1073 m/sec entsprechen.

Tabelle 12: Klimaperioden in den Erregerfunktionen von Polbewegung und Innenkern

Periode | ¥; v, U,
[Jahre] | ¥p Ampl. Phase | Ampl. Phase | Laufzeit
AV [mas] [Jahre] | [mas] [Jahre| | [Jahre]
46.5 19.6 7.8 80.7
83 58.3 24.6 30.2 03.7 35.6
-11.8 21.9 | -224 27.0
4.2 6.5 4.0 15.0
30 21.2 11.7 10.2 20.6 24.6
-17.0 24.8 6.2 24.6 | (54.6)
5.1 6.9 0.6 16.5
23 6.0 14.5 7.1 1.8 38.0
-0.9 15.2 -1.5 14.7
0.1 3.5 5.3 9.3
11 1.8 6.1 7.5 9.8 32.6
3.3 8.8 -2.2 10.9

Im Abschnitt 3.3. wird dargestellt, wie es mit Hilfe der zeitlich variablen Schwerefeldpara-
meter moglich sein kann, die Hypothese der Innenkernbewegung zu stiitzen.

3.2. Die magnetische Kern-Mantel-Kopplung als Ursache der dekadischen Ta-
geslangeschwankungen

Die beobachteten dekadischen Variationen der Tageslinge (nachfolgend ALOD) kénnen, wie
von Jochmann & Greiner-Mai (1996) und Greiner-Mai & Jochmann (1998) gezeigt wurde,
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nicht durch die atmosphérische Erregung erklirt werden. Jochmann (1999) untersuchte au-
Berdem die Beitrige der Grundwasserspeicherung und stellte fest, dal Perioden, die linger
als der 22-jiahrige Sonnenzyklus sind, durch andere geophysikalische Effekte erklirt werden
miissen. Der Anteil der ozeanischen Zirkulation zu den dekadischen Variationen ist nicht
ausreichend bekannt. Die gegenwirtigen Untersuchungen zu kiirzerperiodischen Variationen
veranlassen jedoch zu der Annahme, dafl die ozeanischen Effekte die atmosphérischen nicht
tibersteigen (z.B. Wiinsch, 2000). Der wesentliche Anteil an den dekadischen Variationen der
ALOD muf} also auf die Wirkung interner Prozesse zuriickgefiihrt werden.

Die im Abschnitt 3.1. erwdhnten Korrelationen zwischen den dekadischen Variationen
des geomagnetischen Feldes und der ALOD weisen darauf hin, dafy die Magnetfeldvariatio-
nen und die sie verursachenden Bewegungen nahe der Erdkernoberfliche mit der Erregung
der ALOD physikalisch zusammenh#ngen. Der Mechanismus, mit dem ein entsprechender
Drehimpulsaustausch zwischen Kern und Mantel erfolgen kann, ist seit langem als Kern-
Mantel-Kopplung (KMK) bekannt (z.B. Rochester, 1960). Damit die Mantelrotation von
den Kernprozessen beeinfluflit werden kann, miissen Drehmomente auf den Mantel wirken,
die infolge dieser Prozesse entstehen. Die elektromagnetischen (EM) KMK-Drehmomente
werden von den Stromen verursacht, die vom Kern zum Mantel hiniiberflieen oder infolge
der Zeitinderung des Magnetfeldes in den Mantel induziert werden. Voraussetzung ist in
beiden Fillen, dal der untere Mantel elektrisch leitfdhig ist.

Um die fiir die Erregung der dekadischen ALOD notwendigen magnetischen Drehmomen-
te zu erzeugen (z.B. Greiner-Mai, 1987), bedarf es auBerdem einer bestimmten Grofle dieser
Mantelleitfahigkeit, o3, bzw. einer dementsprechenden Konduktanz, G, von etwa 2 x 10%S
(z.B. Holme, 1998b), was z.B. einer Leitfihigkeit von 100 S/m in einer homogenen 2000 km
dicken Mantelschicht entspricht. Die Entstehung einer Leitfahigkeit des Mantels in solcher
Hohe ist noch nicht ausreichend gekldrt und die Diskussionen zu den Leitfdhigkeitswerten
sind kontrovers. Aus Laborexperimenten wird i.a. gefolgert, dafl die Mantelleitfahigkeit bis zu
Ubergangszone zwischen Kern und Mantel exponentiell auf etwa 10 S/m ansteigt (z.B. Shan-
kland et al., 1993) - erforderlich wire jedoch das 100- bis 300-fache, wenn man die Ubergangs-
zone (z.B. D”-Schicht) ausklammert. Uber die Leitfihigkeit und Struktur der Ubergangszone
gibt es noch keine einheitliche Theorie. In jiingster Zeit werden diinne Schichten sehr hoher
Mantelleitfihigkeit in dieser Zone (20 bis 50 km) als moglich diskutiert. Es wird auch nicht
ausgeschlossen, daf} sich auf der Kernseite eine diinne Schicht hochleitfihigen Kernmaterials
von 2 bis 3 km Dicke gebildet hat (Sedimentation leichterer Elemente des Kerns). Wegen der
widerspriichlichen Aussagen zu o), wird in den Arbeiten zur magnetischen KMK daher ein
a-priori op-Modell angenommen, das die fiir die Erzeugung der erforderlichen Drehmomente
notwendige Konduktanz, G, ergibt, wobei der Wert von G durch verschiedene geometrische
Verteilungen von oy (z.B. Abklingfunktionen oder homogene Schichtungen) erreicht werden
kann.

Neben der Aufstellung eines geeigneten Leitfahigkeitsmodelles sind zur Untersuchung der
EM KMK folgende Teilprobleme zu lsen:

A) Losung der Induktionsgleichung des Mantels zur Berechnung des Magnetfeldes im Man-
tel und an der Kern-Mantel-Grenze (KMG) aus dem Magnetfeld, das an der Erdober-
fliche als Kugelfunktionsentwicklung nach den Gau-Koeffizienten gegeben ist (inverses
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Problem)

B) Bestimmung des Geschwindigkeitsfeldes an der KMG aus dem dort berechneten
Magnetfeld durch Inversion der Frozen-Field-Gleichung nach Geschwindigkeitsfeld u

C) Reduktion der beobachteten ALOD um den atmosphérischen Einflufi.

Die erste Aufgabe A) ergibt sich aus der Struktur des Drehmomentenvektors, L, wie er aus
der Lorentzkraft, die auf den Mantel wirkt, abgeleitet wird:

1
L=— [ rx (rotB x B) dV. (25)
Ho
Vmr

In Gln. (25) sind pg die Vakuumpermeabilitit und Vy, das leitfihige Mantelvolumen. In den
zuriickliegenden Arbeiten zur EM KMK (z.B. Stix & Roberts, 1984 oder Greiner-Mai, 1993)
wurde zur Berechnung von B im Mantel eine Storungsmethode angewendet, bei der B durch
das Potentialfeld, B® und Stérungsterme ausgedriickt wird:

La. ist dann nur das Drehmoment 1. Ordung geméf
1

L'=— [ rx (rotB' x B%) dV (26)
Ho Var

zu berechnen, wenn man sich auf dekadische Variationen und grofiskalige Feldstrukturen
beschriinkt, wobei B! durch Losung der Mantelinduktionsgleichung fiir die erste Ordnung
von B, .
1 0

rot (MUUM(T) rotB') = —B (27)
zu bestimmen ist. Der Vorteil der Stérungsmethode ist, daf in Gln. (27) die Inhomogenitét
durch die Potentialfelddarstellung bekannt ist und daher das mit der Zeitableitung verbun-
dene Anfangswertproblem nicht gelost werden muf. Das Magnetfeld 148t sich auflerdem in
einen poloidalen , B,, und einen toroidalen Anteil, By, zerlegen, die sich wegen divB = 0
durch skalare Felder, S und T, wie folgt darstellen lassen:

B, = rot rot(rS) + rot(rT).

Man erhélt fiir das poloidale Feld dann eine vom toroidalen Feld unabhéngige skalare Diffe-
rentialgleichung der Art ‘
AS = pgop(r) S . (28)

Bei der Stérungsmethode miissen in Gln. (28) S durch S und S durch S° ersetzt wer-
den. Der Aufspaltung in poloidale und toroidale Felder folgt dann eine analoge Benennung
der Drehmomente L, und L; je nachdem, ob in Gln. (26) fiir B' das poloidale oder toro-
idale Feld eingesetzt wird. I.a. kann man das poloidale Drehmoment, L‘,,l), im Rahmen der
Storungstheorie unter Benutzung der Manteliduktionsgleichung durch die Feld- (gnm, fnm)
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und Siikularvariationskoeffizienten (§,m, Anm) des geomagnetischen Feldes, B°, analytisch
ausdriicken.

Da das toroidale Feld auflerhalb von Leitern nicht existiert und der Beobachtung an
der Erdoberfliche nicht zugénglich ist, mufl es von berechneten Randwerten an der KMG
(r = R.) abgeleitet werden, die man aus der elektromotorischen Kraft u x B ermittelt
(daher auch “advection torque”), worin u das Geschwindigkeitsfeld des Kerns an der KMG
ist. Hierzu braucht man ein entsprechenden Modell des Geschwindigkeitsfeldes [sieche Aufgabe
B) in der Problemliste] und muf} dessen Parameter durch inverse Losung der Frozen-Field-
Gleichung

B, +V,(uB,) =0, r=R, (29)

bestimmen. In Gln. (29) sind V, die horizontale Divergenz und B, die radiale B-
Komponente. La. ist die Frozen-Field-Gleichung nicht eindeutig nach u lésbar. Vereinfacht
gesehen resultiert das daraus, daf} effektiv 2 Grofien (die horizontalen Geschwindigkeitskom-
ponenten) aus einer Gleichung bestimmt werden sollen. Daher wird in der Literatur dem
Feld u eine zusétzliche physikalische Beschrinkung auferlegt, die sich aus einem dynami-
schen Konzept der Bewegung ergibt oder a priori gestellt wird. Zur ersteren Art gehort die
Annahme der Geostrophie (im Zusammenhang mit der Berechnung topographischer Druck-
drehmomente ergibt sich dann gleichzeitig der erforderliche Zusammenhang zwischen u und
dem Druck an der KMG). A priori Beschrankungen sind eigentlich nur durch eine Einen-
gung auf bestimmte Teilprobleme moglich. Wir haben solche in eigenen Arbeiten benutzen
konnen, weil wir uns auf Relativrotationen des Kerns beschrénkt haben. Eine allgemeinere
dieser Art wire, dafl u rein toroidal ist (z.B. Gubbins, 1982), was durch die von uns benutzen
rotativen Bewegungen erfiillt wird. Wir haben auflerdem nur die u-Felder mit niedrigsten
Grad berechnet, weil nur solche in die globale Drehimpulsbilanz eingehen. Dabei handelt es
sich um folgende:

e starre axiale Relativrotation einer Schicht (Greiner-Mai, 1986, 1987, 1993), [u = € X
r, Q=(0,0,w)]

e starre nichtaxiale Relativrotation [-prézession] einer Schicht (Greiner-Mai,
1990a), [u=Q xr, Q= (wi,ws,w)]

e zonale Bewegungen 3. Grades (Greiner-Mai, 1990b),
[U. = (07 07 uLp)a Up = Z?zl qu(RC).Pll (00819)].

Fiir diese Bewegungen wurden jeweils auch die EM Drehmomente berechnet, die in den
spiteren Arbeiten zur KMK mit moderneren Datensétzen zu B prézisiert wurden. Eine
vollstdndige Beschreibung des EM Kopplungsproblemes und die expliziten Ausdriicke fiir
die jeweiligen Berechnungen auf der Grundlage der axialen Relativrotation und des von Stix
& Roberts (1984) verwendeten Leitfihigkeitsmodelles ist in Greiner-Mai (1989) angegeben.
Wir verzichten hier daher auf eine entsprechende Formelsammlung. Die Reduktion der beob-
achteten ALOD um den atmosphirischen Einfluf (Punkt C) ist in Jochmann & Greiner-Mai
(1996) und Greiner-Mai & Jochmann (1998) beschrieben.
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Eine Wiederberechnung der EM Kopplungsdrehmomente anhand neuer Datensétze zu B
und der Vergleich mit einer neu konstruierten Zeitreihe von ALOD ist in Liao & Greiner-Mai
(1999) erfolgt.

Wir wollen die entsprechenden Ergebnisse als ein Beispiel zur EM KMK in den Abb. 14a
und Abb. 14b noch einmal darstellen. Hinzugefiigt ist in Abb. 15 ein Vergleich der dquatoria-
len Komponenten der magnetischen KMK mit solchen aus Polbewegungsdaten abgeleiteten,
die um den atmosphérischen Einfluf} korrigiert wurden (die Korrektur ist im Abschnitt 3.3.
beschrieben). Im Ergebnis werden zwar die fritheren Aussagen quantitativ prézisiert, eine
qualitativ neue Aussage wurde gegeniiber den friiheren Arbeiten jedoch nicht abgeleitet.
Im Resiimee ergeben sich zur magnetischen KMK die folgenden Resultate, die auch durch
ahnliche Arbeiten in der Literatur bestétigt werden.

1. Die elektromagnetische KMK liefert auf der Basis der verwendeten Geschwindigkeits-
modelle an der Kernoberfliche und einer ausreichenden Konduktanz des untersten
Mantels die fiir die Erregung der ALOD notwendigen Amplituden der Drehmomentva-
riationen in Héhe von 10'" Nm, die enthaltenen Perioden stimmen z.g.T. iiberein, die
Phasenlage zwischen den mechanischen und EM Drehmomenten ist aber so, dafl beide
Groflen in etwa antikorreliert sind.

2. Die Korrelationen zwischen den ALOD und der Winkelgeschwindigkeit der aus den
Magnetfeldvariationen abgeleiteten Kernrelativrotation kénnen mit einem Drehimpuls-
gleichgewicht zwischen Mantel und einer oberen Kernschicht einer Dicke von etwa 250
bis 300 km grob erkldrt werden.

3. Fiir die Erregung der Polbewegungsvariationen sind die EM Kopplungsdrehmomente
auch bei extremen Leitfdhigkeitsannahmen zu klein.

Ahnliche Aussagen finden wir auch bei Holme (1998a,b), welcher fiir das Geschwindigkeits-
feld zonale geostrophische Bewegungen angesetzt hat. Fiir die Priifung der Drehimpulsbilanz
wird dort ein zylindrisches Modell des Gesamtkerns (z.B. Jault etal., 1988; Jackson et al.,
1993) zugrunde gelegt, bei dem der Kern in sehr diinne starre Zylinderschalen aufgeteilt wird,
deren koaxiale Relativrotationen gegeniiber sich selbst und der KMG durch ein zonales Ge-
schwindigkeitsfeld an der Kernoberfliche darstellbar sind. Das Modell beruht letztendlich auf
der Entstehung von Taylorsidulen im fluiden Kern. Es liefert eine noch genauer ausgeglichene
Drehimpulsbilanz zwischen Mantel und Gesamtkern, die Tendenz zur Antikorreliertheit der
mechanischen und EM Drehmomente stimmt mit der von uns festgestellten iiberein. Ein
allgemeines Resultat der beiden Modellierungsarten ist also, dafl das Drehimpulsgleichge-
wicht zwischen Mantel und Kern beziiglich der ALOD mit Hilfe rotativer Kernbewegungen
nachgewiesen werden kann, die Drehmomente aber ein antikorreliertes Verhalten aufweisen
(sieche auch Abb. 14a), so dafl vermutet wird, dafl fiir die Berechnung von L, auch Ge-
schwindigkeitsfelder herangezogen werden miissen, die durch die dynamische oder a-priori
Beschrinkung ausgeschlossen wurden.

Wie Abb. 15 zeigt, gibt es vermutlich kein physikalisches Modell der Leitfahigkeit, mit
dem die Polbewegungsvariationen durch EM KMK erkldrt werden kénnten (siehe neben
unseren Resultaten auch Hide et al., 1996; Greff-Lefftz & Legros, 1995 ). Hinderer et al.
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Abbildung 14: Resultate zur EM KMK a) Vergleich der Variationen des axialen EM Dreh-
moments, L!, mit denen des aus ALOD abgeleiteten mechanischen Drehmoments, L™" b)
Vergleich der Variationen von ALOD mit denen der Winkelgeschwindigkeit, w, der aus den

Magnetfeldvariationen abgeleiteten Kernrelativrotation bei r = R, (nach Liao & Greiner-
Mai, 1999)
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(1987) vermuteten, dafl die dekadischen Variationen der Polbewegung moglicherweise durch
Druckdrehmomente erzeugt werden, die bei der Wechselwirkung zeitvariabler Stromungen
im duBleren Kern mit der KMG Topographie entstehen (topographische KMK). Jault & Le
Mouél (1989) wiesen darauf hin, dal unsere Kenntnisse zur Topographie der KMG aber zu
spérlich sind, um entscheiden zu konnen, ob dieser Kopplungstyp fiir die dekadischen Varia-
tionen der Polbewegung verantwortlich ist oder nicht. Auflerdem wiirde diese Kopplungsart
Tagesldngenvariationen erzeugen, die sehr viel groler als die beobachteten sind (siehe auch
Hinderer et al., 1990). Die numerischen Untersuchungen von Hide et al. (1996) ergaben, daf}
der Einfluf} des topographischen Drehmoments auf die Polbewegungsvariationen um einen
Faktor 5 zu klein ist. Hulot et al. (1996) &duflerten die Vermutung, daf§ auch Prozesse an der
Grenze zwischen Innen- und Aufienkern eine Rolle spielen kénnen und die Erregung der deka-
dischen Variationen der Polbewegung vermutlich auf den kombinierten Einfluf} verschiedener
Kréfte zuriickzufiihren ist.

Alle Untersuchungen zu den KMK Drehmomenten ergeben, daf} es prinzipiell schwierig
ist, die Differenzen zwischen den erforderlichen axialen und dquatorialen Drehmomentkom-
ponenten von ein bis zwei Groflenordnungen unter der Annahme ein und desselben Modells
der Mantelleitfdhigkeit bzw. KMG Topographie zu erkléaren. Das im Rahmen der Drehim-
pulsmethode fiir die Erklarung der ALOD am erfolreichsten angewendete Modell ist wegen
der Koaxialitédt der starren Zylinderrotationen auf die Polbewegung nicht anwendbar, d.h.
es widerspricht letztendlich dem Erfordernis nichtaxialer Bewegungen im Kern.

Ein alternatives Modell zur Erregung der Polbewegungsvariationen basierend auf der
Drehimpulsmethode und Massenumlagerungen wird von uns im n#chsten Abschnitt vorge-
stellt.

Unsere Untersuchungen zur EM KMK sind in jiingster Zeit durch die Entwicklung und
Anwendung einer neuen Methode der Fortsetzung des geomagnetischen Feldes zur KMG
erweitert worden (Ballani et al., 1995, 1999, 2001). Diese Methode 16st die Storungsmethode
durch eine vollsténdige Inversion der Mantelinduktionsgleichung (28) ab. Das entsprechen-
de mathematische Problem ist als inkorrekt gestellte Aufgabe bekannt; dies insofern, dafl
die Randwerte, die geomagnetischen Felder, nur auf einer Seite der als Kugelschale an-
genommenen Mantels bekannt sind. Im Gegensatz zu der Storungsmethode muf} hier das
Anfangswertproblem mit gelost werden. Der Algorithmus ist in das Gebiet der bekannten
Tichonov Regularisierungen einzuordnen, die in modifizierter Form nach der Transformation
der Induktionsgleichung in eine Volterra-Integralgleichung und der eigenen Konstruktion ei-
nes speziellen Losungsalgorithmus, der den Integraloperator approximiert, anwendbar wird.

Mit der neuen Methode wurden bisher die Felder an der KMG und in einer oberen
passiven oder rotierenden Kernschicht berechnet (Ballani et al., 1999, 2001). Die néichsten
Schritte werden neben methodischen Weiterentwicklungen die Anwendung auf die EM KMK
und Frozen-Field-Gleichung sein.

Die Methode erlaubt es, die Gln.(28) und die entsprechende des oberen Kerns in
ungeniherter Form ohne beschrinkende Annahmen zu oj,; und der Zeitskala der B-
Feldvariationen zu invertieren. Die Verwendung der Sékularvariationskoeffizienten, §,,, hnm,
ist nicht mehr notwendig.

Erste Anwendungen zum Test des Verfahrens zeigten, dafl die Ergebnisse von denen der
Storungsmethode nur geringfiigig abweichen, wenn dekadische Variationen und nicht zu hohe
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Leitfdhigkeiten angesetzt werden. Fiir kiirzerperiodische Variationen sind die KMG Resultate
bereits bei den fiir die EM KMK notwendigen Leitfdhigkeiten abweichend. Bei den Rech-
nungen, die einer Feldfortsetzung in Gebiete mit Kernleitfihigkeit entsprechen, ergeben sich
bereits fiir dekadische Variationen erhebliche Unterschiede zwischen den beiden Methoden.
Die Storungsmethode wird in Gebieten mit Kernleitfdhigkeit bekannterweise unbrauchbar.

3.3. Innenkernbewegung und dekadische Fluktuationen von Polbewegung und
Schwerefeld

Wie in 3.2. gezeigt, fiihren die Drehmomentenmethode und die entsprechenden KMK Me-
chanismen noch zu keinem endgiiltigen und konsistenten Modell der Erregung dekadischer
Polbewegungsvariationen, das widerspruchsfrei zu den Modellen der ALOD Erregungen ist.
Zur Drehimpulsmethode 148t sich momentan noch weniger ausfiihren, weil es zu nichtaxial-
symmetrischen Fliissigkeitsbewegungen innerhalb des Auflenkerns, die im dekadischen Zeit-
bereich variieren, noch keine Modellvorstellungen gibt. Das koaxiale Zylindermodell, das
so aussichtsreiche Ergebnisse fiir die Erregung der ALOD liefert, 1483t die fiir die Polbewe-
gung erforderlichen nichtaxialen Kernbewegungen nicht zu, es sei denn, daf solche als kleine
Storungen koexistieren konnen, die mit effektiven Massenumlagerungen verbunden sind.

Daher wurde ein interner Erregungsprozesses untersucht, der zu effektiven Massenumla-
gerungen fiihrt und im innersten Zylinder angesiedelt ist, der den Innenkern (IK) einschlieft.
Wegen der relativ grofen Dichtedifferenz zwischen IK und Auflenkern (AK) kénnte eine Pol-
schwankung des abgeplatteten IK relativ zum AK und Mantel ein Mechanismus sein, der
die notwendigen Massenumlagerungen bzw. zugeordneten Anderungen des Trigheitstensors
verursacht. Diese von Jochmann (1989) stammende Idee wurde in Greiner-Mai & Barthel-
mes (2001) als Ausgangshypothese postuliert und zur Berechnung der dazu notwendigen IK
Bewegungen benutzt, d.h. es wird a priori angenommen, daf} es eine Relativbewegung der
Figurenachse des IK solcher Art gibt, daf} sie die um die atmosphérischen Effekte korrigier-
ten beobachteten Polbewegungsvariationen erklart. Ziel dieser Arbeiten war es, die seitens
der Polbewegungsvariationen notwendige Gréfle der relativen Polschwankung des IK zu be-
rechnen und deren Einflul auf das Schwerefeld zu priifen.

Bevor wir auf die Darstellung der verwendeten Formalismen und die damit erzielten Er-
gebnisse nidher eingehen, wollen wir hier noch iiber Vorlduferarbeiten berichten, im Rahmen
derer der wesentliche Teil der Formalismen entwickelt wurde.

Jochmann (1989) hatte die Innenkernbewegung unter Verwendung einer Zusatzhypothese
berechnet und ihren Einflufl auf die Polbewegung theoretisch ermittelt. Die Zusatzhypothese
postuliert, wie in Abschnitt 3.1. angedeutet, die Koinzidenz der Variationen der geomag-
netischen Dipolachse mit denen der Figurenachse des IK. Eine solche Hypothese wurde
beziiglich der Achse der Relativrotation des IK von Schmutzer (1978) anhand eines sehr ein-
fachen Modells der Innenkernrotation aufgestellt und unabhéngig davon spéiter noch einmal
von Smylie et al. (1984) verwendet, um die geomagnetische Dipoldrift als Indikator einer
Relativprézession des 1K zu benutzen. Eine solche Hypothese stand den Beobachtungen of-
fenbar nicht entgegen, in denen eine augenscheinliche Korrelation zwischen den dekadischen
Variationen der Polbewegung und des geomagnetische Dipolfeldes festgestellt wird. Jedoch
folgt aus der Hypothese auch, daf} die Figurenachse des IK um den groflen Betrag von 9°-11°
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gegeniiber der Polachse der Erde ausgelenkt sein miifite, was enorme riicktreibende Kréfte
(Druck und Gravitation) hervorruft, die entweder eine Relativprizession bedingen, wenn
der IK schnell genug rotiert (Kreiseleffekt), oder durch magnetische Kopplung mit dem AK
kompensiert werden miissen. Greiner-Mai (1997) hat unter der Annahme einer Stromschleife
im AK anstelle eines Dynamomodelles zwar eine erweiterte Begriindung zu dieser Hypo-
these geliefert, das von ihm benutzte Strommodell ist in seiner Einfachheit jedoch zu weit
von jenen dynamischen Modellen entfernt, die in der modernen Dynamotheorie benutzt wer-
den. Die fiir eine Relativprizession des IK notwendige Eigenrelativrotation (Smylie et al.,
1984) wire unphysikalisch hoch; die bei langsameren Bewegungen erforderlichen magneti-
schen Kopplungsdrehmomente kénnten nur entstehen, wenn extreme Annahmen iiber die
Geschwindigkeit der fluiden Bewegungen im AK gemacht werden (vergl. Aurnou & Olson,
2000).

Greiner-Mai et al. (2000) haben daher die Dipolhypothese a priori postuliert und sie in
Fortsetzung der Arbeiten von Jochmann (1989) auf neuere Magnetfelddaten angewendet.
Das eigentliche Ziel dieser Arbeiten war jedoch, den Einflu der aus der geomagnetischen
Hypothese folgenden Innenkernbewegung auf die Variationen des Schwerefeldes zu berechnen
und die Frage zu beantworten, ob die Genauigkeiten gegenwirtiger und zukiinftiger Mef3-
methoden zur Bestimmung des Schwerefeldes, insbesondere aber die der Satellitenmethoden
ausreicht, um den gravitativen Effekt solcher internen Massenverlagerungen zu verifizieren.
Es ergab sich, dal die Variationen der mit dem Modell und den Dipoldaten theoretisch
ermittelten Polbewegungsvariationen mit den beobachteten teilweise {ibereinstimmten und
die Genauigkeit der Satellitenmethoden (CHAMP und GRACE) prinzipiell ausreichen wird,
die sich aus dem IK Modell ergebenden Variationen des Schwerefeldes nachzuweisen, wenn
geniigend lange Zeitreihen vorliegen.

Aufgrund dessen, dafl die Hypothese zur Koinzidenz der Dipolachse mit der der
Figurenachse des IK schwer zu begriinden war, wurde auf diese “Zwischenhypothese”
ganz verzichtet und in Greiner-Mai & Barthelmes (2001) die IK Bewegung gleich von der
Polbewegung abgeleitet, was nachfolgend beschrieben werden soll.

3.3.1. Die Erregerfunktion der Innenkernbewegung

Zur Beschreibung des Einflusses der Innenkernrelativbewegung auf die Polbewegung reicht
es aus, die Drehimpulsbilanz fiir eine kréftefreie Gesamterde zu betrachten, die auf die allge-
mein bekannte Polbewegungsgleichung (z.B. Munk & McDonald, 1960) fiir eine viskoelasti-
sche drehmomentenfreie Gesamterde fiihrt. Hier wird auflerdem eine Ndherung benutzt, die
sich durch die Beschrinkung auf die dekadische Zeitskala ergibt. Die Gleichung enthélt als
Eigenfrequenz dann nur noch die Chandlerfrequenz, wihrend die nahezu tiglichen Eigenfre-
quenzen, die man von der Wirkung der Triagkeitskopplung zwischen Mantel, IK und fluiden
AK kennt, in dieser Ndherung nicht mehr auftauchen. Die dekadischen Variationen wer-
den in diesem Modell durch die betrachteten geophysikalischen Prozesse erzwungen, welche
iiber die sog. Erregerfunktion, ¢, in die Gleichung eingehen (z.B. Lambeck, 1980). L.a. liefern
Massenumlagerungen und Relativdrehimpulse zusammen einen Beitrag zu 1. Geméf der ver-
wendeten Hypothese wird hier jedoch nur der Beitrag der Massenumlagerungen untersucht.
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Fiir die Beschreibung der dekadischen Polbewegungsvariationen reicht dann nach Jochmann
(1989) ein konventionelles viskoelastisches Erdmodell aus, dessen rheologische Eigenschaften
sich in den dafiir typischen Werten der Chandlerfrequenz und des Dampfungskeoffizienten
ausdriicken.

In der dekadischen Zeitskala wird die Polbewegung fiir das angenommene viskoelastische
Erdmodell dann durch die komplexe Differentialgleichung,

m+am = jUCH(m - UE_le - watm)a (30)
OcH
beschrieben, worin m = mg,+jm, die komplexen Koordinaten des Rotationspoles der Gesam-
terde, ocg = 5.28a ' und oy = 7.46a ! die Chandler- und Eulerfrequenzen, o = 0.05a*
der Dampfungskoeffizient und ; = ;. + jviy bzw. Youm = Yatmaz + JVatm,y die komple-
xen Erregerfunktionen der relativen Innenkernrotation bzw. der atmosphérischen Zirkulation
sind (j = v/—1). Die Gln. (30) wird im niichsten Abschnitt benutzt, um die Funktion 1); aus
den Daten zu m und %4, zu berechnen. Hier wird t; zunichst in Abhangigkeit von den
Richtungswinkeln der IK-Figurenachse dargestellt, die die eigentlichen Unbekannten im For-
malismus sind.
Die Erregerfunktion der Erde wird im dekadischen Zeitbereich durch

c h
A-C (C—-Aw

W = (31)
mit ausreichender Genauigkeit approximiert, wobei ¢ = ¢, + jc,, die dem internen Prozess
entsprechenden zeitvariablen Komponenten des Trégheitstensors der Erde sind. Nachfolgend
wird jedoch der letzte Term in Gln. (31) mit dem Relativdrehimpuls, h, weggelassen. Eine
gewisse Begriindung dafiir wurde in Greiner-Mai & Barthelmes (2001) gegeben. Dort wird
nachgewiesen, dafl die angenommene Relativrotation des IK einen Beitrag zu 1 liefert, der
mindestens eine Groflenordnung niedriger ist, als der Beitrag der Massenumlagerung. Die
Vernachléssigbharkeit ist jedoch nicht gepriift beziiglich moglicher nichtaxialer AK Bewegun-
gen, weil es z.Zt. keine ausreichenden Modelle dazu gibt. Die im Abschnitt 3.2. erwdhnten
koaxialen zylindrischen Relativrotationen lassen aber eher die Vermutung zu, dafl diese nur
den Charakter kleiner Stérungen in ¢ haben kdnnen.

Die Berechnung von 4, wird im n#chsten Abschnitt durchgefiihrt. In diesem Ab-
schnitt wird die Abhéngigkeit der Erregerfunktion der IK Bewegung, ;, von den Rich-
tungswinkeln der Figurenachse angegeben. Ihre Berechnung ist in den Arbeiten von Greiner-
Mai et al. (2000) ausfiihrlich und in Greiner-Mai & Barthelmes (2001) gekiirzt wiedergegeben.
Wir geben daher hier nur die Berechnungschritte und das Ergebnis an.

1. Zerlegung des Tragheitstensors der Erde in den einer Erde mit einem Innenkern oh-
ne Dichtesprung Ap an der IK-AK-Grenze und einem zeitvariablen Korrektur-Tensor
eines IK der Dichte p' = p; — p, = Ap. Der Korrekturtensor ist dann durch %Ii(t)
darstellbar, worin I;(¢) der infolge der Figurenachsenbewegung zeitvariable Trégheits-
tensor des IK ist.

2. I;(t) wird mittels einer Rotationstransformation, R(¢), aus dem Trigheitstensor des
nicht ausgelenkten IK berechnet. In R(¢) gehen dann die Poldistanz, 9,(t), und das
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Azimuth, ¢ (¢), der ausgelenkten Figurenachse des IK ein. Aus dem Vergleich mit dem
Trégheitstensor in diagonaler Hauptachsenform erhélt man die Deviationsmomente, c,
des Triagheitstensors der Erde in Abhéngigkeit von den Winkeln 9J;, ¢y.

Wie z.B. in Jochmann (1989) gezeigt, erhélt man dann fiir ¢; den Ausdruck

Ci—A Ap 1 :
= ,in 3 sin 20 exp(igy). (32)
In Gln. (32) sind C', A die Haupttrigheitsmomente der festen Erde und Cj;, A; die des festen
IK.

Fiir numerische Untersuchungen mit Gln. (32) miissen die Abplattung des IK und der
Dichtesprung, Ap, zwischen IK und AK bekannt sein. Smylie et al. (1984) ermittelten die
Abplattung aus der Clairaut’schen Gleichung. Der Dichtesprung wurde aus theoretischen
Erdmodellen entnommen. In Jochmann (1989) ist die folgende Erregerfunktion angegeben:

Vi(t)

Yi(t) = 4.3787 - 107" sin 29 exp(jey). (33)

Diese Gleichung ergibt sich aus Gln. (32), wenn man die Abplattung des IK nach Smy-
lie et al. (1984) und den Dichtesprung nach dem Modell von Bullen & Jeffreys (1968) (in
Egyed, 1969, S. 197) benutzt. Dziewonski & Anderson (1981) schlugen ein Erdmodell mit ei-
nem kleineren Dichtesprung vor (das “PREM” Modell). Die entsprechende Erregerfunktion
erhilt man, wenn man Gln. (33) rechts mit 0.32 multipliziert. Um den Einflul des Dich-
tesprungs zu verdeutlichen, benutzen wir hier beide Dichtemodelle; die Schwerevariationen
werden dann mit dem zeitgeméifleren PREM Modell berechnet.

3.3.2. Die Orientierung der Figurenachse des Innenkerns, abgeleitet aus Polbe-
wegungsdaten, die um den atmosphéirischen Effekt korrigiert sind

Im folgenden benutzen wir die Polbewegungsdaten des IERS (EOP97C01), die in 0,05 a
Intervallen der Polkoordinaten, m, gegeben sind. Wegen der spérlichen Daten {iber die Winde
im betrachteten Zeitintervall (1900-1987) und iiber die Dichteverteilung in der Atmosphére
wurden die Werte fiir ¢4, von den Luftdruckvariationen abgeleitet, die in Vose et al. (1992)
gegeben sind.

GemifB Gln. (31) kann g, in einen Bewegungs- und einen Materieterm, g, =
Yot + Umat, aufgeteilt werden, wobei der Bewegungsterm den Beitrag des Relativdrehim-
pulses, h, und der Materieterm den der Deviationsmomente, ¢, beschreiben. Bekannterweise
und auch durch unsere eigenen Rechnungen bewiesen, kann man bei der Atmospére den
Bewegungsterm in der Polbewegungserregung vernachlissigen.

Unter Nutzung Zustandsgleichung fiir eine isotherme Atmosphére (Jochmann, 1981, 1987,
1988) kann man die Dichteéinderung mit der Hohe im Materieterm, t,,,;, durch den Ober-

flichendruck ausdriicken. Nach der Integration iiber die Hohe, r, erhélt man den folgenden
Ausdruck

3 27
Vmat = — ©— Ay / Apo(D, A, t)exp(jA)sin® cos” @ dP dA, (34)
0

d=—I A=
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worin ® und A die geographische Breite und Léinge sind. Auflerdem sind in Gln. (34) a
der mittlere Erdradius, h,, die effektive atmosphérische Hohe (7 km), g die mittlere Ober-
flichengravitation und Apg die Luftdruckvariation gegeniiber einem lokalen Langzeitmittel-
wert. Wegen zu liickenhafter Verteilung der Luftdruckwerte iiber den Ozeanen in den ersten
Jahrzehnten dieses Jahrhunderts wird die Oberflichenbelastung auf den Ozeanen aus den
Luftdruckvariationen der Kontinentgebiete berechnet, wozu der Massenerhaltungssatz und
das Prinzip des inversen Barometers verwendet werden. Die Integration in Gln. (34) wurde
numerisch ausgefiihrt. Dazu wurde die Erdoberfléiche in ein ®-A Gitter von 5.625° x 5.625°
eingeteilt und die fehlenden Druckwerte mit Resultaten aus einem Klimamodell ergénzt. Die
numerischen Berechnungen zeigten, daf3 ¢,,,; im Vergleich zu ,,,; vernachléssigbar ist. Mit
der Naherung gum =& Yma: kann man dann die Erregerfunktion der relativen IK Bewegung
wie folgt berechnen.

Lost man die Gln. (30) nach ¢; auf, so erhilt man die komplexe Gleichung
P = L[m +am —iocr(m — Ymat))- (35)
OEU
Fiir die dekadischen Variationen benutzen wir eine Niherung von Gln. (35). Mit den im
Abschnitt 3.3.1. angegebenen Werten fiir ooy und « und der Beziehung |m| < |ocg ml,

die fiir Perioden gilt, die wesentlich linger als die Chandlerperiode sind, kann man Gln. (35)
durch

v % 2 (= i) (36)
OEU

nihern. Um sicher zu gehen, daf§ die Ndherungsvoraussetzung |m| < |ocg m| mit den fiir
die numerischen Berechnungen verwendeten Eingangsdaten konsistent ist, miissen wir kurz-
periodische Anteile aus den urspriinglichen Zeitreihen zu m und v, herausglitten, bevor
wir Gln. (36) anwenden. Das wurde durch Anwendung eines harmonischen Filterverfahrens
erreicht. Die resultierenden dekadischen Variationen der Polbewegung und der atmosphéri-
schen Erregerfunktion sind in Abb. 16 aufgezeigt. Dort sehen wir, daf} der atmosphérische
Beitrag zwar signifikant ist, aber die beobachteten dekadischen Variationen der Polbewegung
nicht vollstidndig erklért. In zukiinftigen Untersuchungen sollte auch die Erregung durch hy-
drosphérische Prozesse mit beriicksichtigt werden, was hier wegen fehlender Datenreihen von

ausreichender Lange noch nicht méglich war (s.a. Abschnitt 3.1.).
Die Richtungswinkel der Figurenachse des IK kénnen von Gln. (33) abgeleitet werden,
indem man entsprechend der Ausgangshypothese ¢ fiir 1; einsetzt, die Gleichungen in
Real- und Imaginérteile aufspaltet und nach den Unbekannten ¥y und ¢y auflost. Man erhélt

obs

1
pr = arctan o, Uy = o arcsin b V(W2)2 + (g2, (37)

bs? 2,y

1,x

worin fiir das Dichtemodell von Bullen & Jeffreys (1969) b = 1.107 x 10~* und fiir das
PREM Modell b = 3.460 x 10~ ist, wenn die Erregerfunktionen in Milliarcsekunden (mas)
gegeben sind.
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Abbildung 16: Dekadische Variationen der z- und y-Komponenten der: (a,b) Polbewegung,
m (gefilterte IERS Daten) und atmosphirischen Erregerfunktionen, ¢um. = Re(taum),
Yatmy = Im(¢em) (aus dem Luftdruck berechnet), und (c) Erregerfunktionen der relati-
ven [K Bewegungen, 1?2 = Re(¢¢%*), 2% = Im(1)?%), gemiB der Gln. (36).

2T Ly

Die resultierenden Zeitreihen der Richtungswinkel ¢y und 9 in der dekadischen Zeitskala
sind in Abb. 17 aufgezeigt. Aus dieser Darstellung lesen wir ab, daf} (i) der Winkel zwischen
der Figurenachse des IK und der Polachse der Erde zwischen etwa 0.1° und 0.5° fiir das
Dichtemodell von Bullen & Jeffreys (1969) und zwischen 0.4° und 1.5° fiir das PREM Modell
variiert, (ii) die Richtung der mittleren Relativrotation der Figurenachse, angezeigt durch
@r(t), ostwérts gerichtet ist und (iii) die mittlere Winkelgeschwindigkeit dieser relativen
Ostwirtsrotation etwa 0.7° yr=! betriigt. Auflerdem 148t das Zeitverhalten erkennen, daf die
Richtung der Figurenachse mit Perioden von etwa 70, 30 und 20 Jahren zeitlich variiert und
die Ko-Breite ¥y zwischen 1900 und 1940 oszilliert, von 1940 bis 1965 mit etwa 0.04° a™*
anwichst und dann mit ldngerer Periode wieder zu oszillieren beginnt.

Im Gegensatz zur geomagnetischen Hypothese, die eine grofle Auslenkung der Figuren-
achse von etwa 10° entsprechend der Dipolachse impliziert, zeigt die inverse Berechnung von
vy aus den beobachteten Polbewegungsvariationen, dafl in Wirklichkeit eine um eine Grofien-
ordnung geringere Auslenkung ausreicht, um die dekadischen Variationen der Polbewegung
durch rotative Relativbewegungen der Innenkernachse zu erzeugen. Dies bestétigt insofern
auch die in Greiner-Mai et al. (2000) geduflerte Vermutung, dafl es im Rahmen der geo-
magnetischen Hypothese ausreicht, statt der absoluten Lage der Dipolachse ihre Variationen
um einen Mittelwert zu betrachten, der auf die Polachse der Erde zuriicktransformiert wird.
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Ein Vorteil der geomagnetischen Hypothese war, dafl sie die Korrelationen zwischen den
dekadischen Variationen des geomagnetischen Dipols und denen der der Polbewegung gleich
mit erkldrt. Dies kann jedoch auch hier im Nachhinein vermutet werden; ausgehend von
den beobachteten Korrelationen zwischen beiden Gréflen kann man natiirlich schluffolgern,
daf} auch eine Korrelation zwischen den Variationen der Lage der Innenkernachse und dem
Magnetfeld besteht konnte, wenn die hier verwendete Grundhypothese richtig ist. Das veran-
laBBt dazu, nach einer elektromagnetischen IK-AK-Kopplung zu suchen, die die Figurenachse
aus ihrer Polachsenposition heraustreibt. Dazu mehr in der Diskussion.
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Abbildung 17: Resultierende Richtungswinkel der Figurenachse des IK: (a) ¢r, gemif
Gln. (37) fiir beide Dichtemodelle gleich (b) 9 fiir das Modell von Bullen & Jeffreys (1969)
und (c) ¥ fiir das PREM Modell.

Schliefllich zeigt das Modell, da} die sich ergebende Auslenkung der IK Achse um so
kleiner ist, je grofler der Dichtesprung zwischen IK und AK ist. Daraus ergéibe sich eine
Moglichkeit, den Dichtesprung seinerseits aus Schweremessungen zu bestimmen, wenn es
gelingen wiirde, die Beitrige simtlicher {ibrigen Prozesse zu den beobachteten Schwerevaria-
tionen in einem entsprechenden Zeitbereich zu eliminieren, so dafl Variationen iibrigbleiben,
die man ausschliellich der IK-Bewegung zuschreiben kann.

3.3.3. Einflufl der Innenkernbewegung auf das Erdschwerefeld

Vorausgesetzt, daf sich die Figurenachse des schriggestellten elliptischen IK relativ zur Erde
bewegt, verursacht diese Bewegung auch Schwerevariationen. Wenn wir die Dichtedifferenz
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zwischen IK und AK, die Abplattung des IK und die Zeitdnderung der Lage der Figurenachse
in Abhéngigkeit von ¢f(t) und 9;(¢) kennen, dann konnen wir diese Schwerevariationen
berechnen und sie mit der Genauigkeit gegenwértiger Schweremodelle und mit der erwarteten
Genauigkeit geplanter Satellitenmissionen zur Bestimmung des Schwerefeldes wie CHAMP
und GRACE vergleichen.

Die Ableitung des entsprechenden Formalismus ist in Greiner-Mai & Barthelmes (2001)
ausfiihrlich dargestellt und braucht hier nicht wiederholt zu werden. Wir geben wie in Ab-
schnitt 3.3.1. daher auch hier nur die Rechenschritte und Resultate an.

Um die Berechnungen zu vereinfachen, wurde ein zweites geozentrisches Koordinatensy-
stem eingefiihrt, das mit dem IK fest verbunden ist. Seine z-Achse fillt mit der Figurenachse
des Ellipsoids zusammen; die z;-Achse wird durch die z-z;-Ebene definiert. Die z;-Achse ist
dann um 97 von der z-Achse ausgelenkt, die Projektion der z;-Achse in der z-y-Ebene von
der z-Achse um ¢y.

In Greiner-Mai & Barthelmes (2001) wurde

(i) gezeigt, daB die Berechnung des Potentials auf die Intergration iiber ein Rotations-
ellipsoid reduziert werden kann, das homogen mit Masse der Dichte p = Ap gefiillt
ist,

(ii) das Potential fiir einen elliptischen IK in dem innenkernfesten Koordinatensystem nach
konventionellen Methoden berechnet und

(iii) die Losung auf das mantelfeste Koordinatensystem transformiert, um die der Aus-
lenkung des IK entsprechenden Gravitationsstérungen in dem konventionell benutzen
Koordinatensystem zu erhalten.

Gewohnlich ist das Geopotential in Abhéngigkeit von den Koeffizienten C),,, und S,,, einer
Kugelfunktionsentwicklung gegeben:

N n
V(r,0,0) = > > (Chm cosmp + Sy, Sin mep) Py, (cos 9) . (38)

n=0m=0
Speziell fiir unser Problem miissen wir die Potentialdifferenz zwischen dem ausgelenkten und
nichtausgelenkten Innenkern, AV in dem mantelfesten Koordinatensystem berechnen. Die
entsprechenden Koeffizienten von AV, d.h. AC,,,(t) und AS,,,(t) sind dann Funktionen
von ¢y (t) und Y¢(t). Zur Ermittelung ihrer Gréfie und dieser Abhéngigkeit wurden nach den
Schritten (i) und (ii) zunéchst die Potentialkoeffizienten des abgeplatteten IK in Bezug auf
das erwidhnte IK-feste Koordinatensystem theoretisch berechnet, was den Ausdruck

a? — b2>l (1)
R? (20 +1)(20+3)VAl + 1

ergab. In Gln. (39) sind M, = $7 Apa®b die Masse des Ellipsoids mit den Halbachsen a und b,
Ap dessen Dichte und M die Masse der Erde. Wegen der Annahme eines Rotationsellipsoids
fiir die Figur des IK erscheinen nur die zonalen Koeffizienten C),o geraden Grades im IK-festen
Koordinatensystem. Praktisch reicht es auch aus, nur den Koeffizienten Cyy zu betrachten,
die anderen sind dagegen vernachlédssigbar klein.

M,
Corp = 3— <

i (39)

29



Die Transformation der Kugelfunktionskoeffizienten (Crms Snm) =
(Crpla, B,7), Snp(a, B,7)) in ein Koordinatensystem, das um die Winkel «, 3,7 ge-
dreht ist, wird von Kautzleben (1965) und Ilk (1983) behandelt. Die Spezialisierung der
dort gezeigten Gleichungen auf die Berechnung der Drehung um die Winkel ¢; und 9y
ergibt immer noch einen verhéltnisméfig umfangreichen Ausdruck. Er ist in Greiner-Mai
& Barthelmes (2001) mit den Gln.(23) bis (26) dargestellt und wird hier nicht mehr
angegeben. Die fiir die Berechnungen benutzten Parameterwerte sind in Tab. 13 aufgefiihrt;
die Eingangswerte fiir die Richtungswinkel ¢ = ¢; und ¥ = ¥, der Figurenachse des IK,
wie sie aus der beobachteten Polbewegung abgeleitet wurden, sind in Abb. 17 gezeigt. Wenn

Tabelle 13: Parameterwerte fiir die Berechnung des Einflusses der relativen IK-Bewegung
auf das Schwerefeld.

Parameter Zahlenwert Quelle
Erdmasse M = 5.973698995 x 10°" kg | IERS Standard
Referenzradius der Ry =6378136.49 m IERS Standard
Kugelfunktionen
Grofle Halbachse a = 1229.5 km Dziewonski &
des IK Anderson (1981)
Abplattung =1 Smylie, Szeto &
des IK Rochester (1984)
Kleine Halbachse | b =a(l — f) = 1226.54 km
des 1K
Dichtesprung an der Ap =0.5973 gcm 3 Dziewonski &
IK-AK-Grenze Anderson (1981)

wir den Dichtesprung aus dem PREM Modell benutzen, erhalten wir fiir Cy (im IK-festen
System) den Wert
Cy = —1.240 x 10°% |

und fiir die Zeitvariationen der transformierten Koeffizienten AC,,,(¢r(t),V;(t)) und
ASym(@r(t), 95 (t)) (n=2,m =0,1,2) die in Abb. 18 gezeigten Werte.

Die aus den Resultaten zu den letzten 10 Jahren berechneten Anderungsgeschwindigkei-
ten der Koeffizienten im mantelfesten Koordinatensystem sind in Tab. 14 angegeben. Tab. 15
zeigt die Genauigkeit der niedriggradigen Kugelfunktionskoeffizienten der gegenwirtigen
Schweremodelle, z.B. GRIM4 (Schwintzer et al., 1997) und die erwarteten Genauigkei-
ten der bereits laufenden CHAMP- (Reigber et al., 1997) und der geplanten GRACE-
Satellitenmission (Tapley, 1997). Bis jetzt scheint es nicht moglich zu sein, die Innenkern-
hypothese wegen der kleinen Gravitationsstorungen, die die entsprechende IK-Bewegung
verursacht, zu iiberpriifen, weil dazu die Genauigkeit bestehender Schweremodelle zu klein
ist. Die hochsten Genauigkeiten sind bis jetzt die fiir die zonalen Koeffizienten aus SLR
(Satellite Laser Ranging) Daten durch Anwendung verfeinerter Methoden erzielt worden
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Abbildung 18: Vorhergesagte Zeitvariationen der Kugelfunktionskoeffizienten ACs,,, ASs,,
des Gravitationsfeldes der Erde, wie sie von der Relativbewegung der Figurenachse des ellip-
tischen und ausgelenkten IK verursacht werden, wenn diese aus der beobachteten Polbewe-
gung entsprechend den Gln. (36) und (37) mit dem b-Wert fiir das PREM Modell abgeleitet
wird.
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Tabelle 14: Vorhergesagte mittlere Anderungsgeschwindigkeit der normalisierten Kugelfunk-
tionskoeffizienten 2. Grades des Erdschwerefeldes, verursacht durch die Relativbewegung des
Innenkerns, die aus der beobachteten Polbewegung der Erde abgeleitet wurde - die Werte
entsprechen einer mittleren Anderung entsprechend des Anstiegs der Regressionsgeraden
iiber die 10 letzten Jahre.

%CZm[a_l] %Sﬁn{a_l]
+0.7 x 10712
—3.4x 10712 | 416.3 x 10~"2
+0.4 x 1072 | 40.1 x 10712

o = of 3

Tabelle 15: Geschitzte Standardabweichung der niedriggradigen (n < 5) Kugelfunktionsko-
effizienten und ihrer Anderungsgeschwindigkeit fiir gegenwirtige und zukiinftige Schwere-
modelle; die Schiatzungen fiir CHAMP und GRACE basieren auf einjihrigen Zeitreihen von
Schitzwerten zu o(C/S) und fiinfjihrigen Zeitreihen fiir o (%(C/S)).

Modell | o(C/S) | o (4(C/S))[a!]
GRIM4 | 2x 10710 4x 10712
CHAMP | 2 x 1071 1x 10712
GRACE | 2 x 10712 1x 10713

(Cheng et al., 1997). Auch fiir die zonalen Koeffizienten haben die aktuellen Genauigkeiten
die gleiche Groflenordnung wie der gravitative IK Effekt. Die Hauptschwierigkeit wird je-
doch in der Separation der verschiedenen Einfliisse anderer geophysikalischer Prozesse auf
die niedriggradigen Kugelfunktionskoeffizienten bestehen, z.B. solche, die atmosphérischen
und ozeanischen Fluktuationen entsprechen.

Trotzdem ist durch die Verbesserungen in der Schwerefeldbestimmung durch die neuen
Satellitenmissionen (siehe Tab. 15), kombiniert mit der Analyse aller relevanten Koeffizienten
die Chance gegeben, die Hypothese in den néchsten 10 Jahren zu priifen.

3.3.4. Diskussion der Ergebnisse zur Innenkernrelativrotation

Hier wollen wir die Resultate des Abschnitts 3.3.2. diskutieren, um einige Ideen zu einer
zukiinftigen Interpretation mittels der internen Drehmomentenbilanz abzuleiten. Dazu nut-
zen wir Analogien zu gegenwirtigen Untersuchungen der Relativrotation des IK um die
Polachse der Erde unter der Wirkung elektromagnetischer (EM) Drehmomente.
Glatzmaier & Roberts (1996) zeigten, dafl eine Winkelgeschwindigkeit der axialen Re-
lativrotation des IK von 1° a~! oder gréfer mit rezenten Dynamomodellen und einer EM
IK-AK-Kopplung erkliart werden kénnen. Die Relativrotation wird dann durch die EM Kopp-
lung zwischen dem IK und der Bewegung der Fliissigkeit, die sich im AK unmittelbar dariiber
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befindet, aufrechterhalten (z.B. thermischer Wind).

Wenn der Winkel zwischen der Achse der Relativrotation und der Figurenachse des IK
nicht verschwindet, wiirde die axiale Relativrotation dann auch eine Relativrotation der
Figurenachse des IK um die Polachse der Erde erzeugen, deren Frequenz durch die Winkel-
geschwindigkeit dieser axialen Rotation gegeben ist.

Eine solche Relativrotation ist durch den linearen Trend von ¢y definiert. Die Rotations-
frequenz ist dann durch den Anstieg der entsprechenden Geraden in Abb. 17 gegeben. Im
Abschnitt 3.3.2. wurde aus ¢y (¢) ein mittlerer Wert von 0.7° a~! fiir diese Rotationsfrequenz
bestimmt, die damit in der Gréflenordung des o.g., aus der Literatur entnommenen Wertes
liegt. Mit einer konstanten Relativrotation des ausgelenkten IK lassen sich die in Abb. 17
dargestellten und dem Trend {iberlagerten dekadischen Variationen aber nicht erkléren.

Aurnou & Olson (2000) berechneten geddmpfte Schwingungen von ¢, denen ein lang-
zeitlicher Trend folgt. In der Arbeit ist allerdings nur eine axiale Relativrotation des IK
zugelassen, d.h. 9 ist gleich Null. Die Schwingungen entstehen infolge des kombinierten Ef-
fekts axialer gravitativer und EM Drehmomente, wenn der Betrag des EM Drehmomentes
den des gravitativen um einen kleinen Betrag iibersteigt; das EM Drehmoment bewegt den
als triaxiales Ellipsoid angenommenen IK (geméfl Xu & Szeto, 1996) dann langsam aus ei-
ner Potentialmulde heraus, bis er in die néchste fillt und sich danach in diese einschwingt.
Fiir den Betrag des riicktreibenden Gravitationsdrehmomentes wurde ein Wert angenom-
men, der z.B. von Buffett (1996) oder Xu et al. (1999) berechnet wurde. Fiir eine gegebene
Auslenkung der Figurenachse kénnte also ein Teil des Zeitverhaltens von ¢f in Abb. 17, der
gedampfte Oszillationen signalisiert, die Konsequenz einer solchen axialen Drehmomentenbi-
lanz sein. Der andere Teil der Variationen von ¢y miifite dann aber durch die EM Kopplung
mit zeitvariablen Flissigkeitsstromungen im Auflenkern erklért werden.

Andererseits konnen die Aufrechterhaltung der Auslenkung der Figurenachse iiber einige
Jahrzehnte und ihre Variationen gem&f 9(¢) in Abb. 17 nicht ohne weitere Annahmen
iiber die nichtaxialen Drehmomentkomponenten erklért werden. Die Zeitstruktur von
weist Elemente auf, die denen in Aurnou & Olson (2000) fiir ¢ gezeigten dhnlich sind.
Durch Analogie zu diesem axialsymmetrischen Fall vermuten wir, dafl hier der kombinierte
Effekt nichtazialer EM und gravitativer Drehmomente dieses Verhalten von () verursachen
konnte. Neben nichtaxialen Bewegungen im AK, konnen solche EM Drehmomente auch
durch die Wechselwirkung zwischen der axialen Relativrotation und dem nichtaxialen Anteil
des geomagnetischen Feldes entstehen (z.B. Greiner-Mai, 1993).

Um eine Vorstellung von der notwendigen Gréfle der erforderlichen Drehmomente zu
erhalten, benutzen wir einen Ausdruck fiir das nichtaxiale gravitative Drehmoment, der von
Smylie et al. (1984) angegeben wird. Der Betrag dieses Drehmomentes wird mit 1.28 x
10?* Nm X sin 2¢; angegeben. Demzufolge miiite das EM Drehmoment die GrofSenordnung
von 10%> Nm haben, um Variationen von ¢; mit einer Amplitude von 0.5° zu erzeugen. Die
Erzeugung nichtaxialer EM Drehmomente von dieser Groflenordnung ist allerdings bislang
unklar und sollte Thema einer zukiinftigen Untersuchung sein.

Wegen der Einschriankung der Untersuchungen auf langzeitliche Variationen sind in
Gln. (30) die kurzperiodischen Variationen vernachlissigt worden. Fiir ein Erdmodell, das
aus einem viskoelastischen Mantel, dem fluiden Aulenkern und einem viskoelastischen In-
nenkern besteht, werden neben der Chandlerperiode nahezu tégliche Eigenperioden berech-
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net (z.B. Dehant et al., 1993; Mathews et al., 1991), die hier im dekadischen Zeitbereich
vernachléssigt werden konnten.

In diesen Modellen ist der AK an den IK und Mantel durch Inertialdrehmomente ge-
koppelt (Druckdrehmomente inklusive des Selbstgravitationspotentials). L.a. konnen die zu
den Eigenperioden gehérenden Amplituden nicht aus der Losung der Rotationsgleichungen
abgeleitet werden und miissen aus Beobachtungen oder durch Zusatzannahmen bestimmt
werden. Eine solche Annahme wére z.B., dafl die Auslenkung der Achse der Relativrotation
in der GroBenordnung der hier berechneten Auslenkung der Figurenachse liegt. Dies ergéibe
die Moglichkeit, unsere Modellannahmen auch im kurzperiodischen Bereich zu priifen, vor-
ausgesetzt, dal der Beitrag der relativen Polschwankung des IK zur Polbewegung und den
Schwerevariationen in diesem Periodenbereich beobachtbar ist.
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4. Der Einflu3 oberflichennaher geophysikalischer Prozesse auf das Schwere-
potential

4.1. Theoretische Grundlagen und Mdoglichkeiten zur inversen Interpretation geo-
physikalischer Prozesse auf Grund des zeitvariablen Schwerefeldes

Zahlreiche geophysikalische Prozesse, die mit Massenbewegungen verbunden sind, verur-
sachen zeitliche Variationen des Schwerefeldes. Seine genauere Modellierung, die durch
die Satellitenmissionen CHAMP und GRACE méglich wird, bewirkt eine bessere zeitliche
Auflésung der Schwerefeldvariationen und tragt zum besseren Versténdnis globaler geophysi-
kalischer Prozesse bei, wenn zwischen den Einfliissen verschiedener Prozesse auf das Schwe-
refeld unterschieden werden kann. Dies ist mdoglich, wenn die Prozesse mit verschiedenen
Zeitskalen variieren oder zusédtzliche Informationen iiber das zeitliche Verhalten seiner Ei-
genschaften vorliegen. Fiir die Untersuchung der Eigenschaften geophysikalischer Prozesse
wird eine Beziehung zwischen den Anderungen der Massenverteilung und den Variationen der
Stokesschen Koeffizienten benétigt. Im folgenden wird die Anderung der Massenverteilung
durch eine zeitlich und 6rtlich variable Dichte beschrieben. Ist Ap(r, o, A, t) die zeitlich va-
riable Dichtedifferenz gegeniiber dem langzeitigen Mittel py(r, ¢, A), so erhilt man folgenden
Ausdruck fiir den zeitlich variablen Teil der Stokesschen Koeffizienten

ACon (£) + ASpm (£) = (2)" Ap(ip, A, 1 £) Pam (sing)exp(imA\)dV ,  (40)

m/v

worin Py, (sing) die voll normierten assoziierten Kugelfunktionen sind, die sich aus den
unnormierten nach der Gleichung

(2 = dom)(2n+1)(n — m)!] ’ P (sing) = qum Py" (sing) (41)

ergeben. Mit Gln. (40) erhélt man die zeitliche Variation des Schwerepotentials

AV (t [Z Z ( ) (ACum (t)cosA + AS,,, (t)sinmA) Py, (sinp) | . (42)

Zur Berechnung der Stokesschen Koeffizienten nach Gln. (40) werden die Dichtevariationen
Ap(r, p, A\, t) benotigt, die im allgemeinen nicht bekannt sind und von anderen Parametern
des zu untersuchenden Prozesses abgeleitet werden miissen. Dazu benotigt man zusétzliche
Informationen und/oder eine theoretische Modellierung.

Nimmt man an, die mit einem geophysikalischen Prozefl verbundene Massenbewegung
kann durch eine Dichtevariation in einer diinnen Schicht an der Erdoberfliche beschrieben
werden, so kann dieser Prozef§ durch die Kugelfunktionsentwicklung des Parameters

Aq(o, A1) =D D (anm (£)CoSA + by (t)sinm) Py, (sing) (43)

n=1 m=0

dargestellt werden, der mit der Dichtevariation durch folgende Beziehungen verbunden ist:

Aq(p, A t) = Ap(p, A 1) ho (44)
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oder
Aq(go, >‘7 t) = POAh(% )‘7 t) ) (45)

worin hy die Dicke der Schicht ist. Kann die Hohenénderung der Schicht beobachtet werden,
so muf} unter Umstédnden eine Variation der Dichte beriicksichtigt werden, wie es wie es z.B.
fiir den Ozean zutrifft, in dem thermohaline Prozesse ablaufen. Zwischen den Koeffizienten
der Gln. (43) und den Stokesschen Koeffizienten besteht die Beziehung:

2a2m(2 — Som)

AC’nm(t) + ZASnm(t) = M (QTL + 1)

(1 + k) (@ (1) + ibun(8)) (46)
worin k" die Lovesche Zahl fiir die Oberflichenlast ist (Farrell, 1972). Geophysikalische Pro-
zesse konnen mit Hilfe der Beziehungen Gln. (43) und (46) nur interpretiert werden, wenn die
Schichtdicke im Verhéltnis zum Erdradius und der Héhe der Satellitenbahnen klein ist, die
zur Bestimmung des Schwerefeldes benutzt wurden. Ein erster Schritt zur inversen Losung
ist die Bestimmung der Koeffizienten von Gln. (43) durch Gln. (46). In den folgenden Ab-
schnitten werden die Einfliisse einiger oberflichennaher geophysikalischer Prozesse auf die
Variation der Stokesschen Koeffizienten dargestellt.

4.1.1. Der Einflufl der atmosphérischen Dynamik auf das Schwerefeld

Zur Berechnung der zeitlichen Variation der Stokesschen Koeffizienten wird die atmosphéri-
sche Dynamik als eine zeitlich variable Folge hydrostatischer Modelle dargestellt. Die Dich-
tevariation in einer vertikalen Luftsdule wird dann:

p(r) = poexp ( f;> (47)

In Gln. (47) ist hy = 8000m die Skalenhéhe der Atmosphire (siehe Roedel, 1992). Mit
Hilfe der hydrostatischen Beziehung dp = p(r)g(r)dr kann py durch den Luftdruck an der

Erdoberflache ersetzt werden o
0

48
Po = hag (48)
womit sich fiir die Dichtevariation in Gln. (40)
Ap[)((,@, )‘7 t) < r >
Ap(p, A,y t) = ——————=exp | —— 49
ply ) Mg S (49)

ergibt. Wird Gln. (49) in Gln. (40) eingesetzt, so erhélt man nach Integration iiber r die
Beziehung zwischen der Luftdruckvariation und den Stokesschen Koeffizienten

Acmn(t)+iASnm:M [1‘1‘% (42! <E>l]

(2n+1)M = (n+2-0D! \a

2 A )\ t
/ / po so, an(Singp)exp(im)\)cosgodgod)\ : (50)
_—— A=

7

Es ist {iblich die Summenterme in Gln. (50) zu vernachlissigen. Der gréfite Summenterm
betréigt (n 4+ 2)ha/a, wodurch die Stokesschen Koeffizienten fiir n=100 um 10% verfilscht
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werden. Da die Kugelfunktionsentwicklung des Schwerefeldes mit Hilfe der CHAMP-Mission
nur bis zu Gliedern 30. Grades ausgedehnt wird, kann der Summenterm in Gln. (50) ver-
nachlissigt werden.

4.1.2. Ozeanische Dynamik und Schwerefeldvariationen

Die ozeanische Dynamik kann geodétisch durch Altimetermessungen und die zeitliche Varia-
tion des Schwerefeldes beobachtet werden. Die aus Altimetermessungen abgeleiteten Meeres-
spiegelschwankungen konnten zur Bestimmung von Variationen des Schwerefeldes dienen,
wenn sie nur durch Wassermassenbewegungen verursacht wéren. Dies kann nicht vorausge-
setzt werden, da Meeresspiegelschwankungen durch Anderung der Temperatur und des Salz-
gehaltes beeinflufit werden. Die dadurch bewirkten Dichteinderungen des Meerwassers ver-
ursachen sterische Meeresspiegelschwankungen. Der Hauptanteil dieses Effektes wird durch
Temperaturvariationen erzeugt, so dal bei Untersuchungen von globalen Meeresspiegel-
schwankungen Anderungen des Salzgehaltes vernachlissigt wurden (Chen et al., 2000a).

Die globale Temperaturschwankung des Meerwassers wird durch die saisonal wechselnde
Sonneneinstrahlung erzeugt. Dies tduscht - bei Nichtberiicksichtigung - einen Massenaus-
tausch zwischen Nord- und Siidhalbkugel vor, der fehlerhafte Stokes Koeffizienten erzeugt.
Besonders werden die Koeffizienten 2. Grades beeinflufit. Zur Korrektur dieses Effektes wird
der thermische Ausdehnungskoeffizient des Meerwassers benotigt, der nach Knauss (1978)
und Scharnow et al. (1978) durch die Beziehung

10p
- 2r 1
C >aT (51)

gegeben ist. In Gln. (51) ist 7' die Temperatur und p die Dichte des Meerwassers. C'ist eine
Funktion von Temperatur, Druck und Salzgehalt. Tabellen von C als Funktion dieser Werte
sind in Knauss (1978) verdffentlicht. Bei den in der Literatur angegebenen Berechnungen
wird ein konstanter Salzgehalt von 3,5% angenommen. Zur Berechnung wird der Ozean
in Schichten unterschiedlicher Dicke H; eingeteilt, fiir die die Koeffizienten entsprechend
den Temperatur- und Druckwerten (t;,p;) den genannten Tabellen entnommen werden. Die
Berechnung der sterischen Korrektur erfolgt dann nach der Gleichung

=1

in der AT (p, \,i,t) die Temperaturdifferenz gegeniiber einem zeitlichen Mittelwert ist. Eine
detaillierte Beschreibung der sterischen Korrektur fiir n=14 Schichten ist in Chen et al.
(2000a) gegeben.

Mit Hilfe der nach Gln. (52) korrigierten altimetrischen Meereshohen kann die globale Mee-
resspiegelschwankung nach

2 z 2
Ahp,(t) = ];—0 /2:,1 /)\:0 Ah(p, N, t)Fy(p, \) cospdpd\ (53)
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berechnet werden. In Gln. (53) sind Sy die Meeresfliche und Ah(yp, A, t) die lokale Differenz
gegeniiber einem zeitlichen Mittelwert. Fj ist die Ozeanfunktion, eine sphérisch harmonische
Entwicklung der Werte Fy = 1 auf dem Meer und Fy = 0 auf dem Land.

Die durch Gln. (53) verursachten Variationen werden nach Gln. (46) erhalten, wenn man
in sie die Koeffizienten

anm(t) + anm (t) = pOAhm (t) (aonm + Z’bonm) (54)

einsetzt. In Gln. (54) sind aopy, und by, die Koeffizienten der Ozeanfunktion. Die Variation
des globalen Mittelwertes der Meeresh6henschwankung Gln. (53) kann mit der Variation der
kontinentalen Wasserspeicherung verglichen werden. Die mehr oder weniger gute Uberein-
stimmung beider Wassermassenvariationen ist ein Maf fiir Qualitét ihrer Schitzungen.

Die Variation der Stokesschen Koeffizienten durch Massenbewegung auf dem Meer erhélt
man, wenn in die entsprechenden Integrale die Differenzen zwischen der lokalen und der
globalen Meeresspiegelschwankung eingefiihrt werden,

a®(1 + ky,) po
(2n+1)M

[ | (@Rl A ) = Abu(8) Fy(p, A) Pan(sing)explimA)cospdipdr . (55)

AC,n(t) + iASpm =

(B

Der vollstindige Einflul der ozeanischen Dynamik auf die Stokesschen Koeffizienten wird
erhalten, wenn man in Gln. (55) Ah(y, A, t) an Stelle von Ah(p, A,t) — Ah,,(t) einsetzt.

Die erhohte Genauigkeit und bessere zeitliche Auflésung moderner Schwerefeldbestim-
mungen ermdoglichen eine kombinierte Analyse von Altimetermessungen und Schwerefeld-
variationen zur Untersuchung der ozeanischen Dynamik. Da aus Schwerefeldbestimmun-
gen abgeleitete Meeresh6henschwankungen nur durch Massenbewegungen hervorgerufen sein
konnen, kann durch Vergleich mit altimetrisch bestimmten Meeresh6henschwankungen die
sterische Korrektur in Gln. (52) tiberpriift werden. Dies ist besonders fiir die Untersuchung
von Prozessen mit langen Zeitskalen von Bedeutung, da das beschriebene Korrekturverfah-
ren nahezu ausschliefllich saisonale Temperaturinderungen beriicksichtigt (siehe Chen et al.,
2000a und Abschnitt 2.1.).

Im folgenden soll dargestellt werden, wie aus der globalen Variation des Schwerepotentials
in Gln. (42) der Anteil der ozeanischen Dynamik mit Hilfe der Ozeanfunktion Fj separiert
werden kann. Zur Vereinfachung der Darstellung dieser Prozedur verwenden wir Gln. (42) in
komplexer Darstellung,

GM & & (a

AV(t) = TZ >

n=1 m=—n

)" som (D) Yom - (56)

-
Die komplexen Koeffizienten s, in Gln. (56) sind mit den Stokesschen Koeffizienten durch
die Beziehungen

1
Snm = §(Snm - chm)

1
Sn,—m = §(Snm + chm) (57)
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verbunden. Die komplexen Kugelflichenfunktionen in Gln. (56) haben die Form

Yom = exp(imA) Py, (sing)
Yi—m = exp(—imA) Py (sing) . (58)

In Gln. (57) wurde die Zeitabhéngigkeit der komplexen Koeffizienten zur Vereinfachung nicht
mehr explizit angegeben. Trotz dieser Vereinfachung sind die Koeffizienten s, im folgenden
weiterhin als zeitabhiingige Grofen aufzufassen. Ahnlich wie GIn. (56) kann die Ozeanfunk-
tion in komplexer Notation geschrieben werden,

FO = i Z Clkyik . (59)

=1 k=-I

worin die ¢, sich aus den Koeffizienten der Kugelfunktionsentwicklung der Ozeanfunktion
entsprechend Gln. (57) berechnen lassen. Die Multiplikation von Gln. (56) und (59) ergibt:

GM & &

Fo(p, VAV (9, N) = —Z > Z Z ( ) SnmCikY nm Y1k - (60)

n=1m=—n [=0 k=—1

Vorstehende Summe von Produkten der Kugelflichenfunktionen kann durch eine Summe
von Kugelfunktionen,

( >‘ AV 907 Z Z tdchc ) (61)

d=1c=—d
ausgedriickt werden. Um die Koeffizienten 4. zu bestimmen, werden beide Seiten vorste-
hender Gleichung mit Yy _. multipliziert und iiber die Kugeloberfliche integriert. Auf der
rechten Seite werden die Integrale der beiden Kugelflichenfunktionen

/ YaoYy _ods = 47(2 — 8y.) . (62)
S

Die linke Seite von Gln. (61) enthélt folgende Integrale
/ Yi,—cYomYipds = / / expi(m + k — ¢) Pyc(sing) Py, (sing) Py (sing) cospdedX ,  (63)
=z Ja=

die nur fiir m + k£ = ¢ nicht verschwinden. Andernfalls ergibt sich

/Ydy,cYanlkds = 27r/2 P,.(sinp) P, (sing) P (sing) cospdpd A
S

_r
2

= 27 qam 1k am Gk G g ek (64)

Das Integral der drei assoziierten Legendre-Funktionen ist ein Gaunt-Integral, das nur von
null verschieden ist, wenn d + [ + n = 2s eine gerade Zahl ist. Nach Hagiwara (1975) kann
das Gaunt-Integral auf Grund der Beziehung

sl(2s = 2n)!(n +m)!(l + k)!
(s —n)l (s =D!(s—d)!(2s +1)(I — k)!
' (m+k+d+t)in+1—m—Fk—1)!
2 T o=t m k- Oin —m =D

Gt = 2(=1)

(65)
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berechnet werden. Die Anzahl der Summenglieder ¢ in Gln. (65) ist durch die Fakultéten
gegeben, die nicht negativ werden diirfen. Andere Methoden zur Berechnung des Gaunt-
Integrals sind in Knickmeyer (1984), Mikolaiski (1989a) und Mikolaiski & Braun (1989b)
angegeben. Mit den Gln. (62) bis (65) ergeben sich die Koeffizienten der Gln. (61),

1 GM 2.2 ™ /a\ M
Lae = nm nm cfch,m,cfm‘ 66
ey WP ) REER RS ©

=1 m=c r

Aus Gln. (61) erhélt man mit den Koeffizienten Gln. (66) den Einfluf der ozeanischen Dy-
namik auf das Schwerepotential. Durch Vergleich der Koeffizienten Gln. (66) mit den nach
Gln. (55) berechneten Stokesschen Koeffizienten kann der Einflufl der Dichtevariation auf
den Meeresspiegel geschiitzt werden. Hierfiir ist es zweckméBig, aus den Gln. (55) und (61)
Geoidvariationen abzuleiten.

Die vorstehend beschriebene Methode zur Ermittlung des ozeanischen Einflusses auf die
Variation des Schwerepotentials kann auch angewandt werden, um andere geophysikalische
Ursachen der Schwerefeldvariationen zu bestimmen. Hierfiir ist es erforderlich, die Gebiete
zu kennen, in denen der zu untersuchende geophysikalische Proze3 ablduft. An Stelle der
Ozeanfunktion mufl dann eine Funktion F' entwickelt werden, fiir die ' = 1 in den Gebie-
ten des wirkenden geophysikalischen Prozesses und F' = 0 auf der {ibrigen Erdoberfliche
vorausgesetzt wird.

4.1.3. Moglichkeiten zur Interpretation des globalen hydrologischen Kreislaufes
mittels Schwerefeldvariationen

Der globale hydrologische Kreislauf besteht aus dem Wassermassenaustausch zwischen dem
Meer und der Wasserspeicherung auf dem Land. Das Meerwasser verdunstet, wird iiber
die Atmosphire zu den Kontinenten transportiert, fillt dort als Niederschlag (Regen oder
Schnee) und wird zeitweilig als Bodenfeuchtigkeit, Grundwasser und in Seen oder kiinstlichen
Wasserreservoiren gespeichert, bis es iiber Fliisse und unterirdischem Abflul dem Meer wie-
der zugefiihrt wird. Ein Teil des kontinentalen Niederschlags wird durch Verdunstung oder
Transpiration der Pflanzen sofort wieder der Atmosphére zugefiihrt und erzeugt kleine regio-
nale Kreisldufe, die eine Interpretation des globalen Wasserkreislaufes fehlerhaft beeinflussen
konnen. Der vorstehend dargestellte Prozef§ wird durch die Wasserhaushaltsgleichung

P—FE—R=As(t) (67)

beschrieben, in der P der Niederschlag, F eine Kombination aus Verdunstung und Transpi-
ration (Evapotranspiration), R der Abflufl und As(¢) die Variation der Wasserspeicherung
sind. Falls die in Gln. (67) eingehenden Gréflen (P, E, R) bekannt sind, kann die Variation
der Wasserspeicherung berechnet werden, und da sie als ein Prozef} aufgefafit werden kann,
der in einer Schicht ablduft, konnen mit den Gleichungen (43), (45) und (46) die Stokes-
schen Koeffizienten und damit ihr Einflul auf die Variation des Schwerepotentials berechnet
werden.

Von den in Gln. (67) enthaltenen Grofien ist zwar der Niederschlag gut bekannt, jedoch ist
die Evapotranspiration und der Abflufl auf der Erdoberfliche nicht in allen Gebieten bekannt,
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was eine direkte Berechnung von As(t) erschwert. Es sei hier auf die in 2.2. dargestellten
Ergebnisse hingewiesen.

Ist die zeitliche Variation des globalen Schwerefeldes bekannt, so kann die Variation der
Wasserspeicherung geschitzt werden. Eine Trennung gegeniiber anderen geophysikalischen
Prozessen ist moglich, da die Wasserspeicherung mit einer dominanten Jahresperiode va-
riiert. Zwar hat die atmosphérische Dynamik die gleiche Zeitskala, jedoch ist es mit Hilfe
bekannter meteorologischer Daten mdoglich, deren Einflufl auf das Schwerefeld zu eliminieren
(siehe 4.1.1.). Nachdem die Stokesschen Koeffizienten wegen des Einflusses der Atmosphire
korrigiert sind, mufl zunéchst der Anteil der auf den Kontinenten wirkenden geophysikali-
schen Prozesse separiert werden. Dies erfolgt nach dem durch die Gleichungen (60) bis (66)
beschriebenen Verfahren, wobei an Stelle der Ozeanfunktion Fj die Kontinentfunktion

FC:]-_FO

eingefiihrt wird. Bestimmt man durch Fourier-Analyse die saisonalen Variationen der Sto-
kesschen Koeffizienten, so konnen fiir diesen Anteil des Schwerefeldes durch inverse Losung
von Gln. (46) die Koeffizienten von Gln. (43) ermittelt werden. Unter Beriicksichtigung von
Gln. (45) ergibt dies die Kugelfunktionsentwicklung der Wasserspeicherung in Form einer
Niveaudnderung des Ah(p, A, t) des Wasserspiegels.

Durch Integration von Ap(y, A, t) iiber die gesamte Landfliche kann der jahrliche Was-
sermassenaustausch zwischen Land und Meer bestimmt werden. Dieser sollte mit dem Wert
iibereinstimmen, der aus der globalen Meeresspiegelschwankung Gln. (53) erhalten wird.

Mit der nach vorstehender Methode erhaltenen Wasserspeicherung kann die Beziehung
zu den Niederschlagswerten untersucht werden. Da letztere recht gut bekannt sind, ist eine
Kugelfunktionsentwicklung der Niederschlagsverteilung moglich, die mit der aus Schwere-
potentialvariationen abgeleiteten Wasserspeicherung verglichen werden kann. Zwischen den
jahresperiodischen Variationen beider Phinomene wird eine Amplituden- und Phasendif-
ferenz bestehen. Erstere wird durch Verdunstung und Abflufl hervorgerufen, wihrend die
Phasendifferenz von der Verweilzeit des Wassers in den Speichermedien abhéngt (Jochmann
1999). Die Wirkung von Verdunstung und Abflul 148t sich nicht trennen, da sie die Wasser-
speicherung in gleicher Weise beeinflussen. Kikuchi (1977) hat vorgeschlagen an Stelle der
Wasserhaushaltsgleichung die Beziehung

AS]' = kP] + lASj,1 (68)

zu verwenden. As; und P; sind gleichabsténdige diskrete Werte. & und [ sind zwar orts-
abhéngig, variieren auf der Erdoberfliche jedoch nur geringfiigig. £ hingt vom Abflufl und
der Verdunstung ab. [ ist ein MaR fiir die Verweilzeit des Wassers in den Reservoiren.

Den Ansatz in Gln. (68) kann man in die Kugelfunktionsentwicklung der Niederschlige
einfithren und durch Vergleich mit der Funktion der Wasserspeicherung die Koeffizienten
k und [ bestimmen. Dies fiihrt in der Regel auf eine nicht eindeutige Losung, wenn man
eine ortsabhéngige Variation der o.g. Koeffizienten voraussetzt (siehe z.B. Jochmann, 1999).
Ob eine brauchbare Losung moglich ist, 148t sich erst durch praktische Untersuchungen
feststellen.

Mit vorstehenden Ausfiithrungen wurde versucht, die Nutzung zeitlich hochauflésender
Schwerefeldbestimmungen zur Interpretation oberflichennaher geophysikalischer Prozesse
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darzustellen. In den folgenden Abschnitten werden die Einfliisse atmosphérischer und ozea-
nischer Massenbewegungen auf das Schwerepotential untersucht.

4.2. Der Einflufi des Luftdrucks auf das Schwerefeld

Das Schwerefeld der Erde variiert zeitlich durch Massenumverteilung und Massenaustausch
zwischen den Subsystemen. Aufler dynamischen Prozessen innerhalb der festen Erde sind
die Hauptursachen dieser Variationen zeitverdnderlicher Luftdruck und ozeanischer Boden-
druck, Bodenfeuchtigkeit, Schneeauflast, Grundwasser und Eis. Hier folgt zunéchst eine kur-
ze Betrachtung zum Luftdruck. Als Daten wurden vier Jahre der NCEP/NCAR Reanalyse
(Kalnay et al., 1996) verwendet (1992-1995). Die monatlichen Felder des atmosphérischen
Bodendrucks wurden den Reanalysis CD-ROMs entnommen. Diese Daten sind auf einem
2.5 x 2.5° Gitter gegeben. Mit einem Programm von P. Schwintzer, GFZ Potsdam, wurden
daraus durch Fldchenintegration Stokes-Koeffizienten des Schwerefeldes berechnet. Die Luft-
druckwerte iiber Ozean wurden durch das (zeitabhéngige) Flichenmittel des Ozeans ersetzt,
entsprechend der Annahme des Inverted Barometer, ganz analog wie bei Lambeck (1980)
sowie Gegout & Cazenave (1993). In dem Programm wurden auch die Auflast-Love-Zahlen
k], eingefiigt.

Einige Ergebnisse zeigt Tab. 16 als Uberblick. Die typische GroBenordnung der Amplitu-
den von Stokes-Koeffizienten bei der jihrlichen Periode ist 3 - 107!; bei der halbjihrlichen
Periode sind es etwa 1.5 - 107!, Die Koeffizienten vom Grad n = 1, die mit dem ’geocenter’
zusammenhingen, fallen recht grof§ aus. Literaturwerte fiir Grad n = 1 und n = 2 stimmen
gut mit der Tabelle {iberein.

4.3. Simulationen des ozeanischen Bodendrucks

Im folgenden wird die Meeresh6henschwankung, die die Variation des dufleren Schwerefeldes
erzeugt, als zeitvariabler ozeanischer Bodendruck dargestellt (siche Gln. (70)). Wir referieren
kurz verwandte Arbeiten:

Wabhr et al. (1998) untersuchten das zeitvariable Schwerefeld der Erde auf Grund von Mas-
senumverteilungen mittels hydrologischen, ozeanographischen und atmosphérischen Model-
len. Fiir den Ozean wurde eine Variante des POP (Parallel Ocean Program) Modells benutzt,
das am Los Alamos National Laboratory entwickelt wurde. Wahr et al. (1998) berechneten
jahrliche globale Geoidamplituden von coswt und sinwt (w = 27/1.00a).

Ponte (1999) betrachtete den jahreszeitlichen Zyklus im Bodendruck p, iiber dem Welt-
ozean nach dem POCM_4B Modell (Parallel Ocean Climate Model) (Semtner & Chervin,
1992; Stammer et al., 1996). Die erhaltenen jahreszeitlichen grofiriumigen p,-Signale hatten
Amplituden von weniger als 1 cm Wasser iiber dem grofiten Teil des tiefen Ozeans bis zu
mehreren Zentimetern iiber Schelfgebieten. Die Variabilitdt nahm im allgemeinen nach den
westlichen Ridndern der Ozeanbecken zu und war auch gréfler in einigen Gebieten des siidli-
chen Ozeans. Eine Oszillation zwischen subtropischen und hoheren Breiten im Nordpazifik
stellte sich als signifikant heraus.

Johnson (1998) und Johnson et al. (2001) untersuchten ozeanische Beitrige zu Schwere-
felddnderungen nach dem POCM_4B Modell, die nicht durch Gezeiten bedingt sind. Eben-
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Tabelle 16: Vollstéindig normierte Stokes-Koeffizienten Chims Spm durch atmosphiirischen Bo-
dendruck (Luftdruckdaten der NCEP/NCAR reanalysis; inverses Barometer iiber Ozean).
Jahrlicher und halbjédhrlicher trigonometrischer Fit von 48 Monaten (Januar 1992 bis Dezem-
ber 1995); Amplituden A in [10~!!], Phasenwinkel ¢ in Grad. Konvention fiir ¢: A-cos(wt—p)

Jéhrl. Halbj.

Koeff. A | A ®
(C00) | 14.38 | 193 | 2.97 | 73
C10 12.59 | 327 | 10.17 | 163
C11 7.66 | 304 | 3.01 | 272
C20 448 | 40| 1.38 | 267
C21 2.46 | 339 | 1.00 | 242
C22 2.78 | 166 | 1.56 2
C30 10.00 | 171 | 3.20 | 144
C40 2.83 | 113 | 2.10 | 331
C50 1.93 | 191 | 1.14 | 144
S11 16.74 | 342 | 5.50 | 210
521 9.04 | 339 | 2.84 | 186
S22 3.46 | 347 | 0.561 | 255

so wie die oben genannten Arbeiten verwendeten Johnson et al. (2001) die sogenannte
Greatbatch-Korrektur. Das Ozeanzirkulationsmodell benutzt die Boussinesq-Approximation
und daher ist das Ozeanvolumen eine Erhaltungsgréfie, nicht die Ozeanmasse. Greatbatch
(1994) schlug vor, die Meeresoberflichenhthe bei jedem Zeitschritt zu korrigieren, indem
man eine globale Schicht mit konstanter Dicke hinzufiigt. Die Dicke der zusétzlichen Schicht
wird dadurch bestimmt, dafl die Gesamtmasse des Ozeans konstant sein soll. Nach Johnson
(1999, private Mitteilung) betrifft diese Korrektur fiir jihrliche und halbjihrliche Signale
nur die Stokes-Koeffizienten Cyy und Cyy merklich. (Natiirlich wird Cyo nach Anbringen der
Korrektur exakt gleich Null.)

Gruber et al. (2000) verwendeten ERS-1 Altimetrie (korrigiert fiir Warmeausdehnung des
Wassers) sowie das POCM-Modell, um vollstéindig normierte Stokes-Koeffizienten Cppn, Spm
(z.B. Torge, 1980; Heiskanen & Moritz, 1993) zu schétzen. Auch Gradvarianzspektren
durch ozeanische Massenumverteilung wurden bestimmt. Diese Simulationen ergaben die
Groflenordnung der zu erwartenden GeoidhShenénderungen bei den Satelliten CHAMP und
GRACE. Die Stokes-Koeffizienten C,,,,,, Sy, sind definiert durch die Reihenentwicklung des
Gravitationspotentials V' im Auflenraum der Erde in Kugelkoordinaten r, A, ¢ durch:

V(r,\ @) = GTM(l +>. > (%) (Crm cos MA + Sy sinmA) P,y (sin @) (69)
n=1m=0

Dabei ist a der Aquatorradius der Erde, G die Gravitationskonstante, M die Gesamt-
masse der Erde, P,,, sind die vollstindig normierten Legendrefunktionen. Cazenave et al.
(1999) beschrieben jihrliche Variationen des Geoids mit langen Wellenléingen abgeleitet aus
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weltraumgeodétischen Daten. Dies wurde mit hydrometeorologischen Auflastdaten vergli-
chen (Luftdruck, Schneeauflast und Bodenfeuchtigkeit, Ozeanmassenverteilung). Fiir die
Ozeanmassenauflast wurde TOPEX-POSEIDON-Altimetrie mit einer sterischen Korrektur
(Wérmeausdehnung des Wassers) verwendet.

Mittels der hydrostatischen Gleichung kann man den ozeanischen Bodendruck, p,, an
einem Punkt mit geographischer Linge A und Breite ¢ schreiben als:

¢ 0
P = g[dez + po & gpoC+g[dez+pa (70)

wobei g = Schwerebeschleunigung; H = Wassertiefe; ( = Elevation des Wassers an der Mee-
resoberfliche; p = Dichte des Meerwassers; py = mittlere Dichte von Meerwasser; p, = Luft-
druck.

Im folgenden untersuchen wir saisonale, subsaisonale und hochfrequente Variationen der
modellierten ozeanischen Bodendruckfelder und deren Einflufl auf das globale Schwerefeld in
Termen von Stokes-Koeffizienten sowie GeoidhShenédnderungen. Besondere Betonung erhal-
ten jahrliche, halbjdhrliche und dritteljahrliche Geoidvariationen sowie willkiirlich herausge-
griffene Differenzen aufeinanderfolgender Tage. Es wird angenommen, dafy die Reaktion des
Ozeans auf den Luftdruck genau die eines invertierten Barometers ist. D.h., in Gln. (70) wird
die Luftdruckkomponente gleich 0 gesetzt (p, = 0) (Lambeck, 1988, p.114).

4.3.1. Satellitenmissionen zur Schwerefeldbestimmung

Der aktive Satellit CHAMP und die Missionen in Vorbereitung GRACE und GOCE re-
gistrieren kurz- und langfristige Schwerevariationen von verschiedenen Ursachen in, auf und
iiber der Erde. Neben Grundwasser- und atmosphérischen Massenvariationen ist ozeanische
Massenumverteilung eine der wichtigsten Quellen fiir Schwerevariationen. Auf Grund der
Missionsprofile ist jede der drei Missionen in verschiedener Weise sensitiv fiir diese Signale.
Der erste dieser Satelliten, CHAMP (Reigber et al., 2000), wurde am 15. Juli 2000 er-
folgreich in eine polnahe Bahn gestartet. CHAMP trigt neben Magnetfeldmeflinstrumenten
einen GPS-Empfianger und ein Akzelerometer zur Schwerefeldbestimmung. Das ununter-
brochene GPS-Tracking des Satelliten zusammen mit der Messung nichtgravitativer Kréfte
durch das Akzelerometer ermoglichen eine Verbesserung des Schwerefeldes um eine Grofien-
ordnung in der Genauigkeit bei langen Wellenldngen im Vergleich zur heutigen Kenntnis.
Da die Missionsdauer 5 Jahre betragen soll, wird erwartet, dafl Schwerefeldvariationen mit
langer Wellenlénge durch CHAMP nachweisbar werden.

Die GRACE-Mission (Tapley & Reigber, 2000) besteht aus zwei Satelliten, die Ende
2001 gestartet werden sollen. Zusétzlich zu den GPS- und Akzelerometermessungen werden
hochgenaue Mikrowellenabstandsmessungen (Mikrometergenauigkeit) und deren Verinde-
rung zwischen beiden Satelliten bestimmt. Simulationsstudien zeigen, dafl man eine Verbes-
serung des Schwerefeldes von 1 bis 2 Gréflenordnungen und eine Erhohung der rdumlichen
Auflésung im Vergleich zu CHAMP erwarten kann. Um Verdnderungen im Schwerefeld zu er-
fassen, wird geplant, monatliche Losungen wihrend der geplanten Lebensdauer von 5 Jahren
zu berechnen. Durch Analyse der Reihe von monatlichen Modellen werden neue Einsichten
in den globalen Wasserkreislauf moglich werden.
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Ende 2004 soll die Gradiometrie-Mission GOCE (ESA, 1999; Rummel et al., 2000) der
ESA gestartet werden. Dieser Satellit wird direkt den Gravitationstensor im Weltraum mes-
sen, woraus dann mit hoher Auflésung das statische Schwerefeld der Erde ermittelt werden
kann. Fiir GOCE sind zwei Meflintervalle von jeweils 6 Monaten vorgesehen, die durch 5
Monate Unterbrechung getrennt sind. Kurz- und langperiodische Schwerevariationen miissen
von den Gradiometerdaten vor der Berechnung des endgiiltigen Schwerefeldes entfernt wer-
den, um das wirkliche statische Feld zu erfassen.

Alle drei Satellitenmissionen haben starken Bezug zu Signalen der Variationen im Schwe-
refeld. Wie oben erwéhnt, werden CHAMP und GRACE Zeitreihen von monatlichen (oder
langeren) Schwerefeldlgsungen ergeben. Die Verdnderungen in diesen Losungen stellen den
integrierten Effekt aller Massenvariationen in, auf und iiber der Erde dar. Wenn die in-
tegrierten Effekte in ihre Hauptquellen aufgespalten werden kénnen, kann man ozeanische,
hydrologische und Eismassenmodelle verifizieren und verbessern. Andererseits benétigen alle
drei Missionen atmosphérische und ozeanische Modelle, um kurzperiodische Schwerevaria-
tionen mit Zeitskalen unter einem Monat zu entfernen. Letztere wiirden sich wegen der
raumzeitlichen Abtastung auf die monatlichen Losungen auswirken. Daher geht die Qualitit
der atmosphérischen und ozeanischen Modelle direkt in die Qualitit der endgiiltigen Schwe-
refeldmodelle ein. Dies zeigt den Bezug der Schwerefeldbestimmung mit den neuen Satelli-
tenmethoden und der Ozeanmodellierung. Als eines der moglichen Modelle zum De-aliasing
von kurzperiodischen Schwerevariationen kann das Hamburg OMCT benutzt werden. Dieses
wird im folgenden Abschnitt beschrieben.

4.3.2. Das Ozeanzirkulationsmodell OMCT

Das hier verwendete Ozeanmodell heif3t Hamburg Ocean Model for Circulation and Tides
(Thomas & Siindermann, 1998, 2000). Es wurde entwickelt durch Kopplung einer erweiterten
Fassung des klimatologischen Modells von Drijfhout et al. (1996) mit einem Ephemeriden-
Gezeitenmodell. Das Modell baut auf den nichtlinearen Erhaltungsgleichungen fiir Impuls,
der Kontinuitétsgleichung fiir ein inkompressibles Fluid und den Erhaltungsgleichungen fiir
Wirme und Salinitéit auf. Sowohl die hydrostatische als auch die Boussinesq-Approximation
werden verwendet. Prognostische Variablen sind Meeresoberflichenelevation, horizontale Ge-
schwindigkeiten, Temperatur, Salinitdt sowie Meereisdicke und -kompaktheit. Die Auflésung
des numerischen Gitters betriagt 1.875° in geographischer Linge und Breite. Es gibt 13 verti-
kale Schichten, und der Zeitschritt ist 1 Stunde. Fiir die hier beschriebenen Ergebnisse wurde
ein Modellauf nur mit Zirkulation (ohne Ozeangezeiten) benutzt.

Anfangs wurde das OMCT etwa 260 Modelljahre einschwingen gelassen. Dabei galten
zyklische Randbedingungen, d.h. klimatologische Windschubspannungen (Hellerman & Ro-
senstein, 1983), sowie Jahresmittel von Oberflichentemperaturen und Salinitéten (Levitus,
1982). Ausgehend von dieser gleichférmigen Zirkulation wurden mit 12 h Zeitauflosung atmo-
sphérische Echtzeitantriebsfelder aus ECHAM3-Simulationen (Roeckner et al., 1992) ange-
wendet. Diese Antriebsfelder bestehen aus Windschubspannungskomponenten, Oberflichen-
temperaturen und Frischwasserfliissen. Um eine unrealistische Massendrift zu vermeiden,
wurde die Salinitéit mit einer Zeitskala von 38 d zur jahrlichen mittleren Meeresoberflichen-
salinitit restauriert. Bisher wurde keine Greatbatch (1994)-Korrektur (siehe oben) an die
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OMCT-Berechnungen angebracht.

4.3.3. Sphéirische harmonische Analyse und Ergebnisse

Der ozeanische Bodendruck wirkt wie eine Massenbelegung ¢ = py/g (sieche Gln. (44)) in der
Einheit [kg/m?]; ¢ = 9.806m/s? ist die Schwerebeschleunigung. Nach Gegout & Cazenave
(1993) sowie Dong et al. (1996) kann man die Stokes-Koeffizienten als Oberflichenintegral
iiber die Kugel erhalten:

B 1 k_l 2
0Chm = 2n++’1L : GM q(A, ) cos(mA) Py (sin ) dS (71)
wobei @ = Aquatorradius der Erde, M = Gesamtmasse der Erde, n = Legendregrad,
k! = Auflast-Love-zahl vom Grad n, P,,, = normierte Legendrefunktionen. Eine analo-

ge Gleichung gilt fiir 6.5,,,. Darin kommt sin(mM\) statt cos(mX) vor.

Mittels eines Unterprogramms vom GFZ Potsdam wurden die Koeffizienten 6C,y,, 6.Snm
wahrend der OMCT-Simulationen berechnet. Dieses Unterprogramm integriert Blockmit-
telwerte iiber die Kugel. Uber den Kontinenten wurde p, = 0 gesetzt. Zahlenwerte der
Auflast-Love-zahlen k], konnten Dong et al. (1996) (n = 2 bis n = 9) sowie Farrell (1972)
(n = 10 bis n = 50) entnommen werden. Die Kugelflichenfunktionen Y, sind vollstindig
normiert nach Heiskanen & Moritz (1993).

4.3.3.1. Jahreszeitliche Schwerefeldvariationen

Fiir einige der niedrigsten Stokes-Koeffizienten wurde ein trigonometrischer Fit nach der
Methode der kleinsten Quadrate an zwei Modelljahren (1978 und 1979) gerechnet. Dies
ergab jahrliche und halbjihrliche Amplituden. Der Ansatz enthielt auch eine Konstante und
einen linearen Trend, der aus Modellierungsgriinden vorkommt.

Ergebnisse werden in Tab. 17 fiir Echtzeitantrieb und Tab. 18 fiir klimatologischen An-
trieb angegeben. Typische Gréfenordnungen fiir Echtzeitantrieb sind 3 - 107! in der jihi-
lichen Amplitude und 1.5+ 10! in der halbjihrlichen Amplitude. Die Amplituden bei kli-
matologischem Antrieb sind deutlich kleiner als bei Echtzeitantrieb. Dies ist zu erwarten,
denn klimatologische Antriebsfelder sind ’geglittet’ im Vergleich zu Echtzeitantriebsfeldern
und konnen daher nicht so viel Variation zeigen. Die Phasenwinkel ¢ der Ergebnisse fiir
klimatologischen bzw. Echtzeitantrieb haben keinen klaren Zusammenhang.

Abb. 19 zeigt als Beispiel den Koeffizienten 6C5(t) fiir zwei Modelljahre mit Echtzeitan-
trieb und die entsprechende Kurve fiir klimatologischen Antrieb. Man erkennt jahrliche und
halbjiahrliche Komponenten sowie einen kleinen numerischen linearen Trend.

4.3.3.2. Hochfrequente Variationen

Um hochfrequente zeitliche Variationen in den Stokes-Koeffizienten und dem Geoid zu unter-
suchen, wurden tégliche Differenzen von Stokes-Koeffizienten fiir willkiirlich herausgegriffene
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Tage eines Modelljahres (1994) berechnet. Mit diesen Differenzen wurde ein Gradvarianz-
spektrum gebildet und mit dem erwarteten Fehlerspektrum der Missionen CHAMP und
GRACE verglichen.

Nach Abb. 20 liegt das Signal der tédglichen Schwerevariationen bis Grad 8 bei CHAMP
und bis Grad 34 bei GRACE iiber dem Fehlerspektrum. Der Ozean zeigt also nicht nur
jahreszeitliche, sondern auch kréftige hochfrequente Schwerefeldsignale. Diese hochfrequente
Variabilitdt bedeutet auf der anderen Seite, dafl diese Schwerefeldvariationen vom gemes-
senen Signal entfernt werden miissen, um ein monatliches oder mittleres Schwerefeldmodell
abzuleiten (Hughes et al., 2000). Zur Visualisierung und Analyse der téglichen Schwerefeld-
variationen wurden die Stokes-Koeffizienten nach Gln. (72) in Geoidhéhen umgewandelt
(Torge, 1980):

50 n
AN(N p) =a Z Z (6Cm cOSMA + §S, SinMA) P,y (sin ) (72)
n=2m=0

Fiir jede 6-stiindige Koeffizientenmenge iiber das ganze Jahr 1994 wurden GeoidhGhen
beziiglich eines mittleren Geoids berechnet, visualisiert und zu einer Animation kombiniert.
Diese Animation zeigt deutlich den jihrlichen Zyklus und iiberlagerte hochfrequente Varia-
tionen. Die Geoidh6hen schwanken typischerweise im Bereich -5 mm ... +5 mm. Im Gegen-
satz zum jahreszeitlichen Signal sind kurzperiodische Anomalien auf Grund der Zirkulation
nicht von einer definierten Frequenz angetrieben (mit Ausnahme des téglichen Zyklus). Da-
her konnen diese Anomalien nicht mit einem verursachenden periodischen physikalischen
Prozess in Beziehung gebracht werden. Die Momentaufnahmen von Abb. 21 verdeutlichen
die zeitabhéingige Entwicklung der simulierten Geoidhohen iiber einen Zeitraum von drei
Wochen.

Abgesehen von Storungen im Mittelmeer und in der Beringsee auf Grund der groben
horizontalen Auflésung sind die Amplituden der Geoidhéhenanomalien am kriftigsten nahe
westlichen Randstromen und im EinfluBgebiet des Antarktischen Zirkumpolarstroms. Letzte-
res kann als Beziehung zwischen Geoidh6henanomalien und Variationen der windgetriebenen
Zirkulation interpretiert werden. Denn Anderungen der Windschubspannungskomponenten
verursachen Variationen des geostrophen Meeresspiegels und auch Instabilititen des Ge-
schwindigkeitsfelds. Jedoch mufl die angenommene Korrelation erst quantitativ bestitigt
werden.

4.3.4. Die Bedeutung der Ergebnisse fiir die Untersuchung der ozeanischen Dy-
namik mittels Schwerefeldvariationen

Mit Ozeanbodendruckfeldern, die Ergebnisse des Hamburg OMCT baroklinen Ozeanmodells
sind, wurden Zeitreihen von Stokes-Koeffizienten fiir verschiedene zeitliche und raumliche
Auflésung berechnet. Aus der Analyse dieser Zeitreihen wurden folgende Erkenntnisse ge-
wonnen:

e Die jiahrlichen und halbjiahrlichen Amplituden von Stokes-Koeffizienten niedrigen Gra-
des sind von der GréBenordnung 3 - 107! (jéhrlich) und 1.5 - 10~ (halbjihrlich) bei
Echtzeitantrieb.
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e Wird klimatologischer Antrieb verwendet, dann betragen diese Amplituden 1.5- 10!
(jahrlich) und 1-10~!! (halbjihrlich).

e Ein Gradvarianzspektrum der téglichen Differenzen zeigt eine ausgeprigte Hochfre-
quenzvariabilitit des ozeanischen Beitrages zu Schwereinderungen. Diese werden mit
CHAMP nachweisbar und mit den Missionen in Vorbereitung GRACE und GOCE.
Fiir alle diese Missionen miissen die kurzperiodischen Variationen vor der endgiiltigen
Analyse entfernt werden, damit man wirklich ein mittleres Feld fiir das betrachtete
Zeitintervall (z.B. einen Monat) erhilt. Eine der Optionen, die gegenwértig untersucht
werden, ist es, das Modell OMCT operationell fiir diesen Zweck zu rechnen.

e Die entsprechenden ozeanischen Geoidhchenéinderungen liegen in dem Intervall -5 mm
... +5 mm, wie man Karten der Geoidhéhe entnimmt. Es wird deutlich, daf es sogar
in ozeanographisch ruhigen Gebieten kleine Geoiddnderungen gibt, die durch Massen-
variationen in entfernteren Gebieten verursacht sind. Allgemein erkennt man die be-
kannten ozeanographischen Gebilde wie westliche Randstréome und den Antarktischen
Zirkumpolarstrom.

Wenn CHAMP- und speziell GRACE-Daten erhiltlich sind, sollte die Frage der ozeanbe-
dingten Schwerefeldvariationen weiter untersucht werden. Die Daten und Modellergebnisse
sind miteinander zu vergleichen, um ein gemeinsames Genauigkeitsniveau in allen Bearbei-
tungsschritten zu erreichen.
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Tabelle 17: Vollstindig normierte Stokes-Koeffizienten C,,,, S, durch ozeanischen Bo-
dendruck (Ergebnisse des OMCT-Modells; Echtzeitantrieb); Jahrlicher und halbjéhrlicher
trigonometrischer Fit an zwei Modelljahre (1978 und 1979). Amplituden A in [107"], Pha-
senwinkel ¢ in Grad. Konvention fiir ¢: A - cos(wt — @)

Jahrl. Halbj.

Koeft. | A p| A %
C00 3.90 | 56 | 1.64 | 26
C10 6.01 | 256 | 3.11 | 296
C11 5.32 | 353 | 2.60 | 212
C20 4.54 6041|121
C21 3.72 | 223 | 1.41 | 152
C22 0.53 | 38| 0.69 | 317
C30 0.84 | 84 |0.28 | 37
C31 0.23 | 159 | 0.40 4
C32 2.26 | 224 | 0.46 | 139
C33 0.80 | 309 | 0.31 | 265
C40 1.33 | 26| 1.40| 37
C50 3.02 | 25|0.10 | 152
C52 0.42 | 304 | 0.47 | 49
C55 0.36 | 163 | 0.17 | 97
C60 0.36 | 232 | 0.33 | 223
S11 4.24 | 250 | 1.68 | 110
521 1.80 | 226 | 0.82 | 212
522 3.68 | 216 | 0.50 | 221
531 0.33 | 118 | 0.13 | 166
532 1.68 | 261 | 0.59 | 187
533 1.52 | 224 | 0.52 | 198
552 0.30 | 107 | 0.18 | 39
555 0.49 | 250 | 0.18 | 179
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Tabelle 18: Vollstindig normierte Stokes-Koeffizienten Cm, Spm durch ozeanischen Boden-
druck (Ergebnisse des OMCT-Modells; klimatologischer Antrieb); Jahrlicher und halbjéhr-
licher trigonometrischer Fit; Amplituden A in [10~!], Phasenwinkel ¢ in Grad. Konvention
fiir p: A - cos(wt — )

Jahrl. Halbj.

Koeff. A 0| A "
C00 10.53 | 277 | 1.20 | 127
C10 1.59 | 78| 1.93 2
C11 1.27 | 90| 0.73 | 251
C20 2.07 | 346 | 1.23 | 341
C21 2.17 | 222 ] 0.29 | 353
C22 2.19 30 | 0.14 19
C30 1.50 | 185 | 1.13 | 86
C33 1.41 | 351 | 0.034 | 332
C40 1.34 | 139 | 0.85 2
C50 1.40 | 22| 0.30 | 28
C52 0.04 | 13| 0.33 | 342
C55 0.71 | 186 | 0.13 | 44
C60 0.21 9] 0.15 | 63
S11 1.83 | 213 | 0.61 | 260
S21 0.96 | 308 | 0.13 | 245
S22 2.34 | 215 | 0.20 | 236
S33 0.31 | 332 | 0.31 7
S52 0.20 | 69| 0.25 | 314
S55 0.18 | 326 | 0.12 | 313
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Abbildung 19: Der ozeanische Stokes-Koeffizient 6C5, als Funktion der Zeit fiir zwei Modell-
jahre. Gepunktete Kurve mit Symbolen: Echtzeitantrieb; durchgehende Kurve: klimatologi-
scher Antrieb. Von beiden Kurven wurde eine Konstante subtrahiert.
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Abbildung 20: Gradvarianzspektrum ozeanischer téglicher Differenzen ausgedriickt als
Geoidhohe (Modelljahr 1994)
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Abbildung 21: Geoidhdhenkarten in 2d-Intervallen fiir einen bestimmten Zeitabschnitt des
Jahres 1994 durch ozeanische Massenumverteilung nach dem OMCT-Modell [mm)]
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5. Kritische Betrachtung der Ergebnisse und Folgerungen fiir weitere Arbeiten

Vergleiche der Einfliisse des am besten beobachteten geophysikalischen Prozesses, der at-
mosphérischen Dynamik, auf die Erdrotation mit den beobachteten Erdrotationsparameter
ergeben, dafl weitere geophysikalische Prozesse - besonders im saisonalen Bereich - wirk-
sam sind, die die Erdrotation in der gleichen Gréflenordnung beeinflussen. Mdogliche Ur-
sachen zur Erkldrung der restlichen Erregerfunktionen, die besonders Variationen der Pol-
bewegung verursachen, sind die ozeanische Dynamik und die Schwankung der kontinenta-
len Wasserspeicherung. Zur Untersuchung des Einflusses der ozeanischen Dynamik wurden
Erregerfunktionen der Erdrotationsparameter aus Altimetermessungen und Ozeanmodellen
abgeleitet. Die auf Grund von Altimetermessungen berechneten Erregerfunktionen werden
erheblich vom stochastischen Anteil der ozeanischen Dynamik beeinflufit, der etwa der Stan-
dardabweichung eines Kompartimenthéhenwertes von 10 cm entspricht. Zur Ableitung der
deterministischen Anteile der Erregerfunktion ist eine hinreichend lange Zeitreihe notwendig.
Daher konnten die Jahresperioden der Erregerfunktion nur aus der siebenjahrigen TOPEX-
POSEIDON Datenreihe abgeleitet werden. Von den verschiedenen Realisierungen der ozea-
nischen Erregerfunktion sind nur die aus den TOPEX-POSEIDON Altimeterdaten und die
aus den Ozeanmodellen OMCT (1999) und Ponte et al. (1998) abgeleiteten miteinander
vergleichbar (Tabelle3 und 6). Obwohl diese Resultate etwa gleich grofie Auslenkungen der
polaren Haupttriagheitsachse erzeugen, miissen die zu Berechnung verwendeten Variatio-
nen der Massenverteilung recht unterschiedlich sein, da erhebliche Differenzen beziiglich der
Richtung der Auslenkung und der Phasenwinkel vorliegen, die noch zu kléren sind.

Die aus verschiedenen Bodenfeuchtigkeitsmodellen abgeleiteten Erregerfunktionen der
kontinentalen Wasserspeicherung zeigen mit Ausnahme der Reanalyse NCPE und den Da-
ten von Chao & O’Connor (1987, 1988) eine befriedigende Ubereinstimmung. Allerdings
hat die kombinierte Erregerfunktion des Ozeanmodells von Ponte et al. (1998) und den
Daten von Chao & O’Connor (1987, 1988) die geringste Differenz gegeniiber der um den
atmosphérischen Anteil verminderten totalen Erregerfunktion der Polbewegung, was auf die
Qualitdt beider Schétzungen hinweist. Der Versuch einer inversen Schéitzung der kontinen-
talen Wasserspeicherung mit Hilfe der globalen Meeresspiegelschwankung liefert hinsichtlich
der Amplituden vergleichbare Ergebnisse mit den direkten Schétzungen, was nicht fiir die
Phasen zutrifft.

Sowohl der Einflul der ozeanischen Dynamik wie auch der kontinentalen Wasser-
speicherung auf die Polbewegung ist nach vorstehenden Ergebnissen nicht vollstindig ge-
klart, wie die Differenzen der verschiedenen Berechnungen zeigen. Ein Schwachpunkt der
Bestimmung der ozeanischen Erregerfunktion ist die Korrektur wegen der thermisch beding-
ten sterischen Meeresspiegelschwankung. Im Abschnitt 4.1.2. wird dargestellt, wie aus zeitlich
variablen Schwerefeldkoeffizienten der nur durch Massenbewegungen verursachte ozeanische
Anteil separiert werden kann. Dieses Verfahren ermdglicht die von sterischen Einfliissen be-
freite Meeresspiegelschwankung zu modellieren und die Korrekturmethode des sterischen
Einflusses zu kontrollieren.

Der saisonale Anteil der kontinentalen Wasserspeicherung wird durch die unsichere
Kenntnis der Parameter der Wasserhaushaltsgleichung und durch Fehler der Extrapolati-
on der einzelnen Meflwerte auf die zur Berechnung der Erregerfunktion verwendeten Kom-
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partimente beeinflufit. Auch hier bieten Schwerefeldbestimmungen mit modernen Satelli-
tenmethoden eine Losung an. In 4.1.3. wird angegeben, wie man durch Separierung des
kontinentalen Anteils der saisonalen Schwerefeldvariation Variation der Wasserspeicherung
bestimmen kann. Die so erhaltene Wasserspeicherung kann zur Berechnung der zugehorigen
Erregerfunktion verwendet werden. Sie enthilt dann neben der Bodenfeuchtigkeitsvariati-
on die Einfliisse der Schneebedeckung, der Ablation und Akkretion der Gletscher und die
Wasserstandsschwankung in natiirlichen und kiinstlichen Wasserreservoiren.

Als mogliche Ursachen der dekadischen Fluktuation der Erdrotationsparameter, deren
Perioden zum Teil mit Klimaperioden identisch sind, wurde die atmosphérische- und die
Kerndynamik untersucht. Wesentliche Einfliisse der Atmosphére konnten fiir die 11 und 22-
jahrigen Perioden nachgewiesen werden. Die Kerndynamik liefert, sei es durch magnetische
Kern-Mantel-Kopplung oder die Innenkernbewegung, im untersuchten Zeitraum (1900-1990)
praktisch zu allen dekadischen Perioden Beitrige. Wihrend die dekadischen Fluktuationen
der Tagesldnge durch die magnetische Kern-Mantel-Kopplung erklédrt werden kénnen, ver-
sagt dieses Modell fiir die Interpretation der dekadischen Fluktuationen der Polbewegung. In
Jochmann (1998) wurde ein von Smylie et al. (1984) vorgeschlagenes Modell der Innenkern-
bewegung verwendet, das wegen der angenommenen groflen Winkeldifferenz zwischen der
Figurenachse des Innenkerns und der Rotationsachse der Erde umstritten ist. Eine Voraus-
setzung die wegen der angenommenen Identitéit der Bewegung der geomagnetischen Dipo-
lachse und der Figurenachse des Innenkerns notwendig war. In unseren Untersuchungen wird
gezeigt, dafl man auf diese Voraussetzung verzichten kann, wenn die dekadischen Fluktua-
tionen der Dipolachse als Indikatoren fiir die entsprechenden Bewegungen der Figurenachse
des Innenkerns angenommen werden. Ein Argument fiir diese Annahme ist der Vergleich
der Erregerfunktion der Innenkernbewegung mit der aus der Polbewegung abgeleiteten, wo-
bei besonders die theoretisch begriindeten Laufzeiten zu beachten sind (siehe Tab.12). Ein
weiteres Argument fiir die Hypothese der Innenkernbewegung wiire der Nachweis ihres Ein-
flusses auf das zeitlich variable Schwerefeld. Entsprechende Diskussionen in 3.3.3. zeigten,
daB dies moglich sein wird, wenn geniigend lange Datenreihen der Schwerefeldbestimmungen
vorliegen.
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