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Zusammenfassung

Der aktuelle Klimawandel hat einen Anstieg des Meeresspiegels zur Folge. Die Ande-
rung des Meeresspiegels hiingt von einer Reihe unterschiedlicher Faktoren ab. Das
Akkumulations- und Abschmelzverhalten der polaren Eismassen tragt zu einem
groflen Anteil dazu bei, was sich in einer Verdnderung der polaren Eismassenbilanz
ausdriickt. Etwa 90% der weltweiten Eismasse liegt in der Antarktis vor, weshalb
Anderungen der antarktischen Eismassenbilanz von groer Relevanz fiir die Progno-
se des Meeresspiegelanstiegs sind. Das Einzugsgebiet des Lambert Gletscher /Amery
Eisschelf-Systems umfasst etwa 10% der Ostantarktis und kann damit als reprisenta-
tiv fiir einen groflen Teil des antarktischen Eisschilds angesehen werden. Héhenénde-
rungen seiner Eisoberfliche lassen sich als Massendnderungen interpretieren. Bei
herkdmmlichen Massenbilanzierungen bleibt unberiicksichtig, wie sich die rdumliche
Verteilung der Massenbilanzédnderung darstellt. Mit dem in dieser Arbeit vorgestell-
ten Verfahren kann die rdumliche Verteilung der Massenbilanzédnderung bestimmt
werden.

Zur Bestimmung einer signifikanten mittleren Héhenénderung benétigt man Zeitrei-
hen aus Hohenmessungen von mindestens fiinf bis zehn Jahren. In dieser Arbeit wer-
den deshalb Radaraltimeterdaten von ERS-1 und ERS-2 aus dem Zeitraum 1992-
2002 verwendet. Die Hohe der Eisoberfliche kann mit Hilfe der Radaraltimetrie in
kurzer Zeit und iiber sehr grofle Gebiete hinweg gemessen werden. Bei der Radar-
altimetrie sind zur hochgenauen Bestimmung der Hohe eine Reihe von geophysi-
kalischen, atmosphérischen oder instrumentellen Hohenkorrekturen erforderlich, die
allerdings selbst gewisse Ungenauigkeiten aufweisen. Auflerdem koénnen verschiedene
Faktoren, die sich auf die Messgenauigkeit auswirken, nicht in der Hohenkorrektur
erfasst werden. Dies limitiert die Verwendbarkeit der mit diesem Messverfahren ge-
wonnenen Daten.

Die Hohenénderung innerhalb des Untersuchungsgebiets Lambert-Gletscher /Amery
Eisschelf (Ostantarktis) wird mit einer zeitlichen Auflésung von 35 Tagen anhand
von digitalen Hohenmodellen mit 3 km Gitterauflosung bestimmt. Diese Hohenmo-
delle werden iiber ein spezielles geostatistisches Interpolationsverfahren (stratifizier-
tes Kriging) aus den Radaraltimeterdaten erstellt. Das Untersuchungsgebiet besteht
aus mehreren morphologisch einheitlichen Regionen, die sich in ihrer rdumlichen
Struktur teilweise deutlich voneinander unterscheiden und die durch Abbruchkan-
ten oder steile Abhénge (Diskontinuitéiten) voneinander abgegrenzt werden kénnen.
Die meisten Interpolationsverfahren sind ungeeignet, derartige Gelandestrukturen
korrekt in digitalen Hohenmodellen wiederzugeben. Die Diskontinuitéiten werden bei

1Y



der Interpolation durch das stratifizierte Kriging beriicksichtigt. Hierbei wird die Be-
rechnung des rdumlichen Zusammenhangs (Variographie) und die Interpolation fiir
jede Region separat durchgefiihrt. Anschliefend werden benachbarte Regionen mit-
einander verbunden. Die Aufteilung in Regionen erfolgt anhand der rdumlichen Ver-
teilung von Datenliicken sowie mit Hilfe eines Split-Moving-Window Verfahrens. Um
rdumliche globale Trendeinfliisse bei der Interpolation auszuschliefen, wird mit Hil-
fe glattender bikubischer Splines eine Trendbereinigung vorgenommen. Die zeitlich
auf einander folgenden Hohenmodelle bilden zusammen eine Hohenmodell-Zeitreihe,
d.h. an jedem Gitterpunkt liegt eine Zeitreihe der interpolierten Hoéhe {iber den ge-
samten Mefizeitraum vor.

Um die GroBe des Interpolationsfehlers zu quantifizieren, wird zum einen eine Kreuz-
validierung vorgenommen. Das stratifizierte Kriging erzeugt hierbei im Vergleich zu
einem Ordinary Kriging geringere Schétzfehler und bestétigt sich daher als das ge-
eignetere Interpolationsverfahren. Zum anderen wird der Schétzfehler an den Gitter-
punkten des Hohenmodells iiber das Noiselevel geschiitzt. Uber diesen Schiitzfehler
148t sich die Schwankungsbreite der potentiellen Hohendnderung abschétzen. An
jedem Gitterpunkt wird der lineare Trend der Hohendnderung iiber den Mefzeit-
raum bestimmt und auf Signifikanz gepriift. Im Vergleich der linearen Trends mit
der Schwankungsbreite der potentiellen Hohendnderung l&8t sich die Plausibilitét
dieses Trends einschétzen. In den Inlandeis-Regionen gibt es dagegen weniger ho-
mogene Gebiete mit plausiblen signifikanten Hohendnderungen sondern es zeigt sich
vielmehr ein sehr heterogenes Bild von eng benachbarten Gebieten mit positiven
und negativen Hohendnderungen. Insgesamt iiberwiegen zwar Gebiete mit positiver
Hohenédnderung, allerdings machen die signifikanten Hohendnderungen im gesamten
Gebiet nur einen geringen Teil aus. Unter Beriicksichtigung des Schétzfehlers ergibt
sich, dass nur sehr wenige der signifikanten Trends auch als plausibel betrachtet
werden konnen. Dies ist vor allem darauf zuriickzufithren, dass die Hohendnderun-
gen innerhalb des Mefizeitraums zu gering sind als dafl sie bei der noch zu geringen
Hohengenauigkeit der konventionellen Radaraltimeterie iiber Eis detektiert werden
konnten. Daher sind genauere Messmethoden und léngere Datenreihen erforderlich.



Summary

Sea level rise due to climate change is sufficiently well established. Sea level change
is affected by a variety of different factors. One of the main factors is the change
of the accumulation and melt rate on polar ice sheets which varies the polar ice
mass balance. About 90% of the polar ice masses reside in Antarctica which makes
the Antarctic mass balance highly relevant for predictions of sea level rise. The
area of interest in this thesis is the Lamber Glacier/Amery Ice Shelf system. Its
catchment area encloses about 10% of East Antarctica. Therefore it is representative
for a significant part of the Antarctic ice sheet. Elevation changes of the ice surface
indicate ice mass balance changes. Conventional mass balance studies do not account
for the spatial behaviour of these changes. With the methods presented in this thesis
it is possible to show the spatial distribution of mass balance changes.

The elevation of the ice surface can be measured over wide areas in short time periods
using satellite radar altimetry. To determine significant elevation changes time series
of about five to ten years are necessary. In this thesis radar altimeter data of ERS-1
and ERS-2 over a time period from 1992 to 2002 are used. To get accurate elevation
measurements geophysical, atmospherical, and instrumental height corrections are
applied. These corrections still comprise inaccuracies and diverse factors that affect
measurement quality can not be corrected for. This limits the applicability of these
data.

The change of elevation within the Lambert-Gletscher/Amery Eisschelf (East Ant-
arctica) is calculated with 35 day time resolution for digital elevation models with
3 km grid spacing. These elevation models are calculated by a special interpolation
technique (stratified kriging) based on the radar altimeter data. The area of inte-
rest consists of several morphological homogenious regions that are divided by steep
slopes or ridges (discontinuities). In contrast to other interpolation techniques these
discontinuities can be accounted for by stratified kriging. Using this method calcu-
lation of the spatial correlation (variography) and interpolation are accomplished
separately within each region. Neighbouring regions are connected afterwards. The
delineation of units is accomplished by the analysis of gaps between data as well as
by a split moving window algorithm. To diminish the influence of a global spatial
trend during interpolation bicubic smoothing splines are used for detrending. All
elevation models together describe an elevation time series at each grid node.

To evaluate the interpolation error a cross validation technique is used. Stratified
kriging has smaller cross validation errors than ordinary kriging and thus it is the
more effective interpolation method. Furthermore the interpolation error at the grid
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nodes is estimated by the noise level. Using this estimation the maximum expected
elevation change due to interpolation error can be calculated and compared with
the linear trend of the elevation change. The linear trend at each grid node is test-
ed for significance. Significant positive trends of elevation change over wide areas
can at most be recognized at the central and eastern Amery Ice Shelf. All other
regions show a heterogeneous pattern of more ore less significant elevation changes.
Areas with positive elevation change prevail but considering the interpolation error
significant elevation changes play only a marginal role. This is due to the fact that
elevation changes are too small within the period monitored and that data quali-
ty of conventional radar altimetry over ice is scarce. More advanced measurement
techniques and longer time series are highly desirable.
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1 Einfiihrung

1 Einfiihrung

Dass derzeit ein globaler Klimawandel stattfindet, wird heute kaum noch bestritten.
Dieser Klimawandel manifestiert sich in einem prognostizierten Meeresspiegelanstieg
von etwa 50 cm innerhalb diesen Jahrhunderts (INTERGOVERNMENTAL PANEL ON
CLIMATE CHANGE, 2001). Diese Prognose ist allerdings noch recht ungenau. Ne-
ben anderen Faktoren sind es vor allem steigende Abschmelzraten des polaren Eises
die zum Meeresspiegelanstieg beitragen. Gleichzeitig fithrt eine temperaturbedingte
Verstarkung der Verdunstung zu einem erhohten Wasserdampfgehalt innerhalb der
Atmosphére und damit zu mehr Niederschlag und einer starkeren Akkumulation
von Schnee in den Polarregionen. Da sich hierbei Vorgénge mit sehr unterschiedli-
chen rdumlichen und zeitlichen Ausdehnungen und Verteilungen iiberlagern, ist eine
genaue Berechnung der polaren Massenbilanz sehr schwierig. Eine Prézisierung der
Massenbilanzierung hilft, die Genauigkeit der Prognose fiir den Meeresspiegelanstieg
zu erhdhen. Dabei ist auch die rdumliche Verteilung der polaren Massenbilanz von
Bedeutung, da bei einer globalen Betrachtung lokale Besonderheiten oft auler acht
gelassen werden.

Meist wird die Massenbilanz fiir das gesamte Einzugsgebiet eines Gletschers oder
eines ganzen Eisschildes ermittelt, indem alle positiven und negativen Bilanzanteile
miteinander verrechnet werden. Dies ist bei der Gréfle und Unzugénglichkeit polarer
Eismassen nur sehr ungenau moglich. Dabei bleibt auch unklar, ob sich die Mas-
senbilanzénderung rdumlich im gesamten Einzugsgebiet gleichférmig verhalt oder
ob es einzelne Zentren mit positiven, negativen oder gleichbleibenden Trends der
Massenbilanzénderung gibt. Ein Indikator fiir lokale Massenbilanzdnderungen ist
die Hohendnderung der Eisoberfliche. Bei sinkender Hohe {iberwiegt an dieser Stel-
le der Eisverlust gegeniiber dem Eiszuwachs, die lokale Massenbilanz ist in diesem
Fall negativ. Die lokale Hohenédnderung kann anhand einer Hohenmodell-Zeitreihe
an den Gitterpunkten dieser Hohenmodelle beobachtet werden. Dariiber hinaus ist
so auch eine Betrachtung der rdumlichen Verteilung der Hohendnderung moglich.

Die Hohe der Eisoberfliche kann mit Hilfe der satellitengestiitzten Radaraltimetrie
in kurzer Zeit und iiber sehr grofle Gebiete hinweg gemessen werden. Da die jéhr-
lichen Hohenédnderungen nur wenige Zentimeter umfassen und die Messgenauigkeit
der Radaraltimetrie iiber Eis begrenzt ist, benotigt man langjéhrige Zeitreihen, um
signifikante Hohenénderungen nachweisen zu kénnen. Das Untersuchungsgebiet die-
ser Arbeit ist das Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System in der Ostantarktis,
welches das grofite Eisstrom-System der Erde darstellt. Die Hohendnderungen in
diesem System werden anhand einer zehnjahrigen Messreihe (1992-2002) von Ra-



1 Einfithrung

daraltimeterdaten der EUROPEAN REMOTE-SENSING Satelliten ERS-1 und ERS-2
beobachtet. Um die erforderlichen Genauigkeiten zu erzielen, sind eine Reihe von
Hohenkorrekturen notwendig, die geophysikalische, atmosphérische und instrumen-
telle Fehlereinfliisse minimieren. Daneben treten immer wieder systematische und
zufillige Fehlmessungen und Datenliicken auf, die in Form einer Plausibilitédts- und
Ausreileranalyse untersucht werden.

Um aus den Radaraltimeterdaten digitale Hohenmodelle zu erstellen, miissen die
Gitterpunkte der Hohenmodelle iiber ein rdumliches Interpolationsverfahren ge-
schétzt werden. Das Untersuchungsgebiet zeichnet sich jedoch durch geomorpho-
logisch unterschiedliche Regionen aus, die teilweise kontinuierlich ineinander {iber-
gehen. Einige sind jedoch auch durch Diskontinuitaten, d. h. Eisabbruchkanten oder
sehr steile Abhénge, mehr oder weniger scharf voneinander abgegrenzt. Herkomm-
liche Interpolationsverfahren gehen jedoch von kontinuierlichen Voraussetzungen
aus, was an diesen Stellen zu Schwierigkeiten bei der Interpolation fithrt. Deshalb
wird hier ein stratifiziertes Krigingverfahren eingesetzt, das diese Diskontinuitdten
beriicksichtigt. Hierzu wird das Untersuchungsgebiet zunéchst in Regionen aufge-
teilt. Dabei gibt zum einen die rdumliche Verteilung von Datenliicken Aufschluss
iiber die Lage von Diskontinuitéiten, zum anderen wird ein Split-Moving-Window
Verfahren eingesetzt. Um den Einfluss des Reliefs auf die Interpolation innerhalb der
Regionen zu minimieren, werden die Messdaten zuvor iiber ein Gelindemodell aus
glattenden bikubischen Splines trendbereinigt. Der rdumliche Zusammenhang inner-
halb der einzelnen Regionen wird mittels experimenteller Variogramme beschrieben.
An diese werden dann mit Hilfe eines halbautomatischen Verfahrens genestete Va-
riogrammodelle angepasst, wobei Anisotropien beriicksichtigt werden.

Um die rdumliche und zeitliche Entwicklung der Hohendnderung zu untersuchen,
werden auf der Basis dieser Variogrammodelle mittels des stratifizierten Krigings
iiber 35-tagige Zeitabschnitte Hohenmodelle mit 3 km Gitterauflosung erstellt. An-
hand dieser Hohenmodell-Zeitreihe wird fiir jeden Gitterpunkt untersucht, in wie
weit sich signifikante Anderungen der Eishche iiber den MeBzeitraum nachweisen
lassen und wie sich diese Hohenénderungen rdumlich verhalten. Um die Interpola-
tionsgenauigkeit des stratifizierten Krigings einzuschétzen, werden die Schétzfehler
iiber eine Kreuzvalidierung berechnet und mit denen eines Ordinary Krigings ver-
glichen. Da mit der Kreuzvalidierung lediglich die Interpolationsgenauigkeit an den
Messpunkten berechnet werden kann, erfolgt zudem die Bestimmung des Schétz-
fehlers an den Gitterpunkten anhand der Noiselevels. Uber diese ldft sich fiir jede
Zeitreihe in den einzelnen Gitterpunkten eine potentielle Schwankungsbreite der
Hohendnderung festlegen und mit dem signifikanten linearen Trend der Hohenénde-
rung vergleichen. Betrachtet wird die rdumliche Verteilung derjenigen Gitterpunkte,
die einen signifikanten Trend aufweisen und die jenseits der Plausibilitédtsgrenzen der
potentiellen Schwankungsbreite liegen. Damit 148t sich die rdumliche Verteilung si-
gnifikanter und plausibler Hohendnderungen innerhalb des Mefizeitraums darstellen.
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2 Meeresspiegelanderung und Massenbilanzierung

2.1 Meeresspiegelanderung

2.1.1 Entwicklung der Meeresspiegelinderung

Eine der gravierendsten Folgen der Klima&nderung ist die Erhohung des Meeres-
spiegels. Seit der Klimax der letzten Eiszeit vor ungefihr 20.000 Jahren ist der
Meeresspiegel um 120 m angestiegen. Betrug die Anstiegsrate des Meeresspiegels
anfanglich noch 1 cm/a, ist sie im Laufe der Zeit aber immer weiter zuriick gegan-
gen. Seit 3.000 Jahren steigt der Meeresspiegel nur noch mit 0,1 bis 0,2 mm/a. Man
geht aber davon aus, dafl der Meeresspiegel noch heute auf Klimaereignisse reagiert,
die bereits mehrere Jahrtausende zuriick liegen. Allerdings ist die globale Jahres-
mitteltemperatur der bodennahen Atmosphére im 20. Jahrhundert um 0,4 bis 0,8 K
gestiegen. In dieser Zeit erhohte sich der Meeresspiegel um 1 bis 2 mm/a, was der
zehnfachen Anstiegsrate der vergangenen drei Jahrtausende entspricht. Demnach
hat auch die aktuelle Klimadnderung Auswirkungen auf den Meeresspiegelanstieg
(INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLIMATE CHANGE, 2001).

Mit Hilfe von numerischen Modellen kann die zukiinftige Entwicklung des Meeres-
spiegels prognostiziert werden. Die in INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLIMATE
CHANGE (2001) zusammengefassten Berechnungen sagen auf der Basis verschiede-
ner Szenarien fiir das Jahr 2100 einen Meeresspiegel von ungefihr 48 cm iiber dem
Stand von 1990 voraus. Dadurch wiren an den dicht besiedelten Kiisten Siidostasi-
ens mehr als 50 Millionen und an den Kiisten Afrikas, Chinas und Japans zwischen
10 und 50 Millionen Menschen von der Uberflutung ihres Lebensraums betroffen
(Abb. 2.1) (UNIVERSITY OF LEEDS - SCHOOL OF THE ENVIRONMENT, 2003). Im
Golf von Mexiko sowie an der Ostsee und am Mittelmeer wiirden zahlreiche Watt-
und Feuchtgebiete verschwinden. Selbst bei einer Stabilisierung der aktuellen Kli-
maentwicklung wiirde der Meeresspiegel noch iiber mehrere Jahrhunderte hinweg
weiter ansteigen.

Diese Prognosen sind allerdings um so unsicherer, je weiter sie in die Zukunft pro-
jiziert werden (Abb. 2.2). Die Unsicherheiten sind so grof}, dafi der vorhergesag-
te Meeresspiegel im Jahr 2100 zwischen 9 und 88 cm hoher als 1990 liegen kann
(INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLIMATE CHANGE, 2001). Diese weite Spanne
der Unsicherheit wird durch die Vielzahl von Faktoren hervorgerufen, die bei den
Berechnungen beriicksichtigt werden miissen. Viele dieser Faktoren sind derzeit nur
recht ungenau zu bestimmen und duflerst komplex miteinander verkniipft.



2 Meeresspiegelinderung und Massenbilanzierung
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Abbildung 2.1: Karte der durch einen Meeresspiegelanstieg um 45 cm bedrohten Menschen
nach Modellrechnungen des HADLEY CENTER FOR CLIMATE PREDICTION AND RESEARCH auf
der Basis des INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLIMATE CHANGE (IPCC)-Szenarios 1S92a (nach
UNIVERSITY OF LEEDS - SCHOOL OF THE ENVIRONMENT (2003)).

2.1.2 lIsostatische und eustatische Prozesse

Der Meeresspiegel wird von einer Reihe von Prozessen beeinflufit, die sich zum Teil
nur schwer quantifizieren lassen. Diese Prozesse treten entweder nur lokal oder global
auf und sind auf unterschiedlichen Zeitskalen wirksam. Der mittlere Meeresspiegel
ist abhéngig von isostatischen und eustatischen Vorgédngen. Wihrend isostatische
Prozesse meist geologischen Ursprungs sind, sind die eustatischen Prozesse stark an
die Klimaentwicklung und anthropogene Einfliisse gekoppelt. Bei den isostatischen
Prozessen ist es vor allem die Ausgleichsbewegung der Erdkruste nach Verédnderung
des Auflastdrucks. Nach dem Riickgang der Eismassen der Eiszeit hebt sich die Land-
masse relativ zum Meeresspiegel an und der lokale Meeresspiegel sinkt. Eustatische
Meeresspiegelénderungen beziehen sich auf Verdnderungen des Wasservolumens und
sind daher global wirksam. Das Wasser der Ozeane unterliegt bei einer Erhohung der
Wassertemperatur einer Volumenausdehnung, der thermalen Expansion. Sie betrug
im 20. Jahrhundert 0,3 bis 0,7 mm/a Meeresspiegeldquivalent und stellt damit den
wichtigsten Faktor beim eustatischen Meeresspiegelanstieg dar. Die Wassertempe-
raturen erhohen sich durch die Tiefenzirkulation nach und nach auch in groferen
Wassertiefen. Allerdings dauert dieser Proze8 mehrere Jahrzehnte bis Jahrhunder-
te und sorgt dafiir, dafl der aktuelle Temperaturanstieg sich auch in den néchsten
Jahrzehnten in Form eines Meeresspiegelanstiegs ausdriicken wird.
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Abbildung 2.2: Modellrechnungen des globalen Meeresspiegelanstiegs, gemittelt aus 35 verschie-
denen Atmosphére-Ozean-Zirkulationsmodellen fiir den Zeitraum 1990 bis 2100, basierend auf
sechs IPCC SPECIAL REPORT OF EMISSIONS SZENARIEN (SRES). Die Szenarien Al (mit den
Varianten A1B und A1T), A2, B1 und B2 unterscheiden sich u.a. hinsichtlich des angenommen
Bevolkerungswachstums, der gesellschaftlichen Entwicklung, der Einfithrung neuer und effizienter
Technologien sowie der Nutzung fossiler Energiequellen (nach INTERGOVERNMENTAL PANEL ON
CLIMATE CHANGE (2001)).

Das Schmelzwasser von alpinen Gletschern und Eiskappen sowie den polaren Eis-
schilden wirkt sich ebenfalls auf den Meeresspiegel aus. Ungefihr 87% des welt-
weiten StiBwasservorkommens liegen im Eis gebunden vor (JACOBS ET AL., 1992).
Das Schmelzwasser aller Eismassen zusammen wiirde bei einem totalen Abschmel-
zen den Meeresspiegel um etwa 70 m anheben. Der Anteil Gronlands an dieser
Schmelzwassermenge liegt nach MEIER (1993) bei 9%, der der Antarktis bei etwa
90% (Abb. 2.3). Somit sind Verdnderungen der Schmelzwassermengen in den Polar-
regionen und speziell in der Antarktis von grofler Relevanz fiir die Erforschung von
Meeresspiegeldnderungen. Neben diesen natiirlichen Prozessen nimmt auch die Be-
deutung anthropogener Einfliisse z. B. durch die Wasserspeicherung in Staudémmen
oder die verstiarkte Nutzung von Grundwasservorkommen immer weiter zu.

Alpine Gletscher und Eiskappen reagieren gegeniiber Temperaturverdnderungen sehr
sensibel. Im 20. Jahrhundert hat ihr Schmelzwasser den Meeresspiegel um 0,2 bis
0,4 mm/a erhoht. Durch den Klimawandel und die damit erhohte Temperatur in
den bodennahen Luftschichten kam es allerdings auch zu einer erhéhten Verdun-



2 Meeresspiegelinderung und Massenbilanzierung

Alpine Gletscher und Groénland
Eiskappen 1 % 9%
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Abbildung 2.3: Prozentuale Anteile der weltweit im Eis gebundenen Siifwassermengen (nach
MEIER (1993)).

stung und somit in den Polarregionen zur verstirkten Akkumulation von Schnee.
Der Beitrag Gronlands zum Meeresspiegelanstieg betragt im 20. Jahrhundert nur
bis zu 0,1 mm/a. In der Antarktis liegt die Durchschnittstemperatur so niedrig, dafl
so gut wie kein oberflachliches Schmelzen stattfindet. Der Meeresspiegel ist sogar
durch die erh6hte Akkumulation in der Antarktis im 20. Jahrhundert anteilig um
etwa 0,2 mm/a gesunken.

In den letzten Jahren wird auch ein verstarktes Abbrechen (Kalbung) von Eisbergen
und groflen Eisschelfteilen beobachtet. Dies hat zwar keinen Einflufl auf den Mee-
resspiegel, da sich die Eisberge bereits im hydrostatischen Gleichgewicht befinden.
Allerdings wird vermutet, daf} eine erh6hte Kalbungsrate den Gegendruck fiir das
nachflieBende Eis verringert und sich so der Eisabflufl in die Eisschelfe beschleunigen
konnte. Dies wird vor allem fiir die Westantarktis angenommen. Das Abschmelzen
des westantarktischen Eisschilds hétte einen Meeresspiegelanstieg von 6 m zur Fol-
ge. Dieser Prozef ist allerdings noch weitgehend unerforscht. Ein vollsténdiges Ver-
schwinden der Westantarktis in diesem Jahrhundert gilt jedoch als unwahrscheinlich
(INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLIMATE CHANGE, 2001).

2.2 Massenbilanzierung

2.2.1 Spezifische, lokale und totale Massenbilanz

Die Massendanderung eines Eisschildes 1a8t sich durch die Massenbilanzierung quanti-
fizieren. Wenn man von der Massenbilanz einer Eismasse spricht, mufl man verschie-
dene Arten von Massenbilanzen voneinander unterscheiden. Die spezifische Mas-
senbilanz ist die Summe aus Akkumulation (Eiszuwachs vorwiegend durch Schnee-
niederschlag) und Ablation (Eisverlust vorwiegend durch Abschmelzen) an einem



2.2 Massenbilanzierung

bestimmten Ort. Sie sagt jedoch noch nichts iiber die lokale Massenénderung aus,
da diese auch durch Massenverlagerung bei der Bewegung des Eises hervorgerufen
wird. Die Massenverlagerung verdndert sich allerdings nur iiber lange Zeitraume
(Jahrhunderte bis Jahrtausende), so dafl Variationen der spezifischen Massenbilanz
durchaus mit klimatisch bedingten Schwankungen der Akkumulation und Ablation
in Bezug gesetzt werden konnen.

Im Gegensatz zur spezifischen Massenbilanz ist die lokale Massenbilanz die Mas-
senidnderung der gesamten Eismasse an einer bestimmten Stelle. Sie héingt neben der
spezifischen Massenbilanz auch von der Eisméchtigkeit, der Bewegungsgeschwindig-
keit des Eises und der Zeit ab. Die lokale Netto-Massenbilanz ist die Hohenédnderung
an einer bestimmten Stelle unter der Annahme, dafi die Dichte der Eismasse kon-
stant bleibt. Sie wird bestimmt durch die Anderungsrate der Hohenénderung an der
Eisoberflidche, die horizontale und vertikale Bewegungsgeschwindigkeit des Eises, die
Neigung der Eisoberfliche (Gradient) und die spezifische Massenbilanz.

Die totale Massenbilanz ist die mittlere Masseninderung eines Gletschers oder Ein-
zugsgebiets. Man erhélt sie durch Integration der lokalen oder der spezifischen Mas-
senbilanz iiber das gesamte Einzugsgebiet abziiglich des Eisabflusses entlang einer
vertikalen Grenzflache. Sie basiert auf dem Eisvolumen, der jahrlichen Akkumula-
tion, dem jahrlichen Eisabflufl sowie der jahrlichen Abschmelzrate eines Einzugsge-
biets. Die mittlere totale Netto-Massenbilanz eines Gletschers oder Einzugsgebiets
iiber eine Zeitperiode kann aus der Hohenédnderung der Eisoberfléche, integriert iiber
das gesamte Gebiet, berechnet werden (BAMBER & PAYNE, 2004).

Die Massenbilanz wird meist als Schmelzwasservolumen in m?/a angegeben. Dies
kann bei einer Meeresoberfliche von 362 Millionen km? in ein Meeresspiegeliquiva-
lent, angegeben in mm/a, umgerechnet werden (INTERGOVERNMENTAL PANEL ON
CLIMATE CHANGE, 2001). Eine negative Eismassenbilanz wirkt sich dabei in einem
Anstieg des Meeresspiegels aus.

Die Genauigkeit der Massenbilanzierung wurde iiber die Jahre immer weiter verbes-
sert. Neue Techniken bei der Gewinnung von Schnee- und Eisbohrkernen, bei der
Berechnung von Eis- und Klimamodellen oder in der Mess- und Satellitentechnik wir-
ken sich positiv auf diese Genauigkeit aus. Aber selbst neueste Berechnungen z. B.
von VAUGHAN ET AL. (1999) sind noch nicht in der Lage festzustellen, ob sich aktu-
ell der Anteil der polaren Massenbilanz positiv oder negativ auf den Meeresspiegel
auswirkt. Die Ungenauigkeit liegt hier derzeit bei etwa 1 mm/a Meeresspiegeldqui-
valent, was etwa 50% des derzeitigen Meeresspiegelanstiegs entspricht (BAMBER &
PAYNE, 2004). Diese grofie Unsicherheit folgt aus der Vielzahl und Komplexitét der
einzelnen Prozesse, die in die Massenbilanzierung einflielen und an der Genauigkeit
mit der diese Prozesse bestimmt werden kénnen. Ein besseres Verstdndnis der Dy-
namik der polaren Eisschilde ist also ebenso essentiell fiir die Reduzierung dieser
Unsicherheit wie eine Verbesserung der Analysemethoden.
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2.2.2 Massenbilanz alpiner und polarer Eismassen

Das Eis aller alpinen Gletscher zusammen entspricht etwa 0,5 mm/a Meeresspie-
geldquivalent. Um ihren Anteil an der Meeresspiegeldnderung genau quantifizieren
zu konnen, mufl deren Massenédnderungsrate bekannt sein. Eine genaue Massenbi-
lanz {iber léngere Zeitraume existiert jedoch nur fiir einen Bruchteil der iiber 160.000
Gletscher der Erde. Die Massenbilanz alpiner Gletscher ist rdumlich wie zeitlich sehr
variabel. Die meisten Gletscher haben aktuell eine negative Massenbilanz, es gibt
aber auch einige, bei denen sie positiv ist (INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLI-
MATE CHANGE, 2001). Ausnahmen stellen Gletscherausbriiche (engl. glacier surges)
dar. Dies sind periodische drastische Gletschervorstéfie bei bestimmten Gletschern
und Eisstromen. Die dahinter stehenden Prozesse sind noch weitgehend unerforscht,
sie scheinen aber nicht allein klimadeterminiert zu sein (HERFZELD, 1998).

Die jahrlich akkumulierte Schneemenge auf dem antarktischen und gronldndischen
Eisschild zusammen entspricht etwa 6,5 mm/a Meeresspiegelaquivalent. Die ver-
schiedenen Klimaverhéltnisse der beiden Eisschilde fithren allerdings zu Unterschie-
den bei der jeweiligen Massenbilanz. In Grénland ist das Abschmelzen in den kiisten-
nahen Regionen von entscheidender Bedeutung. Sind die Temperaturen der boden-
nahen Luftschichten hoch genug, schmilzt das Eis an der Oberfliche und fliefit als
Schmelzwasser ab. An der Unterseite des auf dem Eisuntergrund aufliegenden Ei-
ses kann durch den hohen Auflastdruck oder durch geothermische Warmezufuhr
ebenfalls Schmelzwasser entstehen. Etwa die Hélfte der iiber Akkumulation von
Schnee gebildeten Eismenge geht durch Abschmelzen wieder verloren. Die andere
Halfte wird dem Meer iiber das Kalben von Eisbergen zugefiihrt. Insgesamt ist die
gronldndische Massenbilanz derzeit mit 0,12 £+ 0,15 mm/a Meeresspiegelaquivalent
in etwa ausgeglichen (INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLIMATE CHANGE, 2001).

In der Antarktis sind die Temperaturen der bodennahen Luftschichten dagegen der-
art niedrig, dafl quasi kein oberfldchliches Abschmelzen stattfindet. Allerdings nimmt
die Abschmelzrate an der Unterseite der Eisschelfe durch die Erh6hung der Meerwas-
sertemperatur zu. Eine erhohte Luftfeuchte und der Riickgang der Meereisbedeckung
fithren zu einer verstarkten Akkumulation von Schnee. Modellrechnungen ergeben,
daB die Antarktis gegeniiber einer Klimaerwarmung recht robust ist. Bei einem Tem-
peraturanstieg von 5 K wiirde der antarktische Eisschild sogar noch anwachsen. Erst
bei einer Temperaturzunahme um 8 bis 10 K wiirde der westantarktische Eisschild
beginnen, abzuschmelzen. Um auch die Ostantarktis zum Abschmelzen zu bringen,
miifite die Temperatur um 20 bis 25 K ansteigen (HUYBRECHTS, 1994). Aber selbst
kleine Eismassenénderungen konnen schon einen signifikanten Einflufl auf den Mee-
resspiegel haben (BAMBER & PAYNE, 2004). Dabei ist vor allem die Eismenge von
Bedeutung, die vom Eisschild {iber Auslassgletscher in die Eisschelfe transportiert
wird. Verdnderungen in der Transportgeschwindigkeit des Eises spielen sich im Zeit-
rahmen von 100 bis 10.000 Jahren ab und werden von der isostatischen Ausgleichs-
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bewegung des Eisuntergrunds, der Eisviskositdt und den physikalischen und ther-
mischen Prozessen am Eisuntergrund gesteuert. Somit ist moglicherweise der Anteil
der polaren Schmelzwassermengen am Meeresspiegelanstieg teilweise noch immer
eine Reaktion auf den Ubergang von der letzten Eiszeit in die heutige Warmzeit
(BAMBER & PAYNE, 2004). Eine Kernfrage der Polarforschung ist daher, ob diese
Reaktion auch in Zukunft einen nachweisbaren Effekt auf den Meeresspiegelanstieg
hat und ob und in wie weit kurzfristige, evtl. anthropogen determinierte, klimatische
Einfliisse diesen langfristigen natiirlichen Prozef iiberlagern (INTERGOVERNMENTAL
PANEL ON CLIMATE CHANGE, 2001). Solange allerdings die aktuelle Massenbilanz
nicht hinreichend genau bestimmt werden kann, ist keine realistische Prognose der
antarktischen Reaktion auf den globalen Temperaturanstieg moglich.

2.2.3 Polare Akkumulations- und Ablationsprozesse

Bei der Massendnderung der polaren Eisschilde spielen unterschiedliche Prozesse
eine Rolle. Die Akkumulation von Schnee stellt den bedeutendsten Prozefl inner-
halb der polaren Massenénderung dar (Abb. 2.4). Sie nimmt mit der Entfernung
zur eisfreien Meeresoberfliche immer weiter ab. Das Zentrum der Ostantarktis ist
extrem kontinental geprégt. Es stellt mit nur 7 cm Jahresniederschlag die trockenste
Wiiste der Erde dar (BAMBER & PAYNE, 2004). Die Akkumulation 148t sich relativ
genau quantifizieren. Allerdings wird der Schnee auch durch den Wind in andere Re-
gionen verdriftet, was die Bestimmung der Akkumulation aus Satellitenmessungen
erschwert. Die Schneedrift ist an den steilen Kiisten und entlang der Auslassglet-
scher sehr hoch, da hier die katabatischen Winde besonders stark sind (BINTANJA,
1998).

Durch den Auflastdruck iiberlagernder Schneeschichten verfestigt sich der Schnee zu
Firn und in 50 bis 100 m Tiefe schlieBlich weiter zu Gletschereis (Kompaktion). Wenn
die Eisméchtigkeit einige 100 m iiberschreitet, deformiert sich das Eis und flieit un-
ter dem Einflufl der Schwerkraft entsprechend des durch die Untergrundtopographie
vorgegebenen Gefilles ab. Die Prozesse der Kompaktion und des Eisabflusses gehen
nur sehr langsam vonstatten, so dafl Schnee, der im Zentrum der Antarktis nie-
dergeht erst nach mehreren 100.000 Jahren als Eis die Kiiste erreicht (ZWALLY &
BRENNER, 2001; PATERSON, 1994).

Im Gegensatz zur Akkumulation 1a8t sich der Eisverlust (Ablation) nur sehr schwer
bestimmen. Bei der Schneedrift geht der Schnee durch Sublimation zu einem klei-
nen Teil direkt in Wasserdampf iiber, da sich bei der Verdriftung des Schnees seine
Oberflache erhoht (BINTANJA, 1998). Der weitaus grofite Eisverlust ergibt sich je-
doch durch den EisabfluB. Das Eis bewegt sich vor allem iiber Auslassgletscher in
Richtung Meer. Dort iiberschreitet es die Grundeislinie (engl. groundingline), ab
der das FEis als Schelfeis auf dem Meerwasser aufschwimmt. An der Eisfront, der
Abbruchkante des Schelfeises, kalben Eisberge ins Meer (GIOVINETTO & ZWALLY,
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Abbildung 2.4: Darstellung wichtiger Prozesse der polaren Massenbilanz. Die Schneemenge, die
auf das Inlandeis und das Eisschelf fillt, nimmt mit der Entfernung zur eisfreien Meeresoberfliche
ab. Der Schnee kann durch Winddrift umgelagert werden, wobei ein Teil des Schnees durch Sub-
limation verloren gehen kann. Der iibrige Schnee akkumuliert und verfestigt sich zu Gletschereis
(Kompaktion), das im Laufe der Zeit vom Inlandeis {iber die Grundeislinie ins Eisschelf abfliefit.
An der Eisoberfliche und der Eisunterseite finden Schmelzprozesse statt. Gleichzeitig wird dem
Eisschelf durch Gefrieren weiteres Eis hinzugefiigt. An der Eisfront kalben Eisberge ins Meer.

1995). Da die Eisschelfe auf dem Meerwasser aufschwimmen, sich also im hydrostati-
schen Gleichgewicht befinden, ist fiir die Massenbilanzierung vielmehr die Eismenge
entscheidend, die {iber die Grundeislinie ins Schelfeis abfliefit. Einige Gletscher haben
allerdings kein vorgelagertes Eisschelf, die Kalbung findet direkt an der Grundeis-
linie statt oder die Gletscherzunge erreicht die Kiiste erst gar nicht. Beim Abfluf3
des Eises zur Kiiste dringt es in Bereiche vor, in denen die Temperatur der boden-
nahen Luftschichten hoch genug ist, daf§ die Eisoberfliche zu schmelzen beginnt.
Das Schmelzwasser flieit oberflichlich ab oder es dringt iiber Geltscherspalten in
den Eiskorper ein, flieft subglazial weiter und gelangt schlieflich unter dem FKis-
schelf ins Meer. Auflerdem kann sich z.B. durch geothermische Prozesse an der
Eisunterseite Schmelzwasser bilden. Ein grofler Teil des Schmelzwassers friert bei
seinem Weg durch das Eis oder an der Eisschelfunterseite wieder am Eiskorper an
(INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLIMATE CHANGE, 2001; BAMBER & PAYNE,
2004).
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2.2.4 Methoden der Massenbilanzierung

Das Verhéltnis von Akkumulation zu Ablation kann iiber die Massenbilanzgleichung

berechnet werden.
oV

%:MG—MS—M;A—MZ, (2.1)
Sie setzt sich zusammen aus der Anderung des Eisvolumens (V) pro Jahr (a), der
jahrlichen Akkumulation M,, der jédhrlichen Ablation durch Schmelzen an der Eis-
oberflache M, der jahrlichen Ablation durch Kalbung von Eisbergen M, und der
jéhrlichen Bilanz aus Schmelzen und Gefrieren an der Eisunterseite M,. Einerseits
kann man {iber die Bestimmung der Bilanzkomponenten auf die Volumenédnderung
riickschliefen, andererseits kann die Volumenédnderung aus der Hohenénderung der
Eisoberfldche abgeleitet werden (BAMBER & PAYNE, 2004). Die Massenbilanzglei-
chung gibt nur den aktuellen Zustand der Massenbilanz wieder. Will man Massenbi-
lanzénderungen fiir langere Zeitraume berechnen, benotigt man eine entsprechende
Mefireihe oder thermomechanische Modelle.

2.2.4.1 Thermomechanische Modellierung

Die Entwicklung der totalen Massenbilanz eines ganzen Eisschildes {iber einen gla-
ziologischen Zyklus von Eiszeit und Warmzeit hinweg 148t sich iiber numerische,
thermomechanische Modelle der Eisdynamik berechnen. Die Modellierung erfordert
zeitabhingige Randbedingungen der Eismassenbilanz, der Oberflichentemperatur
und der Positionsdnderung der Grundeislinie. Aktuelle Modelle arbeiten mit einer
Gitterauflosung von 20 bis 40 km und zehn bis 30 vertikalen Schichten. Sie sind stark
nichtlinear und daher duflerst komplex. Es werden viele unterschiedliche Daten wie
digitale Hohenmodelle, Eisméchtigkeiten, die Untergrundtopographie und isostati-
sche Ausgleichsbewegungen der Erdkruste sowie Akkumulationsdaten einbezogen,
die alle fiir sich selbst grofie Unsicherheiten aufweisen kénnen (HUYBRECHTS, 1990;
BAMBER & HUYBRECHTS, 1996; HUYBRECHTS ET AL., 2000).

2.2.4.2 Messung der Bilanzkomponenten

Die einzelnen Komponenten der Massenbilanzgleichung lassen sich meist nur be-
dingt direkt messen und miissen daher indirekt bestimmt werden. Beispielsweise
wird versucht, die Akkumulation iiber Satellitenaufnahmen aus der Strahlungstem-
peratur abzuleiten, was jedoch eine Reihe von Annahmen erfordert. Erfolgreicher
ist dagegen ihre Berechnung aus Klimamodellen oder die Interpolation von in si-
tu Akkumulationsmessungen. Auch die Schmelzwassermenge kann nur bedingt aus
Satellitenmessungen abgeleitet werden, weshalb man statt dessen die Ableitung aus
Energiebilanzmodelle anwendet. Die Gréfle und Anzahl der Eisberge 148t sich zwar in

11
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Satellitenbildern erkennen, allerdings bleibt ihr Volumen ohne Bestimmung der Frei-
bordhohe, d. h. der Hohe oberhalb der Wasserlinie, unbekannt. Von der Eisberggrofie
und -anzahl auf die Kalbungsrate zu schlielen ist sehr schwierig, da die Kalbung ein
episodischer Prozef} ist (GIOVINETTO & ZWALLY, 1995). Die subglaziale Schmelz-
rate kann ebenfalls nur indirekt bestimmt werden. Diese Schmelzwassermenge kann
sehr grof sein und kann daher nur mit einer sehr grofen Ungenauigkeit angegeben
werden. Man mufl daher davon ausgehen, dafl dieser Ansatz der Massenbilanzie-
rung aufgrund der Schwierigkeiten und Ungenauigkeiten bei der Bestimmung der
einzelnen Komponenten ungeeignet ist BAMBER & PAYNE (2004).

Um die Schwierigkeiten bei der Bestimmung der Kalbungsrate und der subglazia-
len Schmelzwassermenge zu umgehen, berechnet man die Ausgleichsgeschwindigkeit
(engl. balance velocity) und vergleicht sie mit dem aktuellen Geschwindigkeitsfeld
des Gletschers. Die Ausgleichsgeschwindigkeit ist die iiber die Eisméchtigkeit ge-
mittelte, theoretische Geschwindigkeitsverteilung des Eises fiir ein Einzugsgebiet,
das sich im Gleichgewicht zwischen Akkumulation und Ablation befindet. Sie er-
gibt sich aus der Akkumulationsverteilung und der Oberflichenneigung im Ein-
zugsgebiet sowie der Eisméachtigkeit und der AbfluBmenge entlang einer vertikalen
Grenzflache (engl. flux gate). Abweichungen von der Gleichgewichtsannahme erge-
ben sich durch eine verdnderte Akkumulations- und Ablationsrate, was als totale
Netto-Massenbilanz betrachtet werden kann. Ist die gemessene Eisgeschwindigkeit
hoher als die berechnete Ausgleichsgeschwindigkeit, ist die totale Massenbilanz des
Einzugsgebiets negativ und umgekehrt (BAMBER ET AL., 2000; BAMBER & PAYNE,
2004; Wu & JEZEK, 2004).

Mit diesen Methoden ist nur die Angabe der totalen Massenbilanz fiir einen Glet-
scher oder ein Einzugsgebiet moglich. Damit 148t sich keine Aussage dariiber tref-
fen, ob sich beispielsweise bei einer positiven Massenbilanz im gesamten Gebiet eine
Massenbilanzédnderung eingestellt hat, oder ob lediglich eine begrenzte Region in-
nerhalb des Einzugsgebiets eine Massenénderung erfahren hat, wéahrend die anderen
Regionen eine ausgeglichene oder sogar negative regionale Massenbilanz aufweisen.
Wichtig ist daher, das Massenbilanz-Muster zu bestimmen.

2.2.4.3 Messung der Hohendanderung

Unter der Annahme, dafl sowohl die Schnee-, Firn- und Eisdichte als auch die Bewe-
gungsgeschwindigkeit des Eises konstant und Hohenédnderungen des Eisuntergrunds
minimal oder quantifizierbar sind, konnen Hohenénderungen der Eisoberfliche als
Volumenénderungen interpretiert werden (INTERGOVERNMENTAL PANEL ON CLI-
MATE CHANGE, 2001). Die Hohendnderung 148t sich durch die Differenz zweier
zeitlich aufeinander folgender Hohenmessungen beschreiben. Ist die Mefligenauigkeit
geringer als die Hohenénderung, 148t diese sich nur mit einer sehr grolen Ungenau-
igkeit bestimmen. Die Genauigkeit der Massenbilanz ist damit abhéngig von der
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Genauigkeit der Hohenmessung und der rdumlichen wie zeitlichen Verdnderung des
Bezugssystems der Hohenmessung (vgl. 3.4).

Zur Bestimmung der Hohenénderung gibt es eine Reihe unterschiedlicher Verfahren.
Fiir grofle, unzugéngliche Gebiete wie die Polarregionen bieten sich fiir langfristi-
ge Messungen nur satellitengestiitzte Melsysteme an. Man bendétigt mehrjahrige
Mefreihen, damit auch sehr kleine signifikante Hohenénderungen der Eisoberfliche
aufgedeckt werden konnen. Da die Lebensdauer von Satellitensystemen nur wenige
Jahre betrigt, lassen sich hinreichend lange Mefireihen meist nur durch die Kom-
bination aufeinander folgender Satellitenmissionen erzeugen. In den verschiedenen
Missionen werden jedoch oft andere Bauteile, Aufnahmesysteme oder Mef3igeometri-
en verwendet, so dafl zwischen den Daten von unterschiedlichen Systemen nicht zu
vernachlissigende Verzerrungen auftreten konnen (vgl. 3.4.2).

2.2.5 Genauigkeitsabschatzung

Um diese Hohendnderungen mit satellitengestiitzten altimetrischen Verfahren mes-
sen zu konnen, miissen sie eine sehr hohe Genauigkeit aufweisen. Die bendtigte
Genauigkeit kann iiber die Schwankungsbreiten der Massenbilanzprozesse und de-
ren Signifikanz gegeniiber Eisvolumen- und Meeresspiegeldnderungen abgeschétzt
werden. ZWALLY & BINDSCHADLER (1981) gehen von einer jéhrlichen Akkumula-
tion von insgesamt 15 cm Eisméchtigkeit fiir die polaren Eisschilde aus, was bei einer
mittleren Eisméchtigkeit von ca. 2.000 m einem Verhéltnis von weniger als 1:100.000
entspricht. Die Rate der durchschnittlichen Hohendnderung pro Meeresspiegeldande-
rung liegt bei etwa 30:1 (2.000 m Eisméchtigkeit / 70 m Meeresspiegeldquivalent).
Um die aktuelle Anstiegsrate des Meeresspiegels von 1,5 mm/a vollstdndig iiber
die Eishohendnderung zu erkliren, miiite die jahrliche Akkumulation um 30% zu-
nehmen. Dies wiirde einer mittleren Hohendnderung von 4,5 cm/a entsprechen. Die
Akkumulation auf den Eisschilden ist jedoch nicht einheitlich. Im zentralen Inlandeis
liegen die Akkumulationsraten bei 7 cm/a. In den kiistennahen Regionen kann die
Akkumulationsrate jedoch mehrere Dezimeter pro Jahr ausmachen. Um eine signi-
fikante Hohenédnderung aufdecken zu kénnen, benotigt man im zentralen Inlandeis
Mefreihen von mindestens einem Jahrzehnt (VAN DER VEEN, 1993), in Kiistennéhe
geniigen aber bereits 3 bis 5 Jahre (ZwALLY & BINDSCHADLER, 1981; WING-
HAM ET AL., 1993). Da die Hohenénderungen lokal sehr unterschiedlich ausfallen
kénnen, benotigt man ein Verfahren, daf die lokale Berechnung der Hohenénderung
ermoglicht. Verwendet man Zeitreihen aus digitalen Hohenmodellen, 148t sich die
Hoéhendnderung in jedem Gitterpunkt als Zeitreihe iiber den gesamten Mefizeitraum
betrachten. So kann die Hohenénderung in der Auflésung des Hohenmodellgitters
wiedergegeben werden.
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3 Radaraltimetrie

3.1 Methoden der H6henmessung in Polarregionen

Will man die Massenbilanz polarer Eismassen {iber ihre Hohendnderung quantifi-
zieren (vgl. 2.2.4.3), mufl man die Hohe flichendeckend, raumlich wie zeitlich, so
genau wie moglich bestimmen konnen. Bodengestiitzte Messungen mit herkommli-
chen geodétischen Methoden sind zwar sehr genau, aber aufgrund der Weite und
Unzugénglichkeit der Polarregionen sowie des hohen Zeit- und Kostenaufwands nur
lokal einsetzbar (BAMBER & PAYNE, 2004). Daher kommen heute flugzeug- und
satellitengestiitzte Systeme zum Einsatz. Dabei lassen sich bilderzeugende Ferner-
kundungssysteme von altimetrischen Systemen unterscheiden. Wahrend mit bild-
erzeugenden Systemen die Hohe nur indirekt abgeleitet werden kann, erfolgt die
direkte Hohenmessung entweder mit Radar- oder auch mit Laseraltimetern.

Mit optischen Satellitenbildern kénnen mit Hilfe der Photoklinometrie zwar hochauf-
geloste digitale Hohenmodelle erstellt werden (SCAMBOS & FAHNENSTOCK, 1998),
allerdings konnen nur Bilder verwendet werden, die wihrend des Polartags aufge-
nommen wurden. Aktive Radarsysteme sind fiir Messungen in den Polarregionen
besser geeignet, da sie unabhingig von der Sonneneinstrahlung sind und je nach
Frequenz die Bew6lkung durchdringen (JEZEK, 1999). Synthetic Aperture Radar
(SAR)-Systeme erzeugen Radarbilder. Bei der SAR-Interferometrie wird die Pha-
sendifferenz zweier SAR-Bilder desselben Bildausschnitts berechnet und in Héhenin-
formationen umgesetzt. Dariiber konnen Hoéhenmodelle mit einer sehr hohen raum-
lichen Auflosung dargestellt werden. Daneben ist bei einer zeitversetzten Aufnahme
der Bilder auch die Berechnung der Eisgeschwindigkeit moglich, was fiir die Be-
rechnung der Ausgleichsgeschwindigkeit von Bedeutung ist (JOUGHIN ET AL., 1996).
Interferometrische Hohenmodelle liegen jedoch nur fiir Gebiete vor, von denen es kor-
respondierende SAR-Bilder gibt. Eine komplette interferometrische Aufnahme der
gesamten Antarktis wire datentechnisch und zeitlich zu aufwendig. Um Verénde-
rungen der Eisoberfliche {iber mehrere Jahre zu beobachten, miifite diese Aufnahme
und die interferometrische Auswertung wiederholt werden. SAR-Aufnahmen unter-
liegen auflerdem einer Reihe von speziellen Fehlereinfliissen, die sich auf die erreich-
bare Genauigkeit auswirken (JOUGHIN ET AL., 1996). Beispielsweise ist die Geore-
ferenzierung der SAR-Bilder nur dort méglich, wo sich unbewegliche Bezugspunkte
ausmachen lassen. Da sich das Eis bewegt, gibt es auf dem Inlandeis keine festen Be-
zugspunkte. Die Interferometrie stellt daher keine Alternative zur Radaraltimetrie
fiir die Hohenmodellierung der gesamten Antarktis dar.
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Die Altimetrie ist im Gegensatz zu den bildbasierten Verfahren eine direkte Hohen-
messung an einzelnen Punkten. Die Messung erfolgt in der Regel entlang der Flug-
bahnen (engl. tracks) des Aufnahmesystems. Zu Beginn der modernen Polarfor-
schung Mitte des 20. Jahrhunderts konnen altimetrische Hohenmessungen nur per
Ballonsonden (LEVANON, 1982) oder Flugzeug durchgefiihrt werden. Die satelliten-
gestiitzte Radaraltimetrie wurde urspriinglich fiir die Beobachtung von Meeresober-
flichen und die Bestimmung des Erdschwerefeldes entwickelt, man erkannte aber
schon friih ihr Potential fiir die Altimetrie in den Polarregionen. Die ersten Radar-
altimeter auf SKYLAB (1973) und GEOS-3 (STANLEY, 1979) lieferten Hohenge-
nauigkeiten im Meterbereich, erreichten aber aufgrund der gewéhlten Orbits nur
den Rand der Polarregionen. Das Polarloch, der Bereich, in dem keine Radaralti-
metermessungen vorliegen, ist daher noch sehr grof§ (Abb. 3.1). SEASAT (1978)
und GEOSAT (1985) erzielen bereits Genauigkeiten im Zentimeterbereich und rei-
chen bis 72° geographischer Breite (MARTIN ET AL., 1983; HEIDLAND, 1994). Thr
Schwerpunkt liegt allerdings bei der Beobachtung der Meeresoberflichen.
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Abbildung 3.1: a) Reichweite verschiedener Radaraltimetermissionen in der Antarktis. Die Reich-
weite von SEASAT und GEOSAT (72°) sowie ERS-1, ERS-2 und ENVISAT (81,5°) wird durch die
Missionen ICESAT (86°) und CRYOSAT (88°) vergroflert. Der Missionsplan b) zeigt die zeitliche
Einordnung der verschiedenen Missionen (nach BAMBER (1994a)).

15



3 Radaraltimetrie

3.1.1 ERS

Der Erderkundungssatellit ERS-1 (1991) der EUROPEAN SPACE AGENCY (ESA)
bewegt sich in 785 km Hohe. Er iiberfliegt Gebiete bis 81,5° geographischer Breite
und damit weite Teile des antarktischen Inlandeises (Abb. 3.1). An Bord befindet
sich u.a. das Radaraltimeter RA-1. Es kann von einem Ozeanmodus in einen Eis-
modus umgeschaltet werden (vgl. 3.2). Die ERS-1 Mission ist in mehrere Phasen
unterteilt (Abb. 3.2). In jeder Phase wiederholt ERS-1 seinen Orbit entweder in
dreitédgigen (3d), 35-tégigen (35d) oder 168-tégigen (168d) Orbits. Die Wiederho-
lungsgenauigkeit der einzelnen Orbits liegt im Bereich von etwa 1 km. Wé&hrend
der 168d Phase werden zwei vollstindige Wiederholungsorbits ausgefiihrt, die ge-
geneinander versetzt sind, so dal man sie als einen 336d Orbit betrachten kann. Je
kiirzer die Wiederholungsrate ist, desto grofler sind die Absténde zwischen paralle-
len Tracks. Bei den 3d Orbits betragt der Abstand (auf 70° geographischer Breite)
etwa 300 km. Die 35d Orbits haben einen Abstand von etwa 25 km. Die rdumli-
che Auflésung dieser Orbits ist zwar immer noch gering, die Daten liegen jedoch
fiir den grofiten Teil der Mission in dieser Form vor. Nimmt man die beiden 168d
Orbits zusammen, haben die Tracks insgesamt einen Abstand von nur 2,5 km. Auf-
grund des Winkels der Flugbahn iiberkreuzen sich die Tracks. Die von Siidosten
nach Nordwesten verlaufenden Tracks werden als aufsteigend, die von Nordosten
nach Stidwesten verlaufenden Tracks als absteigend bezeichnet. 1995 folgte ERS-2,
der nahezu dieselbe Ausstattung wie ERS-1 hat. Er wird durchgehend in 35d Orbits
betrieben. Zu Beginn der ERS-2-Mission fliegen beide Satelliten gleichzeitig in einer
Tandemmission (EUROPEAN SPACE AGENCY, 1992; KRAMER, 1996).

ERS-1 ERS-2

11991 1992 1993 1994 1995 1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002 2003 2004 2005
[13d [135d Il 168d

Abbildung 3.2: Abfolge der 3-tégigen (3d), 35-tdgigen (35d) und 168-tégigen (168d) Wiederho-
lungsorbits von ERS-1 und ERS-2.

3.1.2 ENVISAT

2002 wurde ENVISAT (ENVIRONMENTAL SATELLITE) in den Orbit gebracht. Ahn-
lich wie die ERS Satelliten fliegt ENVISAT auf einer anndhernd sonnensynchronen
Flugbahn bis 82° geographischer Breite mit 35d Wiederholungsorbits auf 800 km
Hohe. Neben einer Vielzahl weiterer Sensoren ist auch das auf der Basis von ERS-1
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und ERS-2 weiterentwickelte Radaraltimeter RA-2 mit an Bord. Sein neues Tracking-
system und der Betrieb mit zwei unterschiedlichen Frequenzen verhindert den Ver-
lust von Daten auf stark reliefierten Land- oder Eisoberflichen (EUROPEAN SPACE
AGENCY, 2002).

3.1.3 ICESAT

Der Ice, CLOUD, AND LAND ELEVATION SATELLITE (ICESAT) der NATIONAL
AERONAUTICS AND SPACE ADMINISTRATION (NASA) wurde im Januar 2003 ge-
startet. Er hat das Laseraltimeter GLAS (GEOSCIENCE LASER ALTIMETER SYS-
TEM) an Bord. Die Reichweite liegt bei 86° geographischer Breite, so dafl erst-
mals Gebiete im zentralantarktischen Inlandeis erfait werden (Abb. 3.1). Die Me8-
auflosung entlang der Tracks betrdgt 170 m. Der Footprintdurchmesser (vgl. 3.2)
ist mit 70 m sehr viel kleiner als bei der herkommlichen Radaraltimetrie. Allerdings
ist das GLAS auf Wolkenfreiheit angewiesen (EUROPEAN SPACE AGENCY, 2003).
ICESAT soll Hohenénderungen der Eisoberfliche mit einer Genauigkeit von unter
1,5 cm/a erfassen konnen (NASA GODDARD SPACE FLIGHT CENTER, 2002).

3.1.4 CRYOSAT

Am 8. Oktober 2005 sollte der ESA-Satellit CRYOSAT mit dem neu entwickelten
Radaraltimeter SIRAL (SYNTHETIC APERTURE INTERFEROMETRIC RADAR AL-
TIMETER), das ausschlielich fiir die Beobachtung der Kryosphére entwickelt worden
ist, in den Orbit gebracht werden. Allerdings unterblieb die Trennung der zweiten
von der dritten Stufe der Trigerrakete, die darauthin abgestiirzt ist. Im Februar 2006
wurde der Nachbau und Neustart von CRYOSAT-2 beschlossen, der Start soll 2009
erfolgen. CRYOSAT-2 soll sich wie sein abgestiirzter Vorgénger auf 717 km Hohe
bewegen und seinen Orbit alle 369 Tagen wiederholen. Bei einer Inklination von 89°
liefert er dann eine nahezu vollstidndige Abdeckung der Polarregionen. Mit seiner
neuartigen Aufnahmetechnik ist man in der Lage, die Héhen von stark geneigten
oder stark reliefierten Oberflachen genauer zu bestimmen als dies bei der herk6mm-
lichen Radaraltimetrie der Fall ist. Mit dieser Technik wird es auch moglich sein, die
Freibordhohe von Eisbergen zu bestimmen (EUROPEAN SPACE AGENCY, 2003).

3.2 MeBprinzip der Radaraltimetrie

Das Prinzip der Radaraltimetrie ist vergleichsweise einfach. Der Abstand zwischen
Altimeter und Erdoberfliche wird iiber die Laufzeit eines vom Altimeter ausgesand-
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ten und von der Erdoberfliche reflektierten Radarsignals bestimmt (Abb. 3.3).
R=R+> AR (3.1)
i=1

Der Abstand R berechnet sich aus der doppelten Laufzeit des Signals, wobei R =
ct/2 der unbeeinfluflite Abstand mit ¢ als Lichtgeschwindigkeit im freien Raum und
der Zeit t ist. AR; sind n Korrekturen (vgl. 3.3) fiir die verschiedenen Prozesse, die
sich auf die Abstandsberechnung auswirken. Die Flughthe des Altimeters (H) wird
bei der Satellitenaltimetrie in Bezug zu einem Geoid gemessen. Aus der Differenz
zwischen Flughohe iiber dem Geoid und Abstandsmessung kann dann die Hohe der
Erdoberfliche h nach folgender Formel berechnet werden (CHELTON ET AL., 2001):

h=H-R-)Y AR (3.2)

i=1

Diese Hohe wird dann noch um die Hohe Ah auf ein Ellipsoidmodell umgerechnet,
um ein einheitliches Bezugsniveau fiir alle Messungen zu gewéhrleisten.

Bei ERS wird ein Radarsignal mit einem Offnungswinkel von 1,3° ausgestrahlt, so
daB eine kegelformige Radarkeule entsteht. Erreichen die Signale die Erde, breiten
sie sich radial auf einer Fliche aus, die als (engl.) footprint bezeichnet wird (Abb.
3.4). Der Durchmesser des Footprints betriagt bei ERS je nach Geldndehohe und
Oberflachenrauhigkeit etwa 2 bis 8 km (CuDLIP & MILNES, 1994). Die Altimetrie
ist somit eine Hohenmessung, die sich nicht auf einen bestimmten Punkt, sondern
auf eine durch den Footprint erfalte Flache bezieht. Der Nadirpunkt ist der Punkt
auf der Erdoberfliche, der den Satelliten mit dem Geoid lotrecht verbindet. Auf-
grund von Schwankungen im Erdschwerefeld weicht der tatséchliche Mittelpunkt
des Footprints (Subsatellitenpunkt) geringfiigig vom Nadirpunkt ab. Solange jedoch
der Winkel dieser Abweichung kleiner ist als die Halfte des Offnungswinkels des
Signals (0,65°), hat diese Abweichung keine Auswirkung auf die Genauigkeit der
Messung (CHELTON ET AL., 2001).

Der Durchmesser der Radaraltimeterantenne der ERS-Satelliten betragt 1,2 m. Die
Signale werden von der Antenne des Altimeters sowohl ausgestrahlt als auch aufge-
fangen. Sie miflt die Energie des reflektierten Signalechos. Der Footprintdurchmesser
ist proportional zur Wellenléinge des Signals und invers proportional zum Antennen-
durchmesser. Der Footprintdurchmesser sollte moglichst klein sein, damit die Flédche
innerhalb des Footprints moglichst homogen ist. Ein kleiner Footprintdurchmesser
wiirde jedoch einen Antennendurchmesser von mehreren Metern zur Folge haben.
Um auch den Antennendurchmesser klein zu halten, muf also die Signalstérke erhoht
werden. Dies wiirde jedoch eine grofle Energiemenge erfordern. Daher wird das Ver-
fahren der Impulskompression angewendet. Durch eine Frequenzmodulation wird
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7 S Satellitenflugbahn

Geoid 1 4 jD D D
vAh

Ellipsoid

Abbildung 3.3: MeBprinzip der Satellitenaltimetrie. H = Flughohe des Altimeters iiber dem Geo-
id, R = gemessener Abstand zwischen Erdoberfliche und Altimeter, h = Hohe der Erdoberfléiche
iitber dem Geoid, Ah = Hohenunterschied zwischen Geoid und Ellipsoid.

das Signal iiber die Impulsliange linear von einer hohen zu einer niedrigeren Fre-
quenz verschoben. Ein derart modulierter Impuls wird als (engl.) chirp bezeichnet.
Durch die Modulation kann die Signalenergie kiinstlich verstiarkt werden (CHELTON
ET AL., 2001).

Ein ausgesendetes Radarsignal besteht aus einzelnen Impulsen. Da der Informations-
gehalt eines einzelnen Impulses sehr gering ist, erfolgt die Aufnahme (im Eismodus)
in einem Zeitfenster mit 64 einzelnen Zeitzellen von jeweils 12,5 ns Lénge. In jeder
Zelle wird die Energie von jeweils 100 Impulsen zu einem Wert gemittelt. Aus diesen
64 Einzelwerten ergibt sich eine Signalkurve (engl. waveform) der Riickstreuenergie
als eine Funktion iiber die Zeit (Abb. 3.4). Der Anstieg in der Signalkurve (Flanke)
zeigt an, nach welcher Zeit das ausgesendete Signal das Altimeter wieder erreicht. Es
wird von dem Punkt als erstes reflektiert, der dem Satelliten innerhalb des Footprints
am néchsten liegt. Im Idealfall einer glatten Oberfliche parallel zur Satellitenflug-
bahn und ohne Geoidabweichungen, sind dies gleichzeitig der Subsatelliten- und der
Nadirpunkt. Die Reflexionsfliche expandiert beim Durchgang des Signalimpulses
konzentrisch. Der Flacheninhalt des Footprints bleibt dabei nahezu konstant, was
sich in der Signalkurve als leicht abfallendes Plateau duflert (MARTIN ET AL., 1983;
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HEIDLAND, 1994).

Offnungswinkel

reflektierende

Flache
Footprint

Energie \ l
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Abbildung 3.4: Entwicklung des Footprints und der Signalkurve (engl. waveform) wihrend einer
Messung. Beim Durchgang des Signals dehnt sich der Footprint konzentrisch aus. Die aufgefangene
Energie steigt mit dem ersten Eintreffen des vom Footprint reflektierten Signals steil an (Flanke)
und fillt mit Ausdehnung des Footprints allméhlich ab (Plateau). Der Footprintdurchmesser hingt
von der Flughohe und dem Offnungswinkel des Altimeters ab (nach HEIDLAND (1994)).

\

Damit das ersteintreffende Riickstreusignal im Zentrum dieses Aufnahmefensters
liegt, wird ein sog. Trackingalgorithmus angewendet. Hierfiir wird iiber die Messun-
gen der letzten 50 ms ein Mittelwert der Laufzeit berechnet. Das Aufnahmefenster
wird iiber den Tracker so fiir die ndchste Messung kalibriert, dal die Flanke der
bei der nichsten Messung zu erwartenden Signalkurve im Zentrum des Fensters
liegt. Uber ,glatten“ Meeresoberfliichen, bei denen sich die Laufzeit nur geringfiigig
andert, funktioniert dieses Verfahren ausgesprochen gut. Bei den rauheren Eisober-
flichen kann sich die Laufzeit zwischen den einzelnen Messungen jedoch so sehr
andern, dal das Aufnahmefenster nicht mehr kalibriert werden kann. So gehen eine
Reihe von Messungen verloren, bis das Gelédnde wieder iiber ldngere Zeit gleichférmig
ist und der Tracker wieder zuverlissig arbeiten kann. Im Ozeanmodus arbeitet das
Radaraltimeter mit einer Frequenz von 330 MHz. Im Eismodus wird das Signal mit
einer Frequenz von 82,5 MHz moduliert, das Aufnahmefenster somit um das Vier-
fache vergroflert. Man nimmt damit zwar eine geringere Meflauflosung in Kauf, es
konnen so jedoch belastbarere Messungen iiber Eisoberflichen durchgefiihrt werden
(EUROPEAN SPACE AGENCY, 1992).
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3.3 Hohenkorrektur

Um die Hohe der angemessenen Erdoberfliche exakt zu berechnen, sind zuvor ei-
ne Reihe von einzelnen Korrekturen erforderlich. Die fiir diese Arbeit vorliegen-
den ERS Radaraltimeterdaten wurden grofitenteils von der ICE SHEET ALTIMETRY
GrouP am NASA/GODDARD SPACE FLIGHT CENTER (GSFC) bearbeitet. Man
kann die verschiedenen Hohenkorrekturen in atmosphérische, geophysikalische und
instrumentelle Korrekturen gliedern. Dariiber hinaus gibt es spezielle Korrekturen
fiir Eisoberflichen, durch die die Hohengenauigkeit der Messungen weiter verbessert
werden kann. Der Anteil der einzelnen Korrekturschritte an der gesamten Hoéhen-
korrektur ist in Tabelle 3.1 zusammengefafit.

3.3.1 Atmosphdrische Korrekturen
3.3.1.1 lonospharenkorrektur

Ionosphérische Korrekturen gleichen die Signalverzégerungen aus, die sich beim
Durchgang des Signals durch die lonosphére ergeben. Die Zeit, die das Signal fiir den
Durchgang benétigt, ist abhéngig von der Elektronendichte entlang des Signalwegs
und der Signalfrequenz. Die Elektronendichte unterliegt geographischen, téglichen,
saisonalen und sonnenzyklischen Schwankungen. Neben diesen weitgehend quanti-
fizierbaren Einfliissen gibt es Schwankungen im Zeitrahmen von wenigen Stunden
bis Tagen mit bis zu 30%, die nicht ohne weiteres vorherzusagen sind. Bei der Kor-
rektur wird zunéchst ein Modell der vorhersagbaren monatlichen Elektronengehalte
zugrundegelegt. Daneben flielen gemessene Elektronenkonzentrationen ein, um die
geschétzten Werte besser an die realen Verhiltnisse anzupassen. Insgesamt macht die
lonosphérenkorrektur bis zu 40 cm bei der Hohenkorrektur aus (MUSMAN ET AL.,
1990; CUDLIP ET AL., 1994).

3.3.1.2 Tropospharenkorrektur

Auch beim Durchgang durch die Troposphére wird das Radarsignal verlangsamt.
Dies geht auf die Wirkung bestimmter atmosphérischer Gase, Wasserdampf und
Wasser in den Wolken zuriick. Man teilt die Troposphérenkorrektur daher in einen
trockenen, feuchten und fliisssigen Korrekturanteil ein. Den bei weitem grofiten An-
teil hat die trockene Troposphéirenkorrektur. Atmosphérische Gase verlangsamen
das Signal so stark, daf§ dieser Anteil 225 bis 235 cm ausmacht. Dieser Einfluf3 ist
proportional zum Luftdruck auf Meeresniveau. Die vertikale Verteilung der atmo-
sphérischen Gase bleibt dabei also unberiicksichtigt. Fehler von 5 mbar im Druck-
feld erzeugen einen Hohenfehler von 1 cm. Der Anteil fliissigen Wassers in Form von
Regentropfen verursacht nur einen Hohenfehler von wenigen Zentimetern. Einen et-
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was grofleren Anteil hat der Wasserdampfgehalt. Dieser wird iiber die Temperatur
und die Luftfeuchte auf Meeresniveau bestimmt und vertikal mit einer Exponential-
funktion approximiert. Fiir die Antarktis ist dieser Parameter aufgrund des geringen
Wasserdampfanteils weniger ausschlaggebend. Die tatsédchlichen vertikalen und tem-
poralen Variationen der Parameter fiir die Troposphérenkorrektur sind allerdings
nicht bekannt, sondern kénnten allenfalls {iber begleitende Messungen entsprechen-
der meteorologischer Satelliten bestimmt werden (EMERY ET AL., 1990; CHELTON
ET AL., 2001).

3.3.2 Geophysikalische Korrekturen
3.3.2.1 Tidenkorrektur

Die Erdoberfliche unterliegt durch die gravitative Wirkung von Sonne und Mond
gewissen Hohenschwankungen, den Erdgezeiten oder Erdtiden. Die Landoberfliche
unterliegt einer Abweichung von durchschnittlich 30 cm (CUDLIP ET AL., 1994). Bei
ERS werden die Erdtiden iiber ein Modell des JET PROPULSION LABORATORY
(JPL) modelliert (GODDARD SPACE FLIGHT CENTER, 1997).

Die Eisschelfe schwimmen auf dem Wasser und unterliegen daher den Meeresge-
zeiten. Typische Schwankungen liegen hier im Bereich von 100 bis 200 cm. Der
Tidenhub der Eisschelfe wird bei ERS iiber ein numerisches Modell (GRENOBLE
OceAN TIDE MODEL FES95.2.1) berechnet (GODDARD SPACE FLIGHT CENTER,
1997). Dessen Genauigkeit unterliegt gewissen Randbedingungen und Vereinfachun-
gen, so dafl auch hieriiber die Hohengenauigkeit beeintrichtigt wird. Im Hinblick
auf die bei zukiinftigen Radaraltimetermissionen steigenden Genauigkeitsanforde-
rungen sind hier noch weitere Arbeiten erforderlich (PADMAN ET AL., 2002). Durch
die Meeresgezeiten verdndert sich der Druck der Wassersédule auf den Meeresunter-
grund. Diese Druckénderung wirkt sich auch auf die Kiistenregionen aus und kann
einige Zentimeter Hohenvariation ausmachen. Er mufl bei hoch genauen Hohenmes-
sungen in Zukunft beriicksichtigt werden (Y1 ET AL., 2000).

3.3.2.2 Geoid- und Ellipsoidmodell

Die Genauigkeit der Hohenberechnung hiangt von der Genauigkeit des Geoidmodells
ab, auf das sich die Berechnung bezieht. Die Flugbahn des Satelliten folgt den Va-
riationen des Geoids. Dadurch kommt es zu vertikalen Beschleunigungen, die bis zu
10 m/s? betragen koénnen. Die dadurch entstehende Héhenungenauigkeit kann bis zu
160 cm ausmachen, meistens liegt sie aber bei nur wenigen Zentimetern (CHELTON
ET AL., 2001). Im Fall von ERS wird das OH10 STATE UNIVERSITY-Modell OSU91A
(RAPP ET AL., 1991) verwendet. Um ein einheitliches Héhenniveau zugrunde zu le-
gen, wird die Hohe in Bezug zu einem Ellipsoidmodell der Erdoberfliche umgerech-
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3.3 Hohenkorrektur

net. Die ellipsoidischen Héhen beziehen sich bei ERS auf das WORLD GEODETIC
SYSTEM-84 (WGS84) Modell der DEFENSE MAPPING AGENCY (DMA) (GODDARD
SPACE FLIGHT CENTER, 1997).

3.3.2.3 Orbitmodell

Um die Flugbahn des Satelliten zu kontrollieren, mufl seine Position mit einem Or-
bitmodell vorausberechnet werden kénnen. Abweichungen des Satelliten von diesem
Modell gehen zum einen auf die Variationen des Erdschwerefeldes zuriick. Zum an-
deren wirken sich Abplattung und Rotation der Erde sowie Erd- und Meeresgezeiten
auf das Orbitmodell aus. Ferner wird der Satellit durch atmosphérische Gasmolekiile
sowie den Strahlungsdruck der Sonne abgebremst. Um die Flugbahn des Satelliten
mit dem Modell zu vergleichen, wird die Position des Satelliten von Bodenstatio-
nen aus mittels Laserpeilung (engl. SATELLITE LASER RANGING (SLR)) gemessen.
Bei ERS arbeitet man zusétzlich mit dem System PRARE (PRECISE RANGE AND
RANGE-RATE EQUIPMENT). Die beobachteten Abweichungen des Satelliten von sei-
nem Orbitmodell flieBen bei der Neuberechnung des Modells ein, so daf der Fehler
iterativ immer weiter minimiert wird. Allerdings sind die Ungenauigkeiten dort noch
besonders grofl; wo sich wenige SLR-Stationen befinden (CHELTON ET AL., 2001).
Dies ist insbesondere auf der Siidhalbkugel und speziell in der Antarktis der Fall.

Bei ERS wird operationell das D-PAF Orbitmodell der DEUTSCHEN PROCESSING
AND ARCHIVING FACILITY vom DEUTSCHEN ZENTRUM FUR LUFT- UND RAUM-
FAHRT (DLR) und dem GEOFORSCHUNGSZENTRUM PoTsDAM (GFZ) zugrunde
gelegt. Die Genauigkeit wird iiber die Hohenunterschiede an den Kreuzungspunk-
ten (engl. crossovers) der Flugbahnen berechnet. Das D-PAF Modell weist eine
Crossover-Orbit Standardabweichung von 55 ¢cm auf (GODDARD SPACE FLIGHT
CENTER, 1997). Es werden dariiber hinaus auch die Orbitmodelle JGM-2 und
JGM-3 (JOoINT GRAVITY MODEL) sowie das DELFT GRAVITY MODEL DGM-E04
des DELFT INSTITUTE FOR EARTH-ORIENTED SPACE RESEARCH (DEOS) fiir die
ERS Satelliten berechnet. Letzteres hat eine Crossover-Orbit Standardabweichung
von nur 10 cm (SCHARROO ET AL., 1993) und ist damit das derzeit beste Orbitmo-
dell.

3.3.2.4 Dopplereffekt

Durch die Vorwirtsbewegung des Satelliten unterliegt das Signalecho einem Dopp-
lereffekt. Das reflektierte Signal legt einen weiteren Weg zuriick als das ausgesendete
Signal. Es hat damit einen gewissen Versatz, der sich in einer Phasenverschiebung
auflert. Bei einer Fluggeschwindigkeit von 100 m/s macht diese fiir den Eismodus
der ERS Satelliten immerhin 33 cm bei der Hohenkorrektur aus (CUDLIP ET AL.,
1994).
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3.3.3 Instrumentelle Korrekturen
3.3.3.1 Schwerpunktverlagerung

Die Altimetermessung erfolgt in Bezug auf den Referenzpunkt der Altimeterantenne.
Der Referenzpunkt fiir die Flughohe des Satelliten ist jedoch dessen Schwerpunkt.
Die Lage des Schwerpunkts ist abhéngig von der Menge des an Bord befindlichen
Treibstoffs. Dieser wird im Laufe der Mission aufgrund von Flugmanovern immer
weniger, so daf} sich der Schwerpunkt des Satelliten verlagert. Diese Verdnderung
betréigt bei der Hohenkorrektur allerdings nur 1 bis 2 cm (CUDLIP ET AL., 1994).

3.3.3.2 Signalstdrkenvariation

Die Stérke des reflektierten Signals ist abhéngig von der Flughthe des Satelliten. Je
héher die Erdoberflache liegt, desto kiirzer ist die Distanz zum Satelliten und desto
starker ist auch das Signal. Bei der Korrektur wird der Riickstreukoeffizient aus der
Stéarke des Signals geschétzt, wobei eine nominale Flughohe von 800 km angesetzt
wird. Der Anteil dieser Korrektur an der gesamten Hohenkorrektur ist allerdings
auBerst gering (CUDLIP ET AL., 1994).

3.3.3.3 Oszillatorkorrektur

Die Zeitmessung der Signallaufzeit wird iiber einen Oszillator (ULTRA STABLE Os-
CILLATOR (USO)) gesteuert. Dabei wird die Anzahl von Oszillatorzyklen zwischen
Aussenden und Empfang des Signals gemessen. Die Frequenz des Oszillators basiert
auf einem Quarzkristall. Dieser Kristall altert, da er der radioaktiven Strahlung
im All unterliegt, wodurch sich seine Frequenz im Laufe der Zeit verdndert. Diese
Verdanderung wird im Rahmen der telemetrischen Uberwachung des Satelliten im
Abstand weniger Tage kontrolliert und der Oszillator an die neue Frequenz ange-
pafit. Diese Korrekturen werden aber nicht in die operationelle Datenverarbeitung
einbezogen sondern miissen nachtraglich durchgefithrt werden. Die Korrekturwerte
nehmen im Verlauf der Mission kontinuierlich zu, sie erreichen aber am Ende der
Laufzeit von ERS-1 nur etwa 2,5 cm (CHELTON ET AL., 2001; SCHARROO, 2001).

3.3.3.4 SPTR-Korrektur

Mitunter werden die Satelliten bei der Durchfiihrung von Flugmanovern oder zur
Rekalibrierung kurzzeitig ab- und wieder angeschaltet. Dabei verdndert sich die
Abstandsmessung sprunghaft. Dieser Effekt wird in der SCANNING POINT TAR-
GET RESPONSE (SPTR)-Korrektur beriicksichtigt. Er fithrt zu Schwankungen in
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3.3 Hohenkorrektur

der Hohenberechnung von durchschnittlich 4 cm und mufl ebenfalls nachtréglich
einbezogen werden (MARTINI & FEMENIAS, 2000; SCHARROO, 2001).

3.3.3.5 Intersatellitenversatz

Bei der gleichzeitigen Verwendung von ERS-1 und ERS-2 Daten mufl ein Inter-
satellitenversatz beriicksichtigt werden. Die interne Datenverarbeitung der Syste-
me ist etwas unterschiedlich. Der sich daraus ergebende Hohenversatz betragt 40,9
+ 5,5 cm, wodurch die ERS-2 Daten , tiefer* liegen als die ERS-1 Daten (FEMENIAS,
1996; BRENNER, 2000).

Tabelle 3.1: Maximale Hohenkorrekturanteile fiir die verschiedenen Korrekturschritte.

max. Hohenkorrekur [cm]
Atmosphirenkorrektur
Ionosphéarenkorrektur 40
Troposphérenkorrektur
- trocken 235
- feucht 10
- fliissig 3
Geophysikalische Korrektur
Tidenkorrektur
- Erdtiden 30
- Meerestiden 200
Geoidmodell 160
Orbitmodell (DGM-E04) 10
Dopplereffekt 33
Instrumentelle Korrekturen
Schwerpunktverlagerung 2
Signalstérkenvariation 1
Ostzillatorkorrektur 2,5
SPTR-Korrektur 4
Intersatellitenversatz 40,9

3.3.4 Spezielle Korrekturen

Die konventionelle Radaraltimetrie wurde urspriinglich fiir die Messung von Mee-
resoberflichenhohen entwickelt. Da die Eisoberfliche zumeist nicht so flach ist wie
die Meeresoberflache, ist hier die Bestimmung der Gelandehohe weitaus schwieriger.
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Insbesondere im Bereich von Gletschern, Eisstromen, Schelfeiskanten und Bergre-
gionen kommt es zu groflen Reliefvariationen oder starken Geldndeneigungen. Dies
macht spezielle Korrekturverfahren fiir Eisoberflichen erforderlich.

3.3.4.1 Neigungskorrektur

Ist die angemessene Oberfliche geneigt, entspricht die Messung des Altimeters nicht
der Distanz H zum Subsatellitenpunkt .S, sondern dem Abstand H, zum héchstge-
legenen Geldndepunkt P innerhalb des Footprints (Abb. 3.5). Der neigungsbedingte
Hohenunterschied AH ist dabei proportional zum Grad der Neigung a. Je grofler die
Neigung, desto groBer ist auch der laterale Versatz des Subsatellitenpunkts (PP’).
Bei einer Neigung von a=0,65° macht dieser neigungsbedingte Hohenunterschied
etwa 50 m und der laterale Versatz etwa 9 km aus. Die grofitmogliche Geldndenei-
gung hingt dabei vom Durchmesser des Footprints ab. Bei einem Offnungswinkel
des ERS-Altimeters von 1,3° liegt die maximal erfaflbare Geldndeneigung bei der
Hilfte des Offnungswinkels (a=0,65°).

Das fiir die vorliegenden Daten eingesetzte Korrekturverfahren schétzt die Neigung
der Oberflache iiber die Interpolation der Punkte in der Umgebung des Subsatelli-
tenpunkts (BRENNER ET AL., 1983). Ist die Neigung zu grof}, l&8t sich die Neigungs-
korrektur nicht mehr anwenden. Ist die Oberfliche quer zur Flugbahn des Satelliten
geneigt, kann das bei der Korrektur nicht beriicksichtigt werden. Ferner werden die
regionalen Neigungseffekte von lokalen Hohenvariationen der Oberflache iiberlagert,
was die Bestimmung der Neigung erschwert. Da 90% der antarktischen Eisoberfliche
eine Neigung von weniger als 0,65° aufweisen, konnen lediglich Teile der stark reli-
efierten Gebiete oder der besonders steilen Eisabhénge nicht korrekt erfafit werden
(BAMBER & HUYBRECHTS, 1996).

3.3.4.2 Retracking

Das Radarsignal wird entsprechend der dielektischen Eigenschaften der Eisoberfléche
reflektiert und gestreut (vgl. 3.4.1). Oberflachen- und Volumenstreuung driicken sich
in einer Verdnderung der Signalkurve aus. Das Signal trifft verzogert am Satelliten
ein, so dafl die Flanke der Signalkurve erst spéter ansteigt, als es das Trackingsystem
des Satelliten erwartet hat. Dadurch vergrofiert sich der gemessene Abstand zur Eis-
oberfliche, die Oberfliche scheint tiefer zu liegen. Mit dem (engl.) retracking kann
dieser Effekt nachtréglich korrigiert werden. Dabei werden die Abweichungen in den
gemessenen Signalkurven in Bezug zu einer modellierten Kurve korrigiert. Um aus
der Signalkurve die mittlere Oberflichenhohe abzuleiten, mufl ein Signalkurvenmo-
dell verwendet werden, das die vorliegende Topographie und die Eindringtiefe des
Signals ins Eis beriicksichtigt. Die Abweichung der Signalkurve von der Modellkurve
wird dann in die Hohenkorrektur einbezogen.
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Satellit

Oberflache P’ __--Signalfront

Abbildung 3.5: Neigungsbedingter Hohenfehler bei einer glatten Oberfliche mit Neigungswinkel
a. H, ist die gemessene Distanz zum satellitennéchsten Punkt P, H ist die Hohe des Satelliten
iber dem Subsatellitenpunkt S. Der neigungsbedingte Fehler AH = H — H,, berechnet sich iiber
AH = H(1 — cos(a)). Der laterale Versatz des Subsatellitenpunkts entspricht der Strecke PP’
(nach BRENNER ET AL. (1983)).

Es gibt eine Reihe verschiedener Retrackingverfahren mit unterschiedlichen Vor- und
Nachteilen (WINGHAM ET AL., 1986; Davis, 1993, 1997). Das fiir die vorliegenden
ERS Radaraltimeterdaten angewandte [3-Retrackingverfahren von MARTIN ET AL.
(1983) verwendet ein Modell mit fiinf Parametern fiir Signalkurven mit einem und
ein Modell mit neun Parametern fiir solche mit zwei Anstiegen in der Signalkurve.
Die Retrackingverfahren finden ihre Grenzen dort, wo sich keine Signalkurven an-
passen lassen. Dies geschieht, wenn die Verteilung der Oberflichenneigungen der im
Footprint erfafiten Objekte nicht normalverteilt ist oder wenn die topographische
Rauhigkeit das Signal zu stark verzerrt. Dies ist vor allem an steilen Eisabhéngen,
Eisabbruchkanten oder in gebirgigen Regionen der Fall (BAMBER, 1994b). Ober-
flichen- und Volumenstreuung variieren rdumlich wie zeitlich sehr stark und lassen
sich bislang nicht genau quantifizieren. Solange ihr Einflul nicht genau quantifi-
ziert werden kann, 1a8t sich die Qualitdt des Retrackings nicht eindeutig bestim-
men. Allerdings verbessert das Retracking die Giite der Hohenmessungen signifikant
(ZWALLY ET AL., 1993). Die Giite des Retrackings héngt neben den Oberflichen-
eigenschaften des Fises auch von den Instrumenten- und Flugbahnparametern ab.
Auch diese Parameter verandern sich im Verlauf der Messungen, so dafl die Ergebnis-
se nach dem Retracking zwischen den einzelnen Wiederholungsorbits verzerrt sind.
WINGHAM ET AL. (1993) sind daher der Ansicht, dafl das Retracking in Zukunft
durch eine lineare Schitzung ergénzt werden sollte, die die Instrumentenparameter,
die Mefligeometrie und die Eiseigenschaften beriicksichtigt.
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3.4 MeBgenauigkeit

Generell 148t sich sagen, dafl die Radaraltimetrie theoretisch in der Lage ist, Héhen-
genauigkeiten im Subzentimeterbereich zu erreichen. Die Hohengenauigkeit ist al-
lerdings von der Qualitit der Hohenkorrektur und von den Eigenschaften der ange-
messenen Oberfliche abhéngig. Je aufwendiger die Korrekturen sind, desto gréfer
ist die zu erwartende Genauigkeit. Trotz dieser Korrekturen ergeben sich iiber Eis-
oberflichen Ungenauigkeiten, die nicht durch die bisher angesprochenen Hohenkor-
rekturen aufgelost werden kénnen.

3.4.1 Oberflichen- und Volumenstreuung

Elektromagnetische Strahlung wie z. B. ein Radarsignal mit einer bestimmten Wel-
lenldnge wird an der Grenzflache zwischen zwei unterschiedlichen Medien teilweise
reflektiert. Aufgrund der Rauhigkeit der Eisoberfliache beziiglich der Wellenlénge des
Radarsignals wird dieses an der Oberfliche gestreut (Oberflichenstreuung) (REMY
ET AL., 1990). In Schnee oder Eis wird ein Teil der Strahlung aber teilweise auch ab-
sorbiert und transmittiert und dann von tiefer liegenden Schichten erneut reflektiert
(Volumenstreuung). Die Strahlungsenergie in der Tiefe hingt von der eingestrahlten
Energiemenge sowie vom Extinktionskoeffizient ab. Der Extinktionskoeffizient ist die
Summe aus Absorbtionskoeffizient und Streuungskoeffizient, die sich je nach Medi-
um und Wellenldnge unterschiedlich zusammensetzen. In Schnee kann das Signal bis
etwa 1 m eindringen, im Eis betrigt die Eindringtiefe bis zu 10 m (LILJEQUIST &
CEHAK, 1984; OKE, 2000).

Je nach Tages- und Jahreszeit haben der Wassergehalt, die horizontale Schichtung,
die Temperatur, die Korngrofle der Eiskristalle sowie die Dichte des Eises einen an-
deren Einflufl auf das Riickstreuverhalten. Reflexion und Streuung h&ngen komplex
zusammen, wobei sich zeitliche und 6rtliche Schwankungen der Eiseigenschaften auf
den Extinktionskoeffizient auswirken. Die Schnee-/ Eiskristallgrofie ist beispielsweise
abhéngig von der Akkumulationsrate und der Firntemperatur. In Gebieten mit ge-
ringerer Akkumulationsrate sind die Korngréfien meist geringer, wiahrend eine héhe-
re Temperatur das Kristallwachstum begiinstigt. Der Extinktionskoeffizient variiert
mit der Temperatur und damit mit der Geldndehohe. Da in der zentralen Antarktis
kaum Schmelzen an der Eisoberfliche stattfindet, ist die Korngrofie der Schnee- und
Eiskristalle vorwiegend abhéngig von der Temperatur. Je grofier die Geldndehohe,
desto geringer ist die Temperatur und um so geringer sind auch die Korngrofien.
Damit vergréfert sich wiederum der Extinktionskoeffizient. Die Volumenstreuung
nimmt in der Antarktis also mit zunehmender geographischer Breite und damit der
Hohe immer weiter zu, in den wérmeren, kiistennahen Regionen ist dagegen die
Oberflachenstreuung dominant (PARTINGTON ET AL., 1989; ROTT ET AL., 1993;
Davis & ZwALLy, 1993; DAvis & PozNyAK, 1993; RIDLEY & BAMBER, 1995).
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Die Verénderung des Extinktionskoeffizienten &uflert sich in der Form der Signalkur-
ve (vgl. 3.2). Zwar konnten LEGRESY & REMY (1997b) an Hand von bestimmten
Parametern der Signalkurven das Verhéltnis von Oberflichen- und Volumenstreuung
sowie die Eindringtiefe des Signals bestimmen, eine genaue Quantifizierung einzel-
ner Parameter wie etwa der Kristallgréfe oder der Schichtdichten der Schneeauflage
aus Radaraltimeterdaten ist jedoch nicht moglich (FEMENIAS ET AL., 1993). Eine
starke Streuung des Signals fallt auch in Zonen auf, in denen viele Gletscherspalten
auftreten. Einerseits lassen sich so Spaltenzonen entdecken, die in Satellitenbildern
aufgrund zu geringer Auflosung nicht zu erkennen sind, andererseits lassen sich die
Signale von Spaltenzonen nicht ohne weiteres von denen anderer Streuungseinfliisse
unterscheiden (PARTINGTON ET AL., 1987).

Die genannten Effekte beziehen sich nicht nur auf die Radaraltimetrie sondern wir-
ken sich auch bei SAR-Bildern aus (JEZEK ET AL., 1993; DAvIs & POzNYAK, 1993).
An einer Quantifizierung der einzelnen Faktoren aus Radaraltimeterdaten oder SAR-
Bildern wird intensiv geforscht (FITZGERALD & PAREN, 1975; TTURI ET AL., 1984;
RIDLEY & PARTINGTON, 1988; BINTANJA & VAN DEN BROEKE, 1995; LEGRESY
& REMY, 1997a; ZAHNEN ET AL., 2003). Das RA-2 Altimeter von ENVISAT, das
mit zwei verschiedenen Frequenzen arbeitet, kann die Steuungseffekte reduzieren
(Davis & MOORE, 1993; FEMENIAS ET AL., 1993). Beim Laseraltimeter ICESAT
ist die Eindringtiefe zwar weitaus geringer, dafiir ist das System jedoch auf Wolken-
freiheit angewiesen.

3.4.2 MeBgeometrie

Um hinreichend lange Mefireihen zu erzeugen, werden Daten von unterschiedlichen
Missionen kombiniert. Hierbei ergeben sich allerdings Probleme, die auf Unterschie-
de in der MeBgeometrie zuriickzufithren sind. Weicht der Signalweg von der Na-
dirrichtung ab, vergréflert sich der Anteil der Volumenstreuung im Verhéltnis zur
Oberflachenstreuung. Dies verursacht einen Hohenunterschied von mehreren Dezi-
metern. Bei geneigten Oberflichen liegt der satellitennéchste Punkt bei zwei Syste-
men mit verschiedenen Flughhen und Offnungswinkeln an unterschiedlichen Posi-
tionen. Zwar kann durch die Neigungskorrektur (vgl. 3.3.4.1) der Hohenunterschied
in Flugrichtung des Satelliten korrigiert werden (BRENNER ET AL., 1983), Neigun-
gen quer zur Flugrichtung lassen sich aber nur durch entsprechend enge Flugbahnen
oder alternative Héhenmodelle bestimmen. Der Anteil stark geneigter Oberfldchen
ist zwar verhéltnisméafig gering, die Fehler konnen hier jedoch mehrere Zentimeter
bis Dezimeter betragen (PARTINGTON, 1998). Um die Fehlereinfliisse durch die Ver-
wendung unterschiedlicher Systeme zu vermeiden, werden in dieser Untersuchung
nur Radaraltimeterdaten von ERS-1 und ERS-2 verwendet. Beide Systeme sind
baugleich und bewegen sich in der gleichen Flughohe, so dal unterschiedliche Mef3-
geometrien keinen Effekt haben konnen.
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3.4.3 Isostatische Ausgleichsbewegung

Die isostatische Ausgleichsbewegung der Erdkruste durch den Riickgang des Ei-
ses nach der letzten Eiszeit kann zwar iiber das (engl.) global positioning system
(GPS) ermittelt werden, fiir exakte Messungen sind allerdings langjahrige Mefrei-
hen notwendig. Die in der australischen Forschungsstation MAWSON (67° 36’ Stid,
62° 52’ Ost) fiir Daten zwischen 1995 und 1999 berechnete Hebungsgeschwindigkeit
betrégt 0,6 + 0,6 mm/a. Allerdings sind hier Fehlereinfliisse durch atmosphérische
Druckverinderungen oder Ungenauigkeiten im Bezugssystem (Geoid) noch nicht
beriicksichtigt worden (ZWARTZ ET AL., 1999; TREGONING ET AL., 2000). Daher
kann die isostatische Ausgleichsbewegung des Eisuntergrunds bei der Hohenbestim-
mung noch nicht beriicksichtigt werden, obwohl die Hebungsrate fiir einen Zeitraum
von mehreren Jahren durchaus mehrere Zentimeter umfassen kann.

3.4.4 Dichtevariationen in der Firnauflage

Bei der Messung der Hohenénderung (vgl. 3.5) wird davon ausgegangen, daf§ die
Dichte der Firnauflage, in der sich Schnee zu Gletschereis verfestigt, konstant ist
(vgl. 2.2.4.3). Die Firnauflage kann in den polaren Eisschilden jedoch mehr als 100 m
méchtig sein (PATERSON, 1994), so daf sich Dichtevariationen aufgrund von Tempe-
raturschwankungen als eine signifikante Hohenédnderung duflern kénnen (ARTHERN
& WINGHAM, 1998).

3.4.5 Datenfehler und Datenliicken

Datenfehler in einzelnen Messungen oder ganzen Tracks treten auf, wenn eine oder
mehrere Hohenkorrekturen falsch oder gar nicht ausgefithrt werden. Die einzelnen
Korrekturen enthalten Ungenauigkeiten oder gehen von falschen Annahmen aus.
Derartige Fehler kénnen so gering sein, dafl sie nicht als solche in den Daten zu
erkennen sind. Sie konnen aber auch derart gravierend sein, daf sie als Ausreifler in
Erscheinung treten. Sind ganze Tracks betroffen, wiirden diese bei der rdumlichen
Interpolation der Daten auf ein Hohenmodell als Riicken oder Tal in Flugrichtung
des Satelliten in Erscheinung treten, was aufgrund der Werte in der Umgebung nicht
plausibel wire. Um Datenfehler auszugrenzen, ist eine Plausibilitéts- und Ausreifler-
analyse notwendig (vgl. 5.3).

Bei Radaraltimeterdaten treten systematische und unregelméflige Datenliicken auf.
Durch die Uberschneidung absteigender und aufsteigender Tracks entsteht ein se-
mirhombisches Muster (Abb. 5.2). Aufgrund der Divergenz der Meridiane nimmt
die Datendichte zum Aquator hin ab, die Absténde zwischen den Tracks werden in
der Antarktis nach Norden immer gréfler. Das Umschalten vom Ozean- in den Kis-
modus geschieht an einer zuvor festgelegten Grenze. Durch das Umschalten kénnen
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fiir kurze Zeit keine Daten gemessen werden. Die Grenze verlauft z. B. im Fall des
Amery Eisschelfs hinter der eigentlichen Eisfront und &dufert sich in Form einer
geraden Datenliicke quer iiber das gesamte Eisschelf (Abb. 5.2). Unregelméflige Da-
tenliicken entstehen durch die Abschaltung bei der Durchfithrung von Flugmanvern
oder weil die Datenaufnahmekapazitdt des Satelliten begrenzt ist. Ist es wihrend
eines Orbits nicht gelungen, die gemessenen Daten vom Satelliten zur Bodenstati-
on zu iibertragen, werden bestehende Messungen durch neue Werte iiberschrieben,
so dafl einzelne Tracks verloren gehen kénnen (BAMBER & HUYBRECHTS, 1996).
Unregelméfiige Datenliicken finden sich aber vor allem in den Bereichen, in denen
aufgrund zu starker Reliefvariationen (Diskontinuitdten) das Signal verloren geht.
Dies ist an Geldndekanten wie z. B. der Eisfront der Fall. An diesen Stellen kann we-
der eine Neigungskorrektur noch das Retracking (vgl. 3.3.4) erfolgreich durchgefiihrt
werden. Diese Datenliicken kénnen jedoch genutzt werden, um ein Untersuchungs-
gebiet in verschiedene Regionen zu segmentieren, da diese Liicken eine Grenzzone
ausweisen, in der eine Diskontinuitét der Topographie vorliegt (vgl. 5.4).

3.4.6 Vergleichsmessung

Um die Giite von Radaraltimetermessungen zu {iiberpriifen, wird eine Vergleichs-
messung (engl. groundtruthing) mit einem alternativen HohenmeBverfahren durch-
gefiihrt. Dazu wurden z. B. 1995 auf dem Amery Eisschelf (vgl. 5.1.2) Hohenmessun-
gen mit einem differenziellen GPS-System vorgenommen (PHILLIPS ET AL., 1998).
Dabei ist zu beriicksichtigen, dal GPS-Messungen Punktmessungen sind, die Ra-
daraltimetrie aber nur mittlere Hohen innerhalb eines Footprints liefert. Die Unter-
schiede zwischen den verschiedenen Mefimethoden basieren teilweise auf den Unge-
nauigkeiten der beiden Verfahren. Der mittlere Fehler fiir die bei der Untersuchung
von PHILLIPS ET AL. (1998) verwendeten ERS-1 Hohenkorrekturen belduft sich auf
13 c¢m, der Fehler fiir die GPS-Messungen auf 40 cm. Da der mittlere Hohenunter-
schied zwischen den beiden Verfahren mit 170 cm berechnet wird, kann dieser nicht
allein iiber die Ungenauigkeiten erklért werden. Die restliche Differenz von 117 cm
ist vor allem auf die Variation der Oberflichen innerhalb der Footprints sowie auf
das Eindringen des Radarsignals ins Eis zuriickzufiihren.

3.5 Messung der Héhendnderung

3.5.1 Crossover-Analyse

Zur Bestimmung der Hohendnderung aus Radaraltimeterdaten existieren zwei ver-
schiedene Ansitze. Einen direkten temporalen Vergleich liefert die Crossover-Analyse,
bei der die Unterschiede der Hohendaten an den Kreuzungspunkten der Tracks
aus zwei zeitlich differierenden Radaraltimeterdatenséitzen ermittelt werden. Da die
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Absténde der Tracks aufgrund der Erdkriimmung in Richtung Aquator zunehmen
(Abb. 5.1), représentieren die Kreuzungspunkte in dieser Richtung allerdings immer
grofler werdende Gebiete. Beispiele zur Crossover-Analyse finden sich in PARTING-
TON ETAL. (1991); BAMBER (1994a); LINGLE ET AL. (1994); YI ET AL. (1997);
LINGLE & COVEY (1998); REMY & LEGRESY (1998).

3.5.2 Hohenmodell-Zeitreihen

Digitale Hohenmodelle sind in Form von regelméfiigen Gittern angeordnete Hohen-
informationen. Da die Radaraltimetermessungen nur entlang der Tracks erfolgen, ist
eine rdumliche Interpolation der Héhendaten notwendig (vgl. 4.1). Hohenénderun-
gen der Eisoberflache konnen durch den Vergleich von digitalen Hohenmodellen aus
unterschiedlichen Zeitrdumen beobachtet werden (MEIER, 1993). Liegen mehrere
zeitlich differierende Hohenmodelle vor, stellen die Hohenwerte an denselben Gitter-
punkten eine Hohenmodell-Zeitreihe dar. Zur Bestimmung signifikanter Hohenédnde-
rungen bendtigt man rdumlich wie zeitlich hochaufgeloste Radaraltimetermefrei-
hen von mehreren Jahren (vgl. 2.2.5). Der Vorteil dieses Verfahrens gegeniiber der
Crossover-Analyse besteht darin, dafl die Gitterpunkte des Hohenmodells einheitli-
che Gebiete repriasentieren (HERZFELD ET AL., 1997).

Die benétigte raumliche Auflosung der Hohenmodelle héngt davon ab, fiir welche
Fragestellung sie verwendet werden. Fiir thermomechanische Modelle (vgl. 2.2.4.1)
der gesamten Arktis oder Antarktis sind Auflésungen im Bereich von 10 bis 20 km
ausreichend. Fiir detaillierte Analysen der Massenbilanz einzelner Gletscher soll-
te sie aber so hoch wie moglich liegen. Die héchste mogliche Auflésung wird von
der Auflosung des Mefiverfahrens bestimmt. Bei Radaraltimeterdaten kénnen Ob-
jekte, die kleiner als der Footprintdurchmesser sind, nicht mehr aufgelost werden.
Damit koénnen kleinskalige Oberflichenstrukturen wie Sastrugi (Windrippel) oder
Gletscherspalten nicht mehr erfafit werden. Bei grofiskaligen Strukturen paust sich
der Eisuntergrund quasi an der Eisoberfliche durch, wobei die Untergrundformen
um so stiarker durchscheinen, je geringer die Eismachtigkeit ist. Solche Strukturen
haben Hohenvariationen im Meterbereich und konnen sich iiber viele Kilometer er-
strecken. Anhand von Hohenmodellen lassen sich auch wichtige Merkmale wie z. B.
die Grundeislinie identifizieren. Je hoher die Reibung des sich bewegenden Fises am
Untergrund, desto grofler ist die Neigung der Eisoberfliche (MACAYEAL, 1992). An
der Grundeislinie nimmt der Neigungsgradient der Eisoberflache drastisch ab. La-
gednderungen der Grundeislinie konnen in Héhenmodell-Zeitreihen erkannt und als
ein Gletschervorstol oder -riickzug interpretiert werden (HERZFELD ET AL., 1994).

32



4 Geostatistische Interpolation

4 Geostatistische Interpolation

4.1 Raumliche Interpolation

Die Topographie einer Eisoberfliche 1d8t sich mathematisch als eine rdumlich kon-
tinuierliche Variable betrachten, die iiber ein digitales Hohenmodell dargestellt wer-
den kann. Die vorliegenden ERS Radaraltimeterdaten beschreiben die Topographie
der Eisoberfliche an diskreten Punkten entlang von sich iiberkreuzenden Tracks.
Dabei ist die Datendichte entlang dieser Tracks sehr hoch (328 m) wéhrend zwi-
schen den Tracks bei den 168d Daten Liicken von 2 km und bei den 35d Daten von
20 km bestehen (Abb. 5.2). Ein Hohenmodell besteht aus regelmifliig angeordne-
ten Gitterpunkten, mehrere zeitlich aufeinander folgende Hohenmodelle bilden eine
Hohenmodell-Zeitreihe (vgl. 3.5.2). Zur Erstellung eines Hohenmodells benotigt man
ein rdumliches Interpolationsverfahren. Bei der Interpolation ergibt sich ein Inter-
polationsfehler. Dieser mufl geringer sein als die zu erwartende Hohenédnderung der
Hohenmodell-Zeitreihe, damit sich signifikante Hohenédnderungen berechnen lassen.

Viele der in den Geowissenschaften auftretenden Variablen kénnen als rdaumlich
kontinuierlich betrachtet werden. Meist konnen diese Variablen aber nur an weni-
gen Stellen gemessen werden, weil z. B. das Untersuchungsgebiet zu grofl oder das
Mefverfahren sehr aufwendig und kostenintensiv ist. Die Werte der Variable miissen
daher an bestimmten Schéitzpunkten geschétzt, d. h. rAumlich interpoliert oder ex-
trapoliert werden. Die Schatzpunkte sind hier die Gitterpunkte eines Hohenmodells.
Bei der rdumlichen Schétzung wird der Wert z(xzq) der raumlich kontinuierlichen Va-
riable Z an einem Schitzpunkt xy innerhalb eines Untersuchungsgebiets D auf der
Basis von regelméfiig oder unregelméfig raumlich verteilten Werten z(x;) € Z an
den Stiitzpunkten z; € D berechnet. z; sind dabei die Ortsvektoren der MefSpunk-
te. Sie bilden die Stiitzpunkte der Interpolation. Alle moglichen Schéitzwerte Z(x)
liegen auf einer Schitzfunktion Z. Sie soll die tatsichliche aber unbekannte, rium-
liche Funktion der Variable Z, in diesem Fall die Topographie der Eisoberflache,
moglichst genau wiedergeben (WEBSTER & OLIVER, 2001).

Es gibt eine Reihe unterschiedlicher Verfahren der rdumlichen Interpolation, die
sich in deterministische und stochastische Verfahren unterteilen lassen. Zu den de-
terministischen Verfahren zéhlen a) exakte Methoden wie Thiessen-Polygone, Trian-
gulation, Inverse-Distanz-Methoden sowie Splinefunktionen oder b) approximative
Methoden wie die Trendflichenanalyse oder multiple Regression. Alle deterministi-
schen Verfahren gehen davon aus, dafi die Variationen einer Variablen physikalische
Ursachen haben, die sich iiber eine abzidhlbare Menge von Funktionen abbilden
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lassen. Natiirliche Prozesse sind jedoch sehr komplex und héngen oft nichtlinear
und chaotisch voneinander ab. Oft sind auch nicht alle Prozesse oder ihre Zusam-
menhénge bekannt. Ist eine Variation zu komplex, tritt sie als zufillige Variation
in Erscheinung. Eine rein deterministische Beschreibung der Variablen ist dann nur
noch niaherungsweise moglich. Daher benétigt man anstelle des deterministischen
einen stochastischen Ansatz. Eine rein stochastische Betrachtung hat allerdings den
Nachteil, daB sie eine Reihe wiederholter und stochastisch unabhéngiger Messungen
an jeder Stelle x; erfordert. Dies ist in der Regel nicht gegeben, da an einer Stel-
le x; meist nur eine einzige Messung vorgenommen wird und weil eine rdumliche
Abhéngigkeit zwischen den Messungen besteht. Die geostatistische Interpolation ist
ein Verfahren, das deterministische und stochastische Verfahren miteinander verbin-
det (LaM, 1983; HENLEY, 1987; WEBSTER & OLIVER, 2001).

4.2 Geostatistik

Die Geostatistik ist ein Zweig der angewandten Statistik. Sie macht sich das Gesetz
der Geographie von TOBLER (1970) zu eigen, das besagt, dafl sich im Mittel die
Werte einer Variable an nahe benachbarten Punkten &dhnlicher sind als bei weiter
voneinander entfernt liegenden Punkten. Die Geostatistik umfafit zwar eine ganze
Reihe unterschiedlicher Methoden z. B. zur Simulation oder zur Klassifikation, am
haufigsten wird sie aber zur rdumlichen Schétzung eingesetzt, die unter dem Begriff
Kriging bekannt ist (benannt nach dem siidafrikanischen Ingenieur DANIE KRIGE).
Nachdem Kriging erfolgreich bei der Goldexploration angewendet wurde, entwickel-
te GEORGES MATHERON die Theorie der regionalisierten Variablen (M ATHERON,
1963), die das Krigingverfahren mathematisch beschreibt. Im Gegensatz zu den de-
terministischen Schétzverfahren wird hier zuerst der rdumliche Zusammenhang der
vorhandenen MeBwerte empirisch bestimmt (Variographie). Auf der Basis der Vario-
graphie wird dann eine stetige Funktion des rdumlichen Zusammenhangs angepaft.
Die eigentliche Schétzung (Kriging) erfolgt dann auf der Basis der Parameter dieser
Schitzfunktion (WEBSTER & OLIVER, 2001).

4.2.1 Theorie der regionalisierten Variablen

In der Theorie der regionalisierten Variablen wird eine raumlich kontinuierliche Va-
riable Z als Zufallsvariable betrachtet. Die diskreten Messungen z(z;) sind Realisa-
tionen dieser Zufallsvariablen. Im Gegensatz zu den rein stochastischen Prozessen
besteht bei den regionalisierten Variablen ein rdumlicher Zusammenhang zwischen
den Messungen z(z;), die Realisationen sind also rdumlich abhéngig von einander.
Nach der Definition der Zufallsvariablen existiert fiir jede der n Realisationen an den
Stiitzpunkten x;, i = 1,2,...,n eine eigene Wahrscheinlichkeitsverteilung Z(x;). Je-
de Wahrscheinlichkeitsverteilung hat einen Erwartungswert E[Z(z;)] = p; und eine
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Varianz E[Z(z;) — j;] = o?. Ein Mefiwert z(z;) ist dann eine Realisation unter un-
endlich vielen moglichen Realisationen innerhalb der Verteilung Z(z;). Die Menge
aller Realisationen z(z;) bezeichnet man als regionalisierte Variable und die Men-
ge aller Verteilungen Z(z;) als Zufallsproze. Um den rdumlichen Zusammenhang
zweier Zufallsvariablen zu bestimmen, kann man die Kovarianz heranziehen. Die
Kovarianz zweier Zufallsvariablen Z(z1) und Z(z5) lautet:

C(Z(21), Z(x2)) = E[{Z(21) — m} {Z(22) — pa}] - (4.1)

Da jedoch fiir jeden Stiitzpunkt z; nur eine einzige Messung vorliegt, lassen sich die
p; und o nicht bestimmen. Daher muf die vereinfachende Annahme der Stationa-
ritdt 2. Ordnung getroffen werden.

4.2.1.1 Stationaritat

Bei der Stationaritdt wird davon ausgegangen, dafl die Wahrscheinlichkeitsvertei-
lungen des Zufallsprozesses bestimmte Eigenschaften haben, die {iberall gleich sind.
Bei der Stationaritét 1. Ordnung sind die Erwartungswerte E[Z(z)] = p (Momen-
te 1. Ordnung) fiir alle x; konstant d. h. stationdr. Unter der Voraussetzung der
Stationaritdt 1. Ordnung 148t sich fiir die Varianz und Kovarianz die Stationaritét
2. Ordnung formulieren. Zwei Mefipunkte sind rdumlich durch den Distanzvektor
h getrennt. Fiir den Fall, daf§ zwei MeBpunkte x und x + h an derselben Stelle
vorliegen, ist der Distanzvektor h = 0 und das Moment 2. Ordnung entspricht der
Varianz C(0) = E[Z(z) — 1] = o2, Ist h > 0, entspricht das Moment 2. Ordnung
der Kovarianz:

C(h) = C(Z(x), Z(x + h)) = E{Z(x) = p}{Z(x + h) = p}]. (4.2)

Die Momente existieren und hingen allein von der Distanz h und nicht von der
Position z ab. Diese Abhédngigkeit fiir beliebige Distanzen driickt man als Kovari-
anzfunktion C'(h) aus. Diskrete Distanzen h werden in der Variographie als (engl.)
lag bezeichnet (WEBSTER & OLIVER, 2001).

4.2.1.2 Intrinsische Hypothese

In der Realitédt ist die Voraussetzung der Stationaritdt 2. Ordnung meist nicht ge-
geben. Je grofler das Untersuchungsgebiet ist, desto stiarker neigen Mittelwert und
Varianz dazu, sich innerhalb des Untersuchungsgebiets zu verédndern. Aus diesem
Grund formulierte MATHERON (1963) die intrinsische Hypothese. Hiernach ist der
Mittelwert, wenn schon nicht im gesamten Untersuchungsgebiet, so doch zumindest
in der ndheren Umgebung eines Punktes, konstant (Quasi-Stationaritéit). Ferner
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ersetzt er die Kovarianz durch die Varianz der Differenzen, die ebenso wie die Ko-
varianz, allein von der Distanz h abhéngt. Danach gilt:

E[Z(x) — Z(x +h)] =0 (4.3)
VAR[Z(x) — Z(z + h)] = E[(Z(z) — Z(X + h))?] = 2v(h) (4.4)

Damit 148t sich der rdumliche Zusammenhang auch noch fiir Fille definieren, bei
denen die Berechnung der Kovarianzfunktion C(h) nicht zuléssig ist. Der rdum-
liche Zusammenhang wird jetzt durch das Variogramm 27(h) ausgedriickt. Meist
wird allerdings nur y(h) als Variogramm angegeben, was richtigerweise als Semi-
Variogramm bezeichnet werden sollte. Ist der betrachtete Prozefl tatséchlich stati-
ondr 2. Ordnung, sind Variogramm und Kovarianzfunktion dquivalent.

7(h) = C(0) = C(h) (4.5)

Die Abnahme des rdaumlichen Zusammenhangs mit der Distanz lé3t sich iiber das
Variogramm wie iiber die Kovarianzfunktion gleichermaflen mathematisch darstel-
len. Bei einer kurzen Distanz ist der rdumliche Zusammenhang noch deterministisch
beschreibbar. Mit zunehmender Distanz nimmt jedoch der stochastische Anteil im-
mer weiter zu, bis eine Distanz erreicht ist, bei der keinerlei deterministischer son-
dern nur noch ein rein stochastischer Zusammenhang zwischen zwei Punkten besteht
(ZIMMERMAN, 1993; WEBSTER & OLIVER, 2001).

4.2.1.3 Trend

In der Realitét sind oft weder stationére noch intrinsische Bedingungen anzutreffen,
wenn die Daten einer systematischen Zu- oder Abnahme, d.h. einem Trend unter-
liegen. Liegt ein Trend vor, ist die Annahme einer Zufallsfunktion nicht mehr giiltig
und der Erwartungswert F [Z(z)] ist nicht mehr konstant. Zieht man den Trend
t(z) von den Mefiwerten z(x) ab, bleibt die natiirliche Variation der trendbereinig-
ten MeBwerte als Residuen r(z) iibrig.

r(z) = z(x) — t(x) (4.6)

Die Residuen konnen selbst wieder als ein stationédrer Prozefl aufgefafit werden. Das
Krigingverfahren wird dann nur iiber die Residuen durchgefiihrt und der Trendanteil
kann anschliefend wieder hinzu addiert werden. Der Trend kann durch ein alternati-
ves Interpolationsverfahren (z. B. multiple Regression oder Splineinterpolation) aus
den Meflwerten bestimmt werden.
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4.2.2 Variographie

Das experimentelle Variogramm ist eine fiir diskrete lags h empirisch ermittelte
Funktion des rédumlichen Zusammenhangs aller MeBwerte z(x). An diese diskrete
Funktion wird dann ein theoretisches, stetiges Variogrammodell als réumliche Struk-
turfunktion angepafit. Sie beschreibt den rdumlichen Zusammenhang der Variable
Z fiir jede beliebige Distanz h.

4.2.2.1 Experimentelles Variogramm

Unter Voraussetzung der intrinsischen Hypothese berechnet man das experimentelle
Variogramm wie folgt:

m

v(h) = o— Z [2(2;) — 2(x; + b)) (4.7)

Dabei sind z(z;) und z(x; + h) alle m MeBwertpaare der Variable Z, die den Ab-
stand h zueinander haben. Da die Daten meist unregelméflig im Raum verteilt sind,
wird das experimentelle Variogramm fiir diskrete Distanzklassen der Klassenbreite
dh mit [h—0h/2, h+Jh/2[ berechnet. Das grofite lag wird in der Regel bei der Hélfte
der maximal auftretenden Distanz festgesetzt, da bei sehr grofien lags die Anzahl
der moglichen Paarbildungen abnimmt (JOURNEL & HUIIBREGTS, 1997). Die Va-
riogrammwerte 7(h) werden gegen die Distanz h als diskrete Variogrammfunktion
aufgetragen (Abb. 4.1).

4.2.2.2 Variogrammodell

Das experimentelle Variogramm gibt lediglich den rdumlichen Zusammenhang der
MefBwerte wieder. Sind hinreichend viele Werte vorhanden, kommt das experimen-
telle Variogramm dem tatséichlichen rdumlichen Zusammenhang der Zufallsvariable
sehr nahe. Da die Zufallsvariable eine stetige Funktion ist, muf} es auch eine steti-
ge Funktion des rdumlichen Zusammenhangs geben, das theoretische Variogramm
oder Variogrammodell. Es wird so gewéhlt, dafl es den Verlauf des experimentel-
len Variogramms moglichst genau beschreibt (Abb. 4.1). Bei der Wahl des richtigen
Modelltyps kénnen Vorkenntnisse {iber den rdumlichen Zusammenhang einflieflen.

Die meisten haufig verwendeten Variogrammodelle hdngen im wesentlichen von drei
Modellparametern ab.

1. Nugget
~v(h) ist fiir A = 0 stets 0. Daraus ergibt sich auch, da§ das Krigingverfahren
ein exaktes Interpolationsverfahren ist. v(h) mufl aber fiir A = 0 nicht stetig
sein, sondern es geniigt lim,_oy(h) = 0 (ZIMMERMAN, 1993). Oft zeigt sich
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aber im experimentellen Variogramm, dafl das anzupassende Variogrammodell
bei h — 0 einen Wert «(0) > 0 annimmt. Diese Diskontinuitat ¢y wird (engl.)
nugget oder Nuggetvarianz genannt. Sie driickt die Abwesenheit eines raumli-
chen Zusammenhangs bei sehr kleinen Distanzen h aus. Sie kommt zustande,
wenn die Variable zuféllige Variationen unterhalb der Variogrammauflosung
oder Meffehler aufweist.

2. §ill
Der (engl.) sill (¢g + ¢1) definiert, bei welchem Variogrammwert nur noch
ein rein stochastischer rdumlicher Zusammenhang besteht (Abb. 4.1). Er ent-
spricht in etwa der Gesamtvarianz der Daten.

3. Range
Die Distanz, ab der kein rdumlicher Zusammenhang zwischen zwei Punkten
mehr besteht, wird als Reichweite oder (engl.) range (a) bezeichnet. Jen-
seits des Range verhélt sich die regionalisierte Variable wie eine stochasti-
sche Zufallsvariable. Fiir Variogrammodelle, die sich dem Sill nur asymptotisch
anndhern, wird ein Quasi-Range (a’, mit v(a’) = ¢o + 0,95¢;) definiert.

y(h)A
il e .

c, | [Nugget

x
h 4

>
Range (a) h

Abbildung 4.1: Beispiel eines experimentellen Variogramms und eines stetigen Variogrammodells
mit den Parametern Sill (¢y + ¢1), Nugget (cp) und Range (a).

Vor der Anpassung der Modellparameter steht die Auswahl des geeigneten Modell-
typs. Starke Variationen innerhalb einer regionalisierten Variable driicken sich in
einem steilen Anstieg des Variogramms aus, wihrend ,glatte“ Variablen iiber ein
Modell mit einem zunéchst flachen Anstieg angepafit werden. Die Betrachtung der
Rauhigkeit ist mafistabsabhéngig.
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Es gibt eine Reihe von héufig verwendeten, giiltigen Standardmodellen. Diese lassen
sich in zwei Gruppen aufteilen:

a)

begrenzte Variogrammodelle

Begrenzte Modelle werden durch den Sill nach oben hin begrenzt. Hier sind nur
die drei am haufigsten verwendeten Modelle aufgefiihrt, die in jeder bekannten
Geostatistik-Software implementiert sind. Sie werden auch in dieser Arbeit
verwendet (vgl. 5.6.2).

1. sphérisches Modell
3h _ h3 b b <
y(h)y =4 @t {#- s} frn<a (4.8)
co+ ¢ fir h > a
2. exponentielles Modell

3h
v(h) = co+cy {1 —exp (—?> } fiir @' mit y(a") = co+0,95¢;. (4.9)

3. GauBimodell
3h2 .. / . /
y(h)=cy+c1{1—exp|— o fiir o’ mit y(a') = ¢o + 0, 95¢;.
(4.10)

unbegrenzte Variogrammodelle

Unbegrenzte Modelle haben keinen Sill, sie steigen mit zunehmender Distanz
immer weiter an. Werden diese Modelle jedoch fiir kleine h angesetzt, konnen
sie durchaus als giiltige Modelle betrachtet werden. Es existieren zwar auch
lineare und quadratische Modelle, die durch einen Sill begrenzt werden, diese
sind aber in y(a) nicht differenzierbar, was zu instabilen Losungen fiihren kann.
Ist p = 0 entspricht das Modell einer rein stochastischen Variation (weifles
Rauschen). Ein solches Modell wird als Nugget-Modell bezeichnet.

Die Modelle unterscheiden sich auch in ihrem Verhalten im Ursprung (bei 7(0)).
Besonders das hiufig verwendete Gaufimodell kann bei hohen Datendichten oder
groflem Nugget zu einer hohen Kondition der Krigingmatrix und damit zur Insta-
bilitat des Kriginggleichungssystems fithren, da es im Ursprung eine Steigung von
0 hat. Deshalb wird hier anstelle des Gauimodells ein kubisches Modell (Gleichung
4.11) verwendet (ABABOU ET AL., 1994; WACKERNAGEL, 1998). Es z#ihlt zu den
begrenzten Modellen und wird folgendermafien berechnet:

V(h):{c(ﬁ—cl (7(5)=8.75(1)" +3,5(%)" -0.75(4)) firh<a (411)

co+ ¢ fiir h > a
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Wenn es Variationen der Variable gibt, die in bestimmten Maflstabsbereichen do-
minant sind, zeigt sich das durch einen abgeknickten oder gestuften Variogramm-
verlauf. Solche Strukturen koénnen durch die Kombination mehrerer Modelle mit
unterschiedlichem Sill und Range dargestellt werden. Diese werden als genestete
Variogrammodelle bezeichnet. Solche genesteten Modelle werden in dieser Arbeit
verwendet (vgl. 5.6.2).

4.2.2.3 Anisotropie

Der rdumliche Zusammenhang kann in verschiedene Richtungen unterschiedlich aus-
gepragt sein. Wahrend sich z. B. die Variable in die eine Richtung sehr glatt darstellt,
kann sie in eine andere eine groffere Rauhigkeit aufweisen. Ist dies der Fall, spricht
man von einer Anisotropie. Um eine Anisotropie feststellen zu kénnen, mufl man
experimentelle Variogramme fiir unterschiedliche Richtungen (Richtungsvariogram-
me) berechnen und miteinander vergleichen. Zur Berechnung von Richtungsvario-
grammen werden im Gegensatz zu omnidirektionalen Variogrammen nur diejenigen
Punktepaare verwendet, die in einer bestimmten Richtung zueinander angeordnet
sind. Dazu unterteilt man die Umgebung um jeden Punkt in Sektoren (Winkelklas-
sen) und diese wieder in Abstandklassen h+dh. Gegebenenfalls werden die Sektoren
noch iiber einen Bandbreitenparameter in ihrer maximalen Breite eingeschrénkt.
Die zur Variogrammberechnung verwendeten Punktepaare miissen dann nicht nur
innerhalb des Sektors zueinander ausgerichtet sein, sondern diirfen auch nicht wei-
ter als die vorgegebene Bandbreite vom Richtungsvektor des Richtungsvariogramms
abweichen.

Abbildung 4.2: Darstellung des Ranges bei geometrischer Anisotropie. Grofiter Range a; in
Richtung ¢, kleinster Range a2 orthogonal dazu (nach WEBSTER & OLIVER (2001)).
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An die so bestimmten Richtungsvariogramme werden Variogrammodelle gleichen
Typs angepafit. Im Fall von zwei Richtungsvariogrammen liegen die Richtungen der
Variogramme senkrecht zueinander. Haben die Modelle der Richtungsvariogramme
gleiche Sill- und Nuggetwerte und lediglich unterschiedliche Ranges, spricht man
von einer geometrischen Anisotropie. Eine Anisotropie kann aber auch im Sill oder
im Nugget vorliegen. Dies wird dann h#ufig als zonale Anisotropie bezeichnet, die
Verwendung dieses Begriffs ist aber nicht ganz eindeutig definiert (ISAAKS & SRIVA-
STAVA, 1989; ZIMMERMAN, 1993). In der géngigen Geostatistik-Software wird meist
nur die geometrische Anisotropie beriicksichtigt. Die unterschiedlichen Ranges bei
der geometrischen Anisotropie spannen eine Ellipse auf (Abb. 4.2). Das Richtungsva-
riogramm mit dem gréfiten Range aq liegt in Richtung . Das Verhéltnis von a; zu as
gibt das Anisotropieverhéltnis an. Will man alle méglichen Richtungsvariogramme
gleichzeitig berechnen, geschieht dies in Form einer Variogrammkarte. Anisotropien
driicken sich darin in einer elliptischen Form der Linien gleichen Variogrammwerts
aus.

4.2.2.4 Modellanpassung

Die Anpassung eines Variogrammodells erfolgt entweder visuell oder automatisiert.
Bei der visuellen Anpassung von Hand sind Erfahrung und Expertenwissen not-
wendig. Der Modelltyp und die Modellparameter werden anhand der Form des
experimentellen Variogramms gewihlt, wobei theoretische Uberlegungen iiber die
tatsdchliche rdumliche Struktur der Variable einflieen konnen. Das Modell wird
zusammen mit dem experimentellen Variogramm dargestellt und die Anpassung
der einzelnen Parameter wird so oft wiederholt, bis das Modell augenscheinlich den
Verlauf des experimentellen Variogramms optimal wiedergibt. Da dieses Vorgehen
allerdings recht aufwendig ist, kann es z. B. bei der Variographie in (engl.) moving
windows (HAAsS, 1990) nicht angewendet werden. Hier werden dann automatisierte
Anpassungsmethoden eingesetzt.

Bei der automatisierten Anpassung wird der quadrierte Abstand zwischen expe-
rimentellem Variogramm und Modell mit einer Kleinste-Quadrate-Methode (engl.
least squares fit) minimiert. Da der Zusammenhang zwischen experimentellem Va-
riogramm und Modell stark nichtlinear ist, ben6tigt man ein Anpassungsverfahren
wie etwa die LEVENBERG-MARQUARDT Methode (MARQUARDT, 1963), die u. a.
von JIAN ET AL. (1996) als die geeignetste fiir nichtlineare Anpassungen angesehen
wird. Da die Anpassung gerade fiir kleine lags (h) moglichst genau sein soll, mufl
mit einer Gewichtung gearbeitet werden. Dies kann die Anzahl n oder die Varianz
der Wertepaare in den einzelnen lags h sein. Wird diese automatisierte Anpassung
allerdings nicht iiberwacht durchgefiihrt, kann das in den Féllen, in denen das ex-
perimentelle Variogramm stark fluktuiert, zu fragwiirdigen Anpassungen kommen.
Daher ist bei automatisierten Methoden immer Vorsicht geboten. Welche Methode
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letztlich die beste ist, ist nach wie vor strittig und wird sehr kontrovers diskutiert
(WEBSTER & OLIVER, 2001).

4.2.3 Kriging

Wenn der rdumliche Zusammenhang iiber das Variogrammodell bestimmt wurde,
folgt der zweite Schritt des Krigingverfahrens, die Schétzung eines Wertes Z(x¢)
iiber N Stiitzwerte z(z;), ¢ = 1,--+, N in der Umgebung U um zy. Die maxima-
le Ausdehnung und Ausrichtung von U wird {iber die Reichweite des verwendeten
Variogramms definiert (Abb. 4.2), da Punkte, die weiter von x, entfernt liegen als
der Range des verwendeten Variogrammodells, einen geringen bis iiberhaupt kei-
nen deterministischen rdumlichen Zusammenhang mit z(z,) haben. Im Falle einer
geometrischen Anisotropie mufl auch U eine elliptische Form annehmen, damit die
Richtungsabhéngigkeit des rdumlichen Zusammenhangs beriicksichtigt wird (Abb.
4.2).

4.2.3.1 Auswahl von Stiitzpunkten

Die Anzahl und Verteilungsdichte der Stiitzpunkte innerhalb der Umgebung U hat
Einflul auf das Schétzergebnis. Werden zu viele Punkte ausgewahlt, erhoht sich
die Rechenzeit und das Kriginggleichungssystem kann sehr groff werden. Bei grofien
Kriginggleichungssystemen hat die Krigingmatrix oft eine hohe Kondition. Dadurch
wird das Kriginggleichungssystem instabil. Es 148t sich nicht eindeutig 16sen oder
es entstehen fehlerhafte Schétzergebnisse (Artefakte). Deshalb wird die Menge der
Stiitzpunkte auf eine bestimmte Anzahl beschréinkt. Auch die Verteilungsdichte be-
einflult die Kondition. Liegen sowohl Punktepaare mit kleinen als auch mit grofien
Distanzen zueinander vor, erhoht sich die Kondition des Kriginggleichungssystems
(Davis & MORRIS, 1997).

Die Punktauswahl soll anhand verschiedener Auswahlverfahren in Abb. 4.3 fiir die
zwoOlf néchstgelegenen Stiitzpunkte innerhalb eines Suchkreises verdeutlicht werden.
Die Datenverteilung entspricht in etwa der, die bei den Radaraltimeterdaten zu
erwarten ist. Bei der hdufig verwendeten Abstandssuche (Abb. 4.3 a) werden die
Punkte allein iiber ihren Abstand zum Schéitzpunkt ausgewihlt. Das hat zur Fol-
ge, daf} keine Daten aus dem unteren Teil des Suchkreises beriicksichtigt werden.
Einige Punkte liegen sehr nahe beieinander. Dadurch kann die Kondition der Kri-
gingmatrix sehr grof3 werden. Deshalb wird bei der Sektorensuche der Suchkreis in
Sektoren unterteilt (Abb. 4.3 b). Meist sind diese Sektoren Quadranten oder Ok-
tanten. Die Suche wird dahingehend eingeschréinkt, daf§ die maximale Punktanzahl
pro Sektor definiert wird. Wie sich an diesem Beispiel zeigt, &ndert sich die Vertei-
lung der ausgesuchten Stiitzpunkte nur geringfiigig. Punkte, die mehr oder weniger
die gleiche Ausrichtung zum Schétzpunkt haben, enthalten redundante Informatio-
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nen und konnen sich gegenseitig sogar vollig abschirmen (engl. screening effect).
Dies wird in Abb. 4.3 ¢) mit beriicksichtigt. Hier werden zusétzlich zu den Sekto-
ren Abstandsklassen eingefiihrt. Stiitzpunkte in der ersten Abstandsklasse liegen zu
nah am Schéatzpunkt und werden nicht verwendet. Wird ein Stiitzpunkt ausgewéhlt,
diirfen die weiteren Stiitzpunkte weder aus einer benachbarten Richtungsklasse noch
einer benachbarte Abstandsklasse stammen. Damit verteilen sich die Stiitzpunkte
gleichméBiger im Suchkreis, die Absténde zwischen den Punkten werden ausgegli-
chener und die Auswirkung des Screening Effekts verringert sich.

Abbildung 4.3: Auswahl der zwolf nichstgelegenen Stiitzpunkte in einem Suchkreis um den
Schétzpunkt nach drei verschiedenen Verfahren. Die Datenverteilung entspricht der von Radar-
altimetermessungen entlang von Tracks. Die Numerierung gibt die Reihenfolge der Auswahl an.
a) Abstandssuche, die Punkte werden allein iiber den Abstand ausgewiihlt. b) Sektorensuche, die
Punkte werden zuvor in Sektoren aufgeteilt. ¢) Einteilung in Abstands- und Sektorenklassen. Aus-
wahl unter Beriicksichtigung des minimalen Abstands zwischen den Punkten und des Screening
Effekts.

4.2.3.2 Schatzung

Die Schétzung eines Wertes Z(zg) erfolgt tiber eine Linearkombination der mit den
Gewichten «a; gewichteten Stiitzwerte z(z;):

N
Z(xg) = Zaiz(aji) mit o; € R; xg, 2, € U (4.12)
i=1

Je ndher ein Punkt z; bei z liegt, desto grofler ist sein Gewicht. Wird der tatséchli-
che Wert z(xzg) tiber Z(zo) geschétzt, entsteht der Schétzfehler g = [z(xg) — Z(xo)].
Dieser Schétzfehler mufl minimiert werden, damit der Schitzwert dem tatséachlichen
Wert so gut wie moglich entspricht. Die Minimierung des Schétzfehlers erfolgt durch
die Kleinste-Quadrate-Methode. Hierbei werden die Gewichte a; so bestimmt, dafl
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der Erwartungswert des Schétzfehlers E[ey] = 0 ist und die Varianz der Schétzfeh-
lerquadrate €2 minimal wird.

!

VAR[€3] = VAR[{z(z0) — 2(x0)}] = VAR[{2(w0) — ciz(;)}] = min  (4.13)

Um die Gewichte zu bestimmen, wird folgendes Kriginggleichungssystem gelost:

N
Zaﬂ(%,%’) =v(zg,x;) mitj=1,2...,N (4.14)
i=1

Die geschitzten Werte Z(x) schwanken um die tatséchlichen Werte. Diese Schwan-
kung (0?) wird iiber die Krigingvarianz ausgedriickt.

0% = VAR [{2(w0) — 5(x0)}] (4.15)

Alle Krigingtypen basieren auf dieser Schétzfehlerminimierung. Man kann jedoch
eine ganze Reihe unterschiedlicher Krigingtypen mit unterschiedlichen Eigenschaften
unterscheiden. Der am héufigsten eingesetzte Typ ist das (engl.) ordinary kriging.
Damit die Schitzung erwartungstreu ist, mufl hierbei die zusétzliche Bedingung,
daB die Summe der Gewichte a; = 1 ergibt, erfiillt werden. Man erhélt ein lineares
Kriginggleichungssystem mit N + 1 Gleichungen, das eindeutig gelost werden kann,
indem man den Lagrange-Parameter A\ einfiithrt. Das Kriginggleichungssystem, hier
in Matrixform, wird um eine Gleichung ergénzt.

V(@ @1) o ylan) 1 ay ¥(x0, 71)
' = : (4.16)
Y(@n,z1) - y(enan) 1 an ¥(20, xN)
1 e 1 0 A 1
Das zugehorige Gleichungssystem der Krigingvarianz lautet dann:
N
o*(z0) = Z a;y(xo, ;) + A(xo) (4.17)

=1

Entspricht einer der Stiitzpunkte z; dem Schétzpunkt xq, dann wird die Krigingva-
rianz minimal, wenn a; = 1 und alle o; = 0 Vj # 4. Setzt man diese Gewichte in
das Kriginggleichungssystem ein, erhélt man fiir 2(z;) genau den Wert z(x(). Damit
ist Kriging ein exaktes Interpolationsverfahren (WEBSTER & OLIVER, 2001). Hat
man die Gewichte a; bestimmt, berechnet sich der Schiatzwert iiber Gleichung 4.12.
Die Schatzung wird dann fiir andere Schétzpunkte, z. B. alle Gitterpunkte eines
Schétzgitters, wiederholt.
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4.2.3.3 Vorteile des Krigingverfahrens

Beim Vergleichen mit anderen Interpolationsverfahren hat sich das Kriging oft als
das bessere erwiesen, weil es den tatséchlich gegebenen rdumlichen Zusammenhang
der Variable beriicksichtigt (GOOVAERTS, 1999). Es zdhlt zu den exakten und ver-
teilungsfreien Interpolationsverfahren und ist damit vielféltig einsetzbar. Kriging
ist zwar aufwendiger als andere Interpolationsverfahren, es beschreibt die Variable
jedoch besser, weil die Schitzung nicht allein auf rein theoretischen Beschreibun-
gen, sondern auf den tatsidchlichen Mewerten beruht (HERZFELD ET AL., 1998).
Allerdings muf3 eine ausreichende Menge an MeBpunkten vorhanden sein, damit
sich sinnvolle experimentelle Variogramme berechnen lassen. Die Schitzung iiber
einen stochastischen Ansatz beinhaltet zwar einen Schétzfehler, da das Kriging aber
ein BLUE-Verfahren (engl. best linear unbiased estimation) ist, wird die Varianz
des Schétzfehlers minimiert. Neben dem eigentlichen Schétzergebnis liefert das Kri-
ging im Gegensatz zu den deterministischen Verfahren auch die Schéatzvarianz (Kri-
gingvarianz) selbst (WEBSTER & OLIVER, 2001). Allerdings ist diese lediglich ei-
ne Funktion der Datenanordnung, des gewéhlten Variogrammodells und des ange-
wendeten Krigingverfahrens (HENLEY, 1987). Kriging ist stabil gegeniiber falschen
Variogrammtypen oder schlecht angepaften Variogrammparametern (CRESSIE &
ZIMMERMAN, 1992) und robust, d. h. wenig anfillig gegeniiber Ausreilern oder
unregelméBigen Datenverteilungen (MYERS, 1985). Es gibt zwar hoch robuste Va-
riogrammvarianten (GENTON, 1998), wird aber zuvor eine Ausreifileranalyse und
Trendbereinigung durchgefiihrt, erhoht das die Robustheit der verwendeten Vario-
gramme.

Weitere Ausfithrungen zu den Grundlagen der Geostatistik finden sich u.a. in den
Standardwerken der Geostatistik: (ISAAKS & SRIVASTAVA, 1989; JOURNEL & HUI-
JBREGTS, 1997; GOOVAERTS, 1997; ARMSTRONG, 1998; BURROUGH & McCDON-
NELL, 1998; WACKERNAGEL, 1998; WEBSTER & OLIVER, 2001; DAvis, 2002).

4.3 Stratifiziertes Kriging mit Grenzzonen

In der Realitit kommt es oft vor, dafl sich Regionen mit verschiedenen raumlichen
Strukturen im Untersuchungsgebiet voneinander unterscheiden lassen. Dies stellt ein
Problem fiir alle raumlichen Interpolationsmethoden dar, da sie von der Kontinuitét
der zu schitzenden Variable ausgehen. Bei den Krigingverfahren wird in diesem Fall
das stratifizierte Kriging eingesetzt (BOUCNEAU ET AL., 1996; WEBSTER & OLIVER,
2001).
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4.3.1 Stratifiziertes Kriging

Sind die einzelnen Regionen in ihren Strukturen sehr unterschiedlich und fiithrt man
das Ordinary Kriging auf der Basis eines einzelnen Variogramms iiber alle diese
verschiedenen Regionen durch, wird der rdumliche Zusammenhang der jeweiligen
Regionen bei der Schiatzung nicht richtig wiedergegeben. Aus diesem Grund wird
das Ordinary Kriging in den jeweiligen Regionen separat durchgefiihrt. Da dies zu-
erst im Rahmen der Bodenkunde fiir Bodentypen auf unterschiedlichen geologischen
Schichten (Straten) versucht wurde, spricht man hierbei vom stratifizierten Kriging.
Ein Untersuchungsgebiet wird dabei anhand von sekundéren Informationen (z.B.
Karten, Expertenwissen) in verschiedene Regionen unterteilt (segmentiert). In jeder
Region wird die Variographie und das Ordinary Kriging separat durchgefiihrt. Die
Schéatzergebnisse werden anschliefend wieder im Sinne eines Mosaiks zusammen-
gefiigt. Ein solches Vorgehen ist zwar etwas aufwendiger, hat aber den Vorteil, daf3
die unterschiedlichen Regionen mit geringeren Schétzfehlern modelliert werden, als
das beim Ordinary Kriging iiber das gesamte Untersuchungsgebiet der Fall wére.
Allerdings entstehen so an den Grenzen der Regionen Diskontinuitdten in der zu
schéitzenden Variable. Auflerdem reduziert sich die Datenmenge innerhalb der Re-
gionen, so dafl gewéahrleistet sein muf3, daf§ die Regionen grof3 genug sind, damit sie
iiber ausreichend Daten fiir die Variographie verfiigen. An den Grenzen der Regio-
nen konnen Randeffekte entstehen, wenn die Datenmenge dort nicht ausreicht, um
sinnvolle Schétzergebnisse zu liefern.

4.3.2 Kriging in Grenzzonen

Um die Randeffekte an den Regionsgrenzen zu vermeiden, wird von BOUCNEAU
ET AL. (1998) unter dem Begriff (engl.) ordinary kriging integrating properties of map
delineations ein verbessertes stratifiziertes Kriging eingefiihrt. Hierbei wird beriick-
sichtigt, daf es zwischen den Regionen entweder diskontinuierliche (scharf abgegrenz-
te) oder kontinuierliche (flieBende) Uberginge gibt. Bei BOUCNEAU ET AL. (1998)
sind die benachbarten Regionen (Bodentypen) durch Grenzlinien klar voneinander
abgegrenzt (Abb. 4.4 a). Die Charakterisierung des Ubergangs als Grenzlinie stimmt
aber nicht immer mit der Realitit iiberein. Entweder ist der Ubergang tatséichlich
diskontinuierlich, die Grenzlinie ist aber ungenau kartiert (Abb. 4.4 b) und stimmt
nicht mit dem tatséichlichen Grenzverlauf iiberein oder der Ubergang zwischen zwei
benachbarten Regionen ist kontinuierlich und 148t sich nicht in einer festen Grenze
ausdriicken (Abb. 4.4 ¢). In den beiden letzten Fillen fithrt das zu einer Grenzzone,
einem Unsicherheitsbereich, fiir den die Position der Grenzlinie nicht eindeutig zu
definieren ist.
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[] max [] max [ max

min min £ min

a) b) c)

Abbildung 4.4: Oben: Karten einer regionalisierten Variable mit zwei Regionen A und B. Die
Eigenschaften der Variable dndern sich in Karten a) und b) abrupt, in Karte c) kontinuierlich.
Unten: Mittleres Verhalten der Variable als Funktion der Distanz d zur Grenzlinie. In a) stimmt
die Grenzlinie mit der Diskontinuitét iiberein. In b) weicht die Grenzlinie von der Diskontinuitét
ab, was einen Unsicherheitsbereich hervor ruft. In c) liegt die Grenzlinie in einem kontinuierlichen
Ubergangsbereich (nach BOUCNEAU ET AL. (1998)).

4.3.2.1 Uberginge zwischen benachbarten Regionen

BOUCNEAU ET AL. (1998) unterscheiden vier verschiedene Typen von Ubergingen
zwischen benachbarten Regionen mit unterschiedlichen Eigenschaften (z.B. Vari-
anz), je zwei mit diskontinuierlichem und kontinuierlichem Ubergang.

1. Diskontinuitdt mit genauer Abgrenzung
2. Diskontinuitéit mit ungenauer Abgrenzung
3. Kontinuitdt ohne Varianzwechsel

4. Kontinuitdt mit Varianzwechsel

Wiéhrend die Diskontinuitét zwischen zwei Regionen im ersten Fall durch die Grenze
genau definiert ist, liegt die Grenze bei einer Diskontinuitdt mit ungenauer Abgren-
zung in einem Unsicherheitsbereich. Bei der Kontinuitét ohne Varianzwechsel gehen
die beiden Regionen ineinander iiber, ohne dafl ein Unterschied zwischen beiden be-
steht, eine Grenze existiert faktisch nicht. Beim kontinuierlichen Ubergang mit Vari-
anzwechsel gehen die beiden Regionen zwar flielend ineinander iiber, die rdumlichen
Strukturen unterscheiden sich dennoch deutlich voneinander in ihrer Varianz. Die
Unterschiede der vier verschiedenen Ubergangstypen werden in Abb. 4.5 verdeut-
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licht. Die Werte in der Ndhe der Grenze zweier benachbarter Regionen werden bzgl.
ihrer Distanz zur Grenze (d) aufgetragen. In Abb. 4.5a und b sind die Mittelwerte
beider Regionen (Z4 und Zg) deutlich unterschiedlich, die Haufigkeitsverteilung der
Werte ist bimodal. Wiahrend in a eine deutliche Trennung erkennbar ist, liegen in b
Werte aus beiden Regionen innerhalb einer Grenzzone. In Abb. 4.5¢ und d liegt ein
kontinuierlicher Ubergang vor, die Haufigkeitsverteilung ist unimodal. Allerdings ist
in d die Varianz der Region B hoher als bei Region A.

d=0 d d=0 d

Haufigkeit

a) b) c) d)

Abbildung 4.5: Ubergangstypen zwischen Region A und B. Oben: Diagramme der Werte der
Variable Z gegen die Distanz d im Bereich der Grenzlinie bei d = 0. d4 und dp markieren die
Grenzen des Unsicherheitsbereichs (Grenzzone). Unten: Histogramme der Variable Z im grenznahen
Bereich. a) Diskontinuitéit mit genauer Abgrenzung, b) Diskontinuitéit mit ungenauer Abgrenzung,
c¢) Kontinuitdt ohne Varianzwechsel, d) Kontinuitdt mit Varianzwechsel (nach BOUCNEAU ET AL.
(1998)).

4.3.2.2 Stratifiziertes Kriging mit Grenzzonen

Will man den Typ des Ubergangs zwischen zwei benachbarten Regionen beriicksich-
tigen, benotigt man fiir jeden Typ eine eigene Art der Interpolation.

1. Diskontinuitat mit genauer Abgrenzung
Da die Annahme der Quasi-Stationaritdt (JOURNEL & HUIIBREGTS, 1997)
bei Diskontinuitdten ungiiltig ist, werden Variographie und Kriging in den
Regionen im Sinne des stratifizierten Krigings getrennt durchgefiihrt (Abb. 4.6
a). Fiir ein Untersuchungsgebiet D mit den beiden Regionen A und B gilt:

D=AUB, ANB=0 (4.18)
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2. Diskontinuitéit mit ungenauer Abgrenzung
Hierbei liegt eine Grenzzone U vor, in der sowohl die Grenzlinie als auch die
tatséchliche Diskontinuitét liegen. Fiir die beiden Regionen A und B gilt dann:

D=AuUB, AnB=0, UcC(AUB) (4.19)

Wenn der Schéatzpunkt xy aulerhalb von U liegt, gelten fiir zy folgende Wahr-
scheinlichkeiten P:

P(l’o € A) =1
{ P(zpe B) =0 Vzoe€ A\U
(4.20)
P(xge B)=1
{ P(woeA):O vaEB\U

Dabei sind A\U diejenigen Schitzpunkte xg, die nicht in U enthalten sind
(analog fiir B). Da die tatséichliche Position der Diskontinuitéit innerhalb von
U unbekannt ist, ist unsicher, ob zy in A oder B liegt. Dann gelten folgende
Wahrscheinlichkeiten:

O<P(£L’Q€A><1
0<P(zpe B)<1 (4.21)
P($0€A)+P($0€B):1 Vrg e U

Die Wahrscheinlichkeiten lassen sich als Funktionen der Distanz zur Grenzli-
nie mit d(zg) beschreiben. Es bestehe Symmetrie, so dafl die Unsicherheit, zu
welcher Region zy gehort, in der Mitte von U maximal ist. Dort ist die Wahr-
scheinlichkeit P(xy € A) = P(zg € B) = 0,5, die Distanz ist d = (d4 — dg)/2.
Wenn die Wahrscheinlichkeiten zu den Grenzen von U linear verlaufen, dann
gilt:

A i) da) (4.22)

P(zg € A) = ld(z0)—dB]
P([L’QGB):l— fU.I'dASd(ZEQ)SdB

|da—dp|

Dabei kennzeichnet |d4 — dg| die mittlere Breite der Grenzzone, in der die Dis-
kontinuitéat liegt. Je breiter diese Zone ist, um so ungenauer ist die Abgrenzung
und desto unsicherer ist die Position der Diskontinuitéat.

Fiir jede Region wird die Variographie separat durchgefiihrt. Die Punkte in-
nerhalb von U werden dabei nicht beriicksichtigt. Fiir jedes x( in U wird dann
die Schiatzung einmal mit dem Variogrammodell von A iiber Stiitzpunkte aus
A\U und einmal mit dem Variogrammodell von B iiber Stiitzpunkte aus B\U
durchgefiihrt. Die Stiitzpunkte in U werden also vernachléssigt.
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Za(xo) = Y ansz(zy), z; € (A\U), Voo € U
S (4.23)
zp(xo) = > apiz(x;), x; € (B\U), Voo € U
i=1
Das Schétzergebnis fiir die ¢ in U ist dann die iiber die Wahrscheinlichkeiten
gewichtete Summe der Schitzungen (Abb. 4.6 b):

Z(xg) = P(xg € A) Za(xo) + P(xg € B) 2(x0) (4.24)

. Kontinuitat ohne Varianzwechsel

Eine Abgrenzung zweier Regionen macht in diesem Fall keinen Sinn. Daher
kann diese Grenze ignoriert werden. Man fiihrt die Variographie und das Or-
dinary Kriging tiber die Stiitzpunkte aus beiden Regionen durch (Abb. 4.6

c).

. Kontinuitat mit Varianzwechsel

Hier werden die Variogrammodelle fiir jede Region separat bestimmt, beim

Kriging wird jedoch iiber die Stiitzpunkte aus beiden Regionen gerechnet
(Abb. 4.6 d).

Abbildung 4.6: a) Schiitzung bei Diskontinuitit mit genauer Abgrenzung, b) Schiitzung bei
Diskontinuitit mit genauer Abgrenzung, ¢) Schitzung bei Diskontinuitit ohne genaue Abgrenzung
und d) Schitzung bei Kontinuitidt mit Varianzwechsel (nach BOUCNEAU ET AL. (1998)).
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4.4 Validierung

Bei der Schatzung begeht man zwangsldufig einen Interpolations- oder Schétzfehler.
Zwar wird beim Kriging der Schétzfehler minimiert, seine Grofle an einem Schétz-
punkt 148t sich aber nicht exakt messen, sofern der tatsédchliche Wert an diesem
Punkt nicht bekannt ist. Um die Giite der Schitzung beurteilen zu kénnen, kann ent-
weder der Schétzfehler fiir die Mefipunkte berechnet werden, fiir die der tatsdchliche
Wert bekannt ist, oder man versucht den Schétzfehler {iber die umliegenden Stiitz-
punkte in der Umgebung des Schiatzpunkts abzuschétzen, was bei der Berechnung
des Noiselevels gemacht wird.

4.4.1 Kreuzvalidierung

Bei der Kreuzvalidierung wird sukzessive jeder Mefpunkt z; entfernt. An derselben
Stelle wird dann ein Schétzwert Z(z;) berechnet. Die Differenz zwischen bekanntem
MeBwert z(z;) und Schitzwert ist der Kreuzvalidierungsschétzfehler an dieser Stelle.
Aus allen Schétzfehlern kann dann der mittlere Schétzfehler § fiir alle Stiitzpunkte

berechnet werden:
I,
o=-— > [E(xi) — 2(@)] (4.25)
i=1
Da ¢ anfillig gegeniiber Extremwerten ist, wird statt dessen der Median des Schétz-
fehlers verwendet:

Om = Median|2(x;) — z(z;)] i=1,2,...,n (4.26)

Die Ergebnisse der Kreuzvalidierung sind allerdings abhéngig von den Variogramm-
parametern und der Anordnung der Daten in der Suchumgebung. Der Schétzfehler
steigt an, wenn der Nuggeteffekt zunimmt oder sich die Datendichte verringert. Das
Variogramm bleibt beim stratifizierten Kriging zumindest innerhalb der einzelnen
Regionen immer dasselbe und die Datendichte innerhalb der Krigingumgebungen ist
ebenfalls durch die sich kreuzenden Tracks in etwa vergleichbar (YFANTIS ET AL.,
1987). Allerdings werden die Abstédnde der Tracks aufgrund der Erdkriimmung nach
Norden immer grofler und somit kann dort auch der Schétzfehler systematisch etwas
hoher liegen. Auflerdem ist die mittlere Datenanzahl und damit die Datendichte bei
den ERS-1 35d Daten geringer als bei den ERS-2 Daten.

4.4.2 Noiselevel

Die Kreuzvalidierung ist zwar in der Lage, die Giite der Schiatzung an den MefSpunk-
ten anzugeben, nicht aber an den Schétzpunkten selbst. Im Gegensatz zu anderen
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4 Geostatistische Interpolation

Interpolationsverfahren liefert Kriging zwar die Krigingvarianz, diese ist jedoch ho-
moskedastisch, d. h. sie ist nicht abhéngig von den Stiitzwerten, sondern von deren
rdumlicher Verteilung. Sie spiegelt also lediglich das Muster der Datenverteilung
wider und ist daher zur Beurteilung der Schitzung ungeeignet.

Da der tatsdchliche Wert an einem Gitterpunkt nicht bekannt ist, 148t sich der
Kriging-Schitzfehler lediglich abschétzen. Die Schétzfehlerabschétzung erfolgt iiber
das (engl.) noiselevel. Messungen enthalten immer einen gewissen Anteil an syste-
matischen und zufilligen Fehlern. Die zufélligen Fehler werden als Rauschen (engl.
noise) bezeichnet. Wiahrend die systematischen Fehler tiber die verschiedenen Daten-
korrekturen weittestmdoglich herausgerechnet werden koénnen, 148t sich das zuféllige
Rauschen nicht exakt bestimmen, sondern lediglich schétzen.

2(w) = 2" (o) + €0 (4.27)

Nach GANDIN (1963) enthilt jeder MeBwert z(z) an einer Stelle x, einen fehlerfreien
Anteil 2*(zp) und einen Noiseanteil €. Eine rdumliche Strukturfunktion wie das
Variogramm ~y(h) setzt sich daher ebenfalls aus dem fehlerfreien Variogrammanteil
v*(h) und dem zufilligen Noiselevel 202 zusammen.

v(h) = v*(h) + 205 mit of = €2 (4.28)

Bei der Distanz h = 0 ist v*(h) = 0 und ~(h) wird zu 203. Somit kann der Standard-
fehler €2 durch eine Extrapolation von v(h) auf h = 0 geschétzt werden (HILLGER &
VONDER HAAR, 1988). Das Ergebnis der Noiselevelberechnung ist abhéngig von der

verwendeten Funktion zur Extrapolation und der Giite der Anpassung der Funktion
an y(h).

Zur Berechnung des Noiselevels oy an einer Stelle zy wird der rdumliche Zusam-
menhang der Stiitzpunkte in der Umgebung dieses Punktes anhand eines experi-
mentellen Variogramms ermittelt. An dieses Variogramm wird dann ein Polynom
4. Ordnung angepaft. Die Anpassung erfolgt im Sinne einer Kleinste-Quadrate-
Methode iiber einen Trust-Regions-Algorithmus (THE MATHWORKS INC., 2004).
Die Berechnung wird robust ausgefiihrt, d. h. Variogrammwerte, die sehr weit von der
Anpassungsfunktion abweichen, werden weniger stark beriicksichtigt. Ferner werden
Variogrammwerte ausgeschlossen, fiir deren Berechnung weniger als 50 Punktepaare
vorliegen. Die Anpassung erfolgt gewichtet iiber eine Gewichtungsfunktion w.

e—h

w = (4.29)

e_hmin

Durch die Normierung iiber das erste lag des experimentellen Variogramms h,,,;,, ist
das Gewicht dort genau 1, bei grofleren lags nimmt die Gewichtungsfunktion expo-
nentiell kleinere Werte an, so dal die Anpassung bei kleinen lags am besten ist. Die
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4.4 Validierung

Anpassung verlauft iterativ und ist daher relativ aufwendig. Wird die maximale An-
zahl der Iterationen erreicht, kann an das experimentelle Variogramm kein Polynom
4. Ordnung angepafit werden. Die Anpassung wird mit einem Polynom 3. Ordnung
wiederholt. Sollte auch mit diesem Modell keine Anpassung moglich sein, kann an
dieser Stelle kein sinnvolles Noiselevel berechnet werden.

02 = ag + aih + ash® + ash® + ash® (4.30)

Die Koeffizienten des Polynoms (a;) kénnen nicht frei bestimmt werden. Da die
rdumliche Varianz nicht negativ sein kann, mufl das Polynom im konstanten Koef-
fizienten ay groBer oder gleich 0 sein. Ferner mufl die Steigung (1. Ableitung) des
Polynoms in (0) gleich 0 sein. Das erreicht man, indem der lineare Koeffizient
a; = 0 gesetzt wird. Auerdem mufl das Polynom von v(0) aus ansteigen. Das ist
gewéhrleistet, wenn der quadratische Koeffizient ay (2. Ableitung) ebenfalls grofier
oder gleich 0 ist (HILLGER & VONDER HAAR, 1988).

(4.31)

Hat man das quadrierte Noiselevel o2 bestimmt, 148t sich in Verbindung mit der
Summe der quadrierten Kriginggewichte o? der Schitzung an der Stelle zg der
Schétzfehler sg berechnen (HERZFELD, 2004).
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5 Hohenmodellierung im Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System

5 Hoéhenmodellierung im Lambert Gletscher/Amery
Eisschelf-System

5.1 Untersuchungsgebiet

Der grofite Teil der antarktischen Eismassen bewegt sich iiber Auslassgletscher zu
den Eisschelfen und schliellich ins Stidpolarmeer. In diesen Auslassgletschern findet
die groBite Dynamik der Eismassenédnderungen statt. Die Geschwindigkeit des Eises
ist hier am groBten. Das Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System in der Ost-
antarktis stellt einen solchen Auslassgletscher dar. Der Lambert Gletscher ist der
grofite Eisstrom der Erde. Das Amery Eisschelf ist nach Ronne- und Ross-Eisschelf
das drittgroBte Eisschelf der Antarktis. Das Einzugsgebiet des Systems umfafit et-
wa 10% des ostantarktischen Inlandeises. Eine Zu- oder Abnahme der Eismassen in
diesem System kann entscheidende Auswirkungen auf die globale Meeresspiegeléande-
rung haben (THOMAS & BENTLEY, 1978).

Das Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System befindet sich zwischen 55° und
77° Ost und reicht etwa von 68° bis 75°Siid. Das Untersuchungsgebiet umfafit al-
lerdings nicht das gesamte Einzugsgebiet des Systems, sondern lediglich den eigent-
lichen Eisstrom, die flankierenden Gebirgsziige, das umgebende Inlandeis und das
vorgelagerte Amery Eisschelf. Zur besseren Anschauung ist es in Abb. 5.1a) als
Ausschnitt aus dem SAR-Mosaik (Abb. 5.1b) der RADARSAT ANTARCTIC MAP-
PING M1sSION (RAMP) von JEZEK (1999) dargestellt. Der Ausschnitt umfat eine
Gesamtfliche von 424.080 km? und entspricht dem der verwendeten Radaraltime-
terdaten.

5.1.1 Lambert Gletscher

Der Lambert Gletscher vereint sich mit dem Mellor und dem Fisher Gletscher zum
groften Eisstrom der Erde. An seiner engsten Stelle ist er immerhin noch etwa 45 km
breit. Er durchzieht einen geologischen Graben entlang von 68° Ost. Der Graben wird
westlich vom Prince Charles Gebirge und 6stlich vom Mawson Escarpment flankiert
(ALLISON, 1979). Er hat eine Linge von 650 km, gemessen von der Eisfront des
Amery Eisschelfs bei 69° Siid bis weit ins Einzugsgebiet des Systems bei etwa 77° Siid
(HIGHHAM ET AL., 1995; WARNER & BuDD, 2000).

Bereits seit Beginn der 1960er Jahre wird das Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-
System intensiv erforscht. Boden- und flugzeuggestiitzte RES-Messungen zeigen eine
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Abbildung 5.1: a) Ausschnitt des Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-Systems aus dem b) Ra-
DAR SATELLITE (RADARSAT) SAR-Mosaik der Antarktis. Das Mosaik basiert auf SAR-Bildern
aus der Zeit vom 9. September bis 20. Oktober 1997 (JEZEK, 1999). Georeferenzierung des Aus-
schnitts tiber 30 Referenzpunkte (x) aus Satellitenbildkarten (AUSTRALIAN ANTARCTIC DIVISION,
1992; U.S. GEOLOGICAL SURVEY, 1989), UTM-Konvertierung (Mittelmeridian 69° Ost, Zone 42),
215 bis 785 km Ost, 7.578 bis -8.322 km Nord

subglaziale Topographie mit Hohenvariationen von -2.000 m bis 3.500 m iiber NN.
An der tiefsten Stelle, der Konfluenzstufe von Fisher-, Mellor- und Lambert Glet-
scher, betragt die Eisméchtigkeit 2.500 m (MORGAN & BuDD, 1975; HIGHHAM
ET AL., 1995; WARNER & BUDD, 2000). Die Geschwindigkeiten des Eises betragen
nach interferometrischen Messungen beim Lambert Gletscher 930 m/a und beim
Mellor Gletscher 800 m/a (BUDD ET AL., 1982; YOUNG & HYLAND, 2002; ZWALLY
ET AL., 2002).

5.1.2 Amery Eisschelf

Der Lambert Gletscher miindet in das Amery Eisschelf. Daneben fliefen zahlreiche
kleinere Gletscher zu beiden Seiten des Eisschelfs ein. Aus den Gletschern bilden
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5 Hohenmodellierung im Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System

sich FlieBbédnder, die sich bis zur Eisfront hin durchziehen. Das Eisschelf ist mit
einer Breite von etwa 250 km das grofite der Ostantarktis. Wahrend des polaren
Sommers (v.a. im Dezember und Januar) beginnen die Schnee- und Firnauflage
zu schmelzen und es bilden sich supraglaziale Schmelzwasserstrome (ZWALLY &
FIEGLES, 1994; PHILLIPS, 1998). Das Eisschelf unterliegt einem Tidenhub von bis
zu 65 cm (PADMAN ET AL., 2002). Im Zentrum des Eisschelfs schiebt sich das Eis
mit einer Geschwindigkeiten von 200 bis 350 m/a voran. An der zentralen Eisfront
betrdgt die Geschwindigkeit ungefihr 1.300 m/a, an den Réndern sind es dagegen
300 bis 500 m/a. Insgesamt bendtigt das Eis fiir die 550 km von der Konfluenz bis
zur Eisfront etwa 1.100 Jahre (YOUNG & HYLAND, 2002; ZWALLY ET AL., 2002).

Die Eisfront ist etwa 300 km lang (ZWALLY ET AL., 2002). An ihr brechen episodisch
immer wieder groe Eisberge ab (BUDD ET AL., 1982). Das letzte grofie Kalbungser-
eignis fand 1963 statt. Man geht davon aus, dafl es beim Amery Eisschelf periodisch
alle 70 Jahre zur Kalbung groBerer Eisschelfteile kommt (FRICKER ET AL., 2002).
An der Unterseite des Eisschelfs schmilzt einerseits ein Teil des Eises ab andererseits
friert aber auch ein Teil des Meerwassers wieder ans Eis an (HELLMER & JACOBS,
1992). Die groBten Schmelzraten treten vor allem im Siidosten und Siiddwesten des
Eisschelfs auf, wo die Eisméchtigkeit am grofiten ist WILLIAMS ET AL. (1998). Das
Anfrieren ist dagegen eher von der Meereszirkulation abhéngig und findet vorwie-
gend in den Randbereichen statt (FRICKER ET AL., 2001).

5.1.3 Massenbilanzierung

Eisbohrkerne zeigen, dafl das Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System die anson-
sten recht ausgeglichene Topographie der Ostantarktis in zwei Klimaregionen unter-
teilt (X1A0 ET AL., 2001). In der Region Kemp Land, westlich des Prince Charles
Gebirges ist die Akkumulation verhéaltnisméaflig niedrig. Hier liegt ein divergentes
Windfeld vor, durch das die vorherrschende Windrichtung zur Kiiste hin gerichtet
ist (GOODWIN ET AL., 1994). Ostlich des Lambert Gletschers ist die Akkumulati-
onsrate noch geringer, da hier katabatische und geostrophische Winde zusammen
wirken (HIGHHAM ET AL., 1997). Die Hangneigungen sind hier etwas grofier und die
Windgeschwindigkeiten damit hoher. Die Ostseite liegt gewissermaflen im Wind-
schatten des Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-Systems. Das Einzugsgebiet des
Systems zeichnet sich aufgrund kontinentaler Effekte ebenfalls durch eine gerin-
ge Akkumulation aus. Der Wind wird durch das Tal des Mellor und des Lambert
Gletschers stark kanalisiert (ALLISON, 1998). Insgesamt gesehen ist die Akkumula-
tionsrate in den anderen Teilen der Ostantarktis durchaus héher (GOODWIN ET AL.,
1994). Dieser Umstand erschwert das Auffinden einer signifikanten Héhendnderung
der Eisoberfldche.

Es existieren bereits verschiedene Untersuchungen zur Massenbilanz des Lambert
Gletscher/Amery Eisschelf-Systems. Die Ergebnisse von ALLISON (1979) und McIN-
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5.1 Untersuchungsgebiet

TYRE (1985) beziehen sich auf unterschiedliche Einzugsgebietsgrofen (870.000 und
902.000 km?), Mefidaten und Bilanzierungsmethoden, so daf diese Ergebnisse recht
unterschiedlich ausfallen und damit kontrovers diskutiert wurden. Beide stellen eben-
so wie FRICKER ET AL. (2000b) eine insgesamt positive Massenbilanz fiir das Ein-
zugsgebiet des Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-Systems fest. Die Untersuchun-
gen von WU & JEZEK (2004) zeigen, daf insbesondere der Zustrom aus dem In-
landeis in den Lambert Gletscher einen Hohenzuwachs erfahrt. Massenbilanzénde-
rungen werden aber nicht nur fiir das gesamte Einzugsgebiet sondern auch nur fiir
den Lambert Gletscher selbst vorgenommen. HERZFELD ET AL. (1994) schlieflen aus
einem Vorstofl der Grundeislinie auf ein Vorriicken des Lambert Gletschers mit et-
wa 1 km/a, was als Folge eines Massenzuwachses interpretiert wird. Die Lage der
Grundeislinie wird hier mit Hilfe eines Hohenmodells aus ERS-1 Radaraltimeterda-
ten bestimmt.

5.1.4 Digitale Hohenmodelle

Alle Methoden der Massenbilanzierung in der Antarktis sind auf digitale Hohenmo-
delle angewiesen. In Abhéngigkeit von der wissenschaftlichen Fragestellung benotigt
man entweder antarktisweite oder lokale Hohenmodelle. Die ersten antarktiswei-
ten Hohenmodelle waren entweder noch recht ungenau (LEVANON, 1982; DRE-
WRY ET AL., 1982) oder die Daten reichten nur bis zu den kiistennahen Regionen
(HERZFELD & MATASSA, 1999a). Seit 1991 liegen mit ERS-1 erstmals Radaralti-
meterdaten vor, die auch weite Teile des zentralantarktischen Inlandeises abdecken.

Es existiert ein antarktisweites Hohenmodell aus ERS-1 Radaraltimeterdaten mit
einer Gitterauflosung von 5 km (BAMBER, 1994a). Auf der Grundlage digitali-
sierter topographischer Karten erstellte das U. S. GEOLOGICAL SURVEY (USGS)
ein Hohenmodell mit 1 km Auflésung (EROS DaAta CENTER (EDC), 1996). Die
Hohengenauigkeit dieses Hohenmodells ist jedoch gerade in steilen und gebirgigen
Regionen meist unzureichend. Beim Hohenmodell von L1U ET AL. (1999) werden ver-
schiedene Datenquellen in Form eines Geographischen Informationssystems (GIS)
miteinander kombiniert. Zwar werden in den einzelnen Regionen immer nur die
Hoheninformationen mit der besten Hohengenauigkeit verwendet, da aber unter-
schiedliche Aufnahmesysteme eingesetzt werden, ist die Hohen- sowie die Lagege-
nauigkeit der Hoheninformationen recht variabel. Die Hohengenauigkeit wird mit
2 m iiber den Eisschelfen angegeben und steigt auf 100 bis 130 m iiber gebirgigem
Gelédnde an.

Die vorgenannten Hohenmodelle decken die gesamte Antarktis ab und bilden sie
zumeist in einer polarstereographischen Projektion ab. Dadurch kann es zu star-
ken Verzerrungen kommen, wodurch die Lagegenauigkeit beeintrachtigt wird und
Details nicht gut erkennbar sind. Ein anderer Ansatz wird von HERZFELD (2004)
verfolgt: Hier werden Radaraltimeterdaten der Antarktis in Form von einzelnen, sich
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randlich iiberlappenden Hohenmodellen mit 3 km Auflésung berechnet und als ein
Atlas aus Hohenlinienkarten dargestellt. Unter Verwendung von SEASAT, GEOSAT
und ERS-1 Radaraltimeterdaten entstehen so auch Hohenmodelle des Lambert Glet-
scher/Amery Eisschelf-Systems (HERZFELD ET AL., 1993, 1996, 1997; HERZFELD,
1999). Auf der Basis der 168d ERS-1 Radaraltimeterdaten existiert ein Hohenmodell
des Amery Eisschelfs mit einer Aufldsung von 1 km (FRICKER ET AL., 2000a). Zur
Interpolation der Radaraltimeterdaten wird bei diesen Hohenmodellen das Ordinary
Kriging eingesetzt (vgl. 4.2.3). STOSIUS & HERZFELD (2004) wenden dagegen das
stratifizierte Kriging an, wobei allerdings keine Grenzzonen definiert werden.

5.2 Ausgangsdaten

In dieser Arbeit werden die 168d Radaraltimeterdaten von ERS-1 und die 35d Ra-
daraltimeterdaten von ERS-1 und ERS-2 verwendet (Abb. 3.2). Sie werden von der
ICESHEET ALTIMETRY GROUP am NASA/GSFC bereitgestellt und liegen als Le-
vel 2-Datensatz in der Version 4 fiir ERS-1 (14. 4. 1992 bis 1. 4. 1996) und ERS-2
(3. 5. 1995 bis 12. 05. 2002) vor. Sie decken den Raum um das Lambert Glet-
scher/Amery Eisschelf-System von 59° bis 79° Ost und 68° bis 75° Siid ab. Die geogra-
phischen Koordinaten der Ausgangsdaten werden in UTM-Koordinaten iiberfiihrt,
da diese Projektion abstandstreu ist. Dies ist notwendig, da das Krigingverfahren
eine Distanzberechnung beinhaltet. Es wird nur der Teil aus den Daten verwendet,
der ein vollstdndiges Rechteck innerhalb des Datenraums beschreibt. Die Eckko-
ordinaten werden mit dem Programm TRANSVIEW von HERZFELD & MATASSA
(1999b) berechnet.

5.2.1 Hohenkorrektur

In den Ausgangsdaten sind die meisten Hohenkorrekturen (vgl. 3.3) bereits imple-
mentiert. Es wurden die ionosphérische Korrektur (INTERNATIONAL REFERENCE
IONOSPHERE 1990 (IRI90) (BiLiTzA, 1990)), die troposphérische Korrektur (EuU-
ROPEAN CENTER FOR MEDIUM RANGE WAETHER FORECASTS (ECMWF)), geo-
physikalische Korrekturen (u.a. Erdtiden und Meerestiden (UT CSR3.0, NATIO-
NAL OCEANOGRAPHIC DATA CENTER (1997)) sowie instrumentelle Korrekturen
beriicksichtigt. Die Flughohe des Satelliten wird iiber dem OSU91A-Geoidmodell
(RAPP ET AL., 1991) beschrieben, die Hohenwerte sind in Bezug zum WGS84 Ellip-
soidmodell umgerechnet. An Stelle des operationellen D-PAF Orbitmodells wird das
genauere DGM-E04 Modell eingesetzt (SCHARROO & VISSER, 1998). Es werden nur
die Daten verwendet, bei denen sowohl das Retracking (GSFC Version 4) (GODDARD
SPACE FLIGHT CENTER, 1997) als auch die Neigungskorrektur (BRENNER ET AL.,
1983) durchgefiihrt wurden.
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5.3 Plausibilitdts- und Ausreifleranalyse

Die nachtréiglich durchgefiihrten Korrekturen umfassen Arbeitsschritte, die nicht
standardméfBig in den Ausgangsdaten enthalten sind. Dazu zéhlen die USO-Korrek-
tur, die SPTR-Korrektur und der Intersatellitenversatz (vgl. 3.3.3) zwischen ERS-1
und ERS-2. Die USO-Korrekturen liegen bei der ERS-1 Mission zwischen -1,1 cm
und 2,5 cm, in der ERS-2 Mission zwischen -0,6 cm und 5,3 cm. Die SPTR-Korrek-
turen schwanken sprunghaft zwischen -0,8 cm und 4 ¢cm bei ERS-1 und zwischen
-5,9 cm und 0,6 cm bei ERS-2. Der Hohenversatz zwischen ERS-1 und ERS-2 Daten
betrigt 40,9 cm, wobei die ERS-2 Daten um diesen Betrag angehoben werden, um
sie auf dasselbe Niveau wie die ERS-1 Daten zu bringen.

5.2.2 Einteilung in Zyklen

Da bei den 168d Radaraltimeterdaten die Datendichte sehr hoch ist (Abb. 5.2), las-
sen sich hiermit sehr hochaufgeloste Hohenmodelle berechnen, was dann allerdings
nur fiir diese Phase (1994) moglich ist (vgl. 3.1.1). Die 35d Radaraltimeterdaten
werden gleichméfig pro Jahr auf zehn einzelne 35-tégige Zeitfenster (Zyklen) ver-
teilt. Die Zyklen eines Jahres beginnen zum 1. Januar, 6. Februar, 15. Mérz, 20.
April, 27. Mai, 2. Juli, 8. August, 13. September, 20. Oktober und 25. November.
Zwischen den einzelnen Zyklen eines Jahres liegen ein bis zwei Tage, aus denen kei-
ne Daten verwendet werden. Damit verzichtet man zwar auf einen kleinen Teil der
Mefidaten, es lassen sich aber jeweils die gleichen Zeitrdume aufeinander folgender
Jahre miteinander vergleichen und man erhélt eine fast durchgehende Mefreihe.

Bei dieser Einteilung kommt es vor, dafl zu Beginn und Ende einer Mefiphase
nicht geniigend Daten fiir einen vollstdndigen Zyklus vorliegen. Da die Satelliten
wéahrend ihrer Mission einige Male kurzzeitig abgeschaltet wurden, um Manover
durchzufiihren oder weil die Datenaufnahmekapazitat des Satelliten nicht ausge-
reicht hat (vgl. 3.4.5), gibt es Zyklen mit weniger als 35 Tagen mit Daten. Die
Mindestanzahl an Tagen mit Daten wird daher fiir einen giiltigen Zyklus auf 28
Tage (80%) festgelegt. Im Durchschnitt umfassen die einzelnen ERS-1 Zyklen etwa
100.000, die ERS-2 Zyklen etwa 120.000 MeBwerte. In den Jahren 1992 und 1993
betragt die Datenmenge der Zyklen in einigen Féllen weniger als 80.000 Daten. Hier
sind grofle unregelméflige Datenliicken innerhalb der einzelnen Tracks zu erkennen,
die auf fehlerhafte Messungen oder Hohenkorrekturen hindeuten. Diese Zyklen sind
fiir die weitere Analyse ungeeignet und werden nicht weiter beriicksichtigt.

5.3 Plausibilitats- und AusreiBeranalyse

Bei Mefldaten ist stets davon auszugehen, dafl sie entweder fehlerhaft sind oder
zumindest so extreme Werte aufweisen, dafl diese nicht mehr plausibel begriind-
bar sind. Der iiber die Radaraltimetrie gemessene Hohenwert setzt sich zusammen
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Abbildung 5.2: Rdumliche Verteilung der Radaraltimeterdaten bei verschiedenen Aufnahmepha-
sen am Beispiel der a) 168d Daten (nur Orbit 1) und b) 35d Daten, Zyklus 9, 1995.

aus der tatsédchlichen Hohe, den vermeidbaren Fehlern, den systematischen Fehlern
und den zufélligen Fehlern. Um mit dem MeBwert dem tatsdchlichen Hohenwert
moglichst nahe zu kommen, miissen diese Fehler minimiert werden. Vermeidbare
Fehler entstehen bei der Dateniibertragung oder bei den einzelnen Bearbeitungs-
schritten der Daten. Systematische Fehler beziehen sich auf die atmosphéarischen,
geophysikalischen und instrumentellen Einfliisse sowie die speziell bei Eisoberflichen
auftretenden Gegebenheiten. Diese werden bereits im Rahmen der Hohenkorrektur
so weit wie moglich eliminiert (vgl. 3.3). Zuféllige Fehler kommen z. B. durch jour-
nale, saisonale oder annuelle Variationen der Oberflaichen- und Volumenstreuung
zustande oder spiegeln die Variation der Hohenmessung innerhalb des Footprints
wider. Derartige Fehler sind meist normalverteilt. Extrem von dieser Verteilung ab-
weichende Werte konnen als Ausreifler betrachtet werden.

Ausreifler sind Werte, die aus einer Hiufigkeitsverteilung stark herausstechen. Die
Verteilung wird durch diese Ausreifler quasi verunreinigt. Bezieht man diese Werte
mit ein, werden die statistischen Kenngréfien der Verteilung mehr oder weniger stark
beeinflufit. Andererseits kann es sein, dafl extreme Werte zwar eher unwahrschein-
lich aber dennoch plausibel sind. Das Weglassen dieser Werte fithrt dann zu einer
Verringerung der Genauigkeit und Aussagekraft der statistischen Kenngrofien. Es
muf} daher ein objektives Mafl gefunden werden, das das Weglassen oder Beibehal-
ten von extremen Werten erlaubt (BARNETT & LEWIS, 1984). Zunéchst lassen sich
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die Werte auf Plausibilitdt priifen. Werte, die jenseits der Grenzen sinnvoller, theo-
retisch moglicher Werte liegen, sind entweder Fehler, die durch die vorangegangenen
Datenkorrekturen nicht erfat wurden, oder Fehler, die durch diese Korrekturen erst
entstanden sind. Diese Werte sind direkt durch die Vorgabe von absoluten Plausibi-
litdtsgrenzen auszuschliefen. Fiir die iibrigen Werte lassen sich Signifikanztests auf
Ausreifler (Diskordanztests) anwenden.

Um Ausreifler aus den plausiblen Hohenwerten zu extrahieren, wird jeder Mef3-
wert mit den Meflwerten in seiner unmittelbaren Umgebung verglichen. Dazu wird
um einen Meflpunkt ein Fenster definiert, fiir das alle MeBpunkte herausgesucht
werden. Die Meflpunkte werden dabei auch zeitlich auf einen bestimmten Bereich
eingeschriankt, so dafl damit ein raumzeitliches Fenster um den MefSpunkt vorliegt
(Abb. 5.3). Damit wird vermieden, dafl fehlerhafte Tracks die Haufigkeitsverteilung
der Werte innerhalb des Fensters dominieren. Der Mefipunkt liegt rdumlich wie zeit-
lich in der Mitte dieses Fensters und wird daher als Zentralpunkt bezeichnet, der
Wert dieses Punktes ist der Zentralwert. Wird das Fenster iiber alle Meipunkte des
Datensatzes verschoben, liegt ein raumzeitliches (engl.) moving window vor. Inner-
halb jedes Fensters wird eine Plausibilitdts- und Ausreifleranalyse vorgenommen.

.
e

a)

| Zyklus 1 | Zyklus 2 |
\ \ \
b)

Zykhjs3 | Zyklus 4 | Zyklus 5 |

Abbildung 5.3: Schematische Darstellung a) des raumzeitlichen Fensters (Moving Window) zur
Plausibilitdts- und Ausreifleranalyse. Der zu priifende MeBSpunkt bildet den Zentralpunkt dieses
Fensters. Die Daten im Fenster stammen aus b) fiinf aufeinander folgenden Zyklen, der Zentral-
punkt liegt dabei zeitlich im mittleren Zyklus.

Das hier verwendete Fenster wird mit einer Weite (Hohe und Breite) von 4 km gene-
riert. Es ist damit einerseits hinreichend klein, um globale Trendeinfliisse zu vermei-
den und andererseits gro8 genug, um geniigend Werte fiir die Ausreifleranalyse zu
erhalten. Da die Suche und Zuordnung recht zeitintensiv ist, werden alle Mefipunkte
auf ein Gitter mit einer Gitterweite von 200 m referenziert. Jedem Mefpunkt wer-
den dabei die Koordinaten des néchstgelegenen Gitterpunkts zugeordnet. Fiir jedes
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Fenster werden Mefwerte aus fiinf aufeinander folgenden Zyklen herangezogen. Der
Zentralpunkt stammt zeitlich aus dem mittleren der fiinf Zyklen.

5.3.1 Plausibilitdtsanalyse

Bei der absoluten Plausibilitdtsanalyse fallen diejenigen Me3punkte heraus, die unter
-30 m oder iiber 3.200 m liegen. Werte jenseits dieser Grenzen sind auch bei grofieren
Abweichungen zwischen Geoid- und Ellipsoidmodell im Untersuchungsgebiet ausge-
schlossen. Fiir eine relative Plausibilitdtsanalyse mufl innerhalb des Moving Windows
gepriift werden, in welchem Wertebereich die Melwerte liegen kénnen, damit Werte,
die von extremen Meffehlern oder fehlerhaften Hohenkorrekturen herriihren, ausge-
schlossen werden konnen. Dazu miissen mogliche Einflufifaktoren betrachtet werden.

Die Sprunghdhe der Eisfront betrigt etwa 40 m. Sie kann vom Radaraltimeter ge-
rade nicht mehr erfafit werden. Durch grofle Variationen der Topographie entstehen
Datenliicken, die teilweise grofier sind als die Fensterweite (vgl. 3.4.5). Zentralpunk-
te von Fenstern, in denen weniger als 30 Datenpunkte vorliegen, werden daher von
der weiteren Bearbeitung ausgeschlossen.

Bei der Messung kann das Radarsignal bis zu 10 m ins Eis eindringen, was als Vo-
lumenstreuung bezeichnet wird (vgl. 3.4.1). Die Eindringtiefe 148t sich bislang nicht
genau fiir einzelne Messungen quantifizieren. Innerhalb eines Fensters von 4 km Wei-
te sollte die Volumenstreuung zwar weitgehend homogen verteilt sein, da aber Daten
aus fiinf zeitlich aufeinander folgenden Zyklen verwendet werden, konnen durchaus
saisonale Unterschiede auftreten. Ein Hohenunterschied kann daher durchaus bis zu
10 m betragen, wenn sich die Bedingungen z. B. zwischen Winter- zu Sommerhalb-
jahr vollig verédndern.

Die Auflésung der Hohenmessung ist durch den Durchmesser des Footprints be-
grenzt. Bei einem Fenster mit 4 km Weite liegen zwei Footprintzentren maximal
5,66 km auseinander, so daf sich die Footprints aller im Fenster enthaltenen Mef-
punkte fast vollstdndig iiberschneiden. Die Footprints messen also zu einem grofien
Teil dieselben Objekte auf der Eisoberfliche. Der Einflu der Geldndeneigung in-
nerhalb des Footprints wird zwar im Rahmen der Neigungskorrektur in Flugrich-
tung des Satelliten beriicksichtigt, quer zur Flugrichtung jedoch nicht (vgl. 3.3.4.1).
Bei einer Neigung, die dem halben Offnungswinkel des Radaraltimeters entspricht
(0,65°), kann ein vertikaler Versatz des Datenpunkts von etwa 50 m auftreten. Auf
den flichenméfBig am weitesten verbreiteten Inland- und Schelfeisbereichen sind die
Gelédndeneigungen und damit der Versatz allerdings geringer.

Die Variation der Mewerte eines Fensters sollte also die Summe aus diesen Faktoren
von ca. 100 m nicht iibersteigen. Diese Grenze kann als relative Plausibilitatsgrenze
fiir die Hohenabweichungen innerhalb der Fenster angenommen werden.
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5.3.2 AusreiBBeranalyse

Ist der Zentralwert eines Fensters plausibel, wird er dahingehend untersucht, ob
er beziiglich der Umgebungswerte als ein Ausreifler zu betrachten ist. Dazu mufl
gewéhrleistet werden, dafl die Haufigkeitsverteilung der Umgebungswerte selbst frei
von Ausreiflern ist. Es ergeben sich verschiedene Hypothesen dariiber, wann ein Wert
als Ausreifler betrachtet werden kann.

5.3.2.1 AusreiBBer-Hypothesen

Die gemessenen Hohenwerte sind Realisationen einer Grundgesamtheit mit einer be-
stimmten Wahrscheinlichkeitsverteilung. Diese kann durch ein stetiges Verteilungs-
modell dargestellt werden. Nimmt man ein falsches Verteilungsmodell, werden be-
stimmte Werte als Ausreifler identifiziert, obwohl sie eigentlich aus einer ganz ande-
ren Verteilung stammen (inhérente Hypothese). Man kann auch annehmen, daf die
Ausreifler aus einer Verteilung mit einem anderen Verteilungstyp stammen als die
tibrigen Werte (gemischte Hypothese). Meistens ist jedoch zu erwarten, daf die Ver-
teilung der Ausreifler und die der iibrigen Werte zwar vom selben Typ sind, sie sich
aber in einem oder mehreren Parametern unterscheiden (Verschiebungshypothese).
Beispielsweise konnen die Werte und die Ausreifler jeweils aus einer Normalver-
teilung stammen, die unterschiedliche Erwartungswerte und/oder Varianzen haben
(BARNETT & LEWIS, 1984). Zunéchst soll geklart werden, welche dieser Hypothesen
hier zutrifft und welcher Wahrscheinlichkeitsverteilung die Werte folgen.

Nimmt man an, daf§ die Hohenwerte eines Fensters unimodal verteilt sind, kann
man entweder von einer symmetrischen oder asymmetrischen Wahrscheinlichkeits-
verteilung ausgehen. Stammen alle Fensterwerte aus mehr oder weniger demselben
Wertebereich, liegt eine symmetrische Verteilung vor. Dies ist bei der gewéhlten
Fenstergrofle und nach der Plausibilitdtsanalyse in aller Regel der Fall. Lediglich an
den steilen Eisabhéngen kann die Verteilung stark asymmetrisch ausgeprégt sein.

Liegen innerhalb des Fensters zwei unterschiedliche Hohenniveaus vor, stellt sich
die Werteverteilung als bimodal dar. Da sich die Footprints jedoch innerhalb des
Fensters stark iiberschneiden und extreme Diskontinuitdten der Topographie vom
Radaraltimeter ohnehin nicht erfafit werden konnen, deutet eine bimodale Werte-
verteilung eher darauf hin, dal ein Teil der Werte als Ausreifler anzusprechen ist.
Die Verteilung kann aber auch dann bimodal ausgepragt sein, wenn einer der Tracks
durch eine falsche oder nicht ausgefiihrte Korrektur um einige Meter zu tief oder
zu hoch liegt. Sollte sich also ein Teil der bimodalen Verteilung nur aus den Werten
eines Tracks zusammensetzen, ist der Zentralwert, wenn er Teil dieses Tracks ist, als
Ausreifler zu betrachten.

Die Verteilung stellt sich als multimodale Verteilung dar, wenn im Fenster sehr
wenige Werte vorhanden sind oder es innerhalb der fiinf Zyklen zu einer starken

63



5 Hohenmodellierung im Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System

Hohendnderung gekommen ist. Da grofle Hohendnderungen z. B. durch Akkumula-
tion von Schnee nicht zu erwarten sind, kann angenommen werden, dafi die Werte
aus einer unimodalen Verteilung mit einer grolen Varianz stammen. In jedem Fen-
ster liegt also in der Regel eine unimodale Werteverteilung vor, die durch Ausreifler
kontaminiert und daher bimodal ausgepriagt sein kann.

Die Wahrscheinlichkeitsverteilung der ausreiflerfreien Hohenwerte jedes Fensters kann
durch eine stetige Verteilungsfunktion beschrieben werden. Die Gamma-, FExponen-
tial- oder y2-Verteilung kommen hier eher nicht in Frage, denn sie sind nur fiir nicht
negative Werte definiert. Es konnen aber durchaus auch negative Héhenwerte vor-
kommen, da sie ellipsoidische Hohen iiber einem Geoid darstellen und daher auch
negative Werte annehmen kénnen. Daher bieten sich zum Beispiel die Student- oder
die Normalverteilung an. Bei Wertemengen (n) mit n > 30 kann die Studentver-
teilung durch eine Normalverteilung approximiert werden. Liegen in einem Fenster
weniger als 30 Werte vor, kann der Zentralwert nicht auf Ausreifler getestet werden.
Diese Zentralwerte werden in der weiteren Bearbeitung nicht mehr beriicksichtigt.
Da die Berechnung nur fiir Fenster mit n > 30 durchgefiihrt wird, kann von einer
Normalverteilung der ausreiflerfreien Werte ausgegangen werden. Fiir die vorhan-
denen Ausreifler wird ebenfalls eine Normalverteilung angenommen, da sie sich aus
zufilligen Prozessen ergeben.

5.3.2.2 AusreiBertest

Um eine unbestimmte Anzahl von Ausreiflern in einer Werteverteilung zu detektie-
ren, wendet man einen Signifikanztest auf Ausreifler an. Als empirische Priifgroie z
wird hier die Kurtosis (W6lbung) herangezogen.

(.ﬁEi — f)4
i=1
== 5.1
z i (5.1)
Hierbei sind x; mit ¢ = 1,2,...,n die Hohenwerte innerhalb des Fensters, £ und

s sind der arithmetische Mittelwert und die Standardabweichung dieser Werte. Die
Kurtosis eignet sich zur Ausreiflerdetektion besonders gut, da sich statistische Kenn-
groflen mit der vierten Potenz sehr sensibel gegeniiber Ausreiflern verhalten JAIN
(1981). Dieser Test ist nach BARNETT & LEWIS (1984) unter der Annahme der
Verschiebungshypothese der beste Test, wenn die Ausreifler und die Wertevertei-
lung jeweils aus unterschiedlichen Normalverteilungen stammen. Unterscheiden sich
die Verteilungen der Ausreifler und die der ausreiflerfreien Werte in ihren Mittel-
werten, ist der Test nur fiir den Fall anwendbar, in dem die Anzahl der Ausreier
hochstens 21% der Gesamtdatenmenge umfafit (BARNETT & LEwIS, 1984). Die-
se Bedingung wird nicht verletzt, selbst wenn alle Werte eines der fiinf Zyklen im
Fenster als Ausreifler identifiziert werden sollten.
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Da die Anzahl der Ausreifler jedoch vorher nicht bekannt ist, mufl ein iteratives
Testverfahren eingesetzt werden. Bei der Iteration wird in jedem Schritt die Kurtosis
der Werteverteilung berechnet und demjenigen Wert zugewiesen, der am weitesten
vom Zentrum der Verteilung (z) entfernt ist. Dabei ist unerheblich, ob sich der
Wert am oberen oder unteren Rand der Verteilung befindet. Dieser Wert wird im
néchsten Schritt weggelassen und die Kurtosisberechnung wird fiir die iibrigen Werte
wiederholt. Die Iteration wird so lange durchgefiihrt, bis entweder die minimale
Werteanzahl von n = 30 erreicht ist oder die Menge der extrahierten Werte 21% der
Gesamtdatenmenge entspricht. Liegen in den iibrigen Werten noch Ausreifler vor,
konnen diese mit dem hier verwendeten Verfahren nicht erfalt werden. Eine derart
grofle Anzahl an Ausreifiern ist jedoch duferst unwahrscheinlich. Umfafit die iibrige
Datenmenge nur noch 30 Werte, ist die Berechnung der Kurtosis nur noch schlecht
gestiitzt. FEine Trennung in Ausreifler und natiirliche Werte wére daher ohnehin
fragwiirdig.

Fiir die extrahierten Kurtosiswerte wird dann eine Teststatistik durchgefiihrt. Die
Null-Hypothese, daf§ die normalverteilten Werte keine Ausreifler enthalten, kann
bei gegebenem Signifikanzniveau a verworfen werden, wenn die berechnete Kurtosis
einen kritischen Wert (BARNETT & LEWIS, 1984) iiberschreitet. Als Signifikanz-
niveau wird hier a = 5% gew#hlt. Damit liegt die Wahrscheinlichkeit, einen Wert
falschlich als Ausreifler klassifiziert zu haben, bei 5%. Ausgehend von der zuletzt
berechneten Kurtosis wird der Test iterativ durchgefiihrt, bis er einen Kurtosiswert
signifikant als Ausreifler identifiziert. Wird ein solcher Ausreiler gefunden, kénnen
auch alle bei grofieren Distanzen zum Verteilungszentrum extrahierten Kurtosiswerte
als Ausreifler ausgeschlossen werden (BARNETT & LEWIS, 1984). Ist der Zentralwert
des Fensters in dieser Gruppe enthalten, verhélt er sich gegeniiber der Verteilung
der Fensterwerte wie ein Ausreifler und wird aus dem Datensatz entfernt.

5.3.3 Auswertung der Plausibilitats- und AusreiBeranalyse

In Tabelle 5.1 und den Abbildungen 5.6 und 5.7 sind die prozentualen Anteile der
Datenreduktion durch diese Analysen dargestellt. Am haufigsten werden Ausreifler
detektiert. Die Uberschreitung der absoluten Plausibilititsgrenzen hat dagegen einen
sehr geringen Anteil an der Datenreduktion. Allgemein 148t sich sagen, daf} die
Datenmengen der einzelnen Zyklen durch diese Analysen im Durchschnitt nur um
etwa 1 bis 2% reduziert werden.

Die Bereiche, in denen weniger als 30 Meipunkte im Fenster liegen, befinden sich er-
wartungsgemif dort, wo die Messung aufgrund starker topographischer Variationen
erschwert ist. Dies ist vor allem in den Gebirgsregionen und entlang der Eisabhénge
sowie an der Eisfront der Fall. Allgemein haben diese Datenpunkte bei den 35d
ERS-1 Daten einen Anteil zwischen 0,39 und 1,93%, bei den ERS-2 Daten bis zu
2,1% (Tab. 5.1). Bei den 168d Daten treten diese Datenliicken besonders an den
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westlichen und nordostlichen Eisabhidngen, am Mawson Escarpment und der Eis-
front hervor (Abb. 5.5 b). Der Anteil liegt bei etwa 0,5%.

Absolut unplausible Werte von unter -30 oder iiber 3.200 m machen maximal 0,05%
der Datenmenge in den jeweiligen Zyklen aus (Tab. 5.1). Sie treten allenfalls im Be-
reich der Eisfront und der Kiistenzonen gehduft auf (Abb. 5.4 und 5.5 ¢). Unplausible
Werte sind besonders an den steilen Eisabhéngen und in den Gebirgsregionen anzu-
treffen. Ihr Anteil liegt im allgemeinen bei 0,1 bis 0,3%, in den Zyklen 2 bis 6 des
Jahres 1993 steigen sie jedoch auf einen Anteil von 0,8 bis 1,0% an (Abb. 5.6). Dies
ist auf eine Reihe von fehlerhaften Tracks in diesem Zeitraum zuriickzufithren. Der
Anteil der unplausiblen Werte in den Fenstern liegt bei den ERS-2 Daten allgemein
bei etwa 0,5%. Ab Zyklus 9 des Jahres 2000 steigt er aber drastisch auf Werte bis
zu 1,3% (Abb. 5.7).

Tabelle 5.1: Auswertung der Plausibilitéits- und Ausreifleranalyse. Mittelwerte, Standardabwei-
chungen und Extrema der Anteile der in den Fenstern (Moving Window) detektierten Werte in %
der Gesamtdatenmenge der jeweiligen Zyklen. Aufteilung in Fille mit einer Anzahl von weniger
als 30 Punkten im Fenster (Anz. < 30), Uber-/Unterschreitung der absoluten Plausibilititsgrenzen
(Abs. Abw.), Uber-/Unterschreitung der relativen Plausibilititsgrenzen (Rel. Abw.) und Ausrei-
Ber, getrennt fiir die 35d Daten von ERS-1 und ERS-2. Die beiden Zyklen der 168d Daten werden
separat betrachtet.

| | Anz. < 30 | Abs. Abw. | Rel. Abw. | Ausreifier |

ERS-1 35d
Mittel 0,99 0,03 0,31 0,83
Std. Abw. 0,41 0,01 0,27 0,58
Maximum 1,93 0,05 1,10 3,06
Minimum 0,39 0,02 0,09 0,17

ERS-2 35d
Mittel 0,56 0,02 0,20 1,07
Std. Abw. 0,27 0,01 0,23 1,29
Maximum 2,10 0,05 1,34 6,98
Minimum 0,00 0,00 0,00 0,00

ERS-1 168d
Zyklus 1 0,54 0,03 0,33 0,49
Zyklus 2 0,49 0,03 0,32 0,52

Werte in % der Gesamtdatenmenge der jeweiligen Zyklen
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Tabelle 5.2: Ubersicht der verwendeten ERS-1 und ERS-2 35d Zyklen. Anzahl der jeweiligen
Zyklen getrennt nach Satellit und Gesamtsumme der Zyklen. In Klammern Anzahl der Jahre mit
unterschiedlichen Zyklen. Insgesamt besteht die Datenreihe aus 91 verschiednen Zyklen, von denen
acht denselben Zyklus abdecken. Die 168d Phase liegt im Zeitraum Zyklus 10, 1993 bis Zyklus 2,
1995.

Jahr | Satellit | 1 | 2 [ 3 | 4 [ 5 | 6 | \ | 9 | 10 |
1992 ERS-1 X X X X X X X

ERS-2
1993 ERS-1 X X X X X X X X X

ERS-2
1994 | ERS-1

ERS-2
1995 ERS-1 X X X X X X b'e X

ERS-2 X X X X X X
1996 ERS-1 X X

ERS-2 X X X X X b'e X
1997 ERS-1

ERS-2 X X X X X X X X X X
1998 ERS-1

ERS-2 X X X X X X X X
1999 ERS-1

ERS-2 X X X X X X X X X X
2000 | ERS-1

ERS-2 X X X X X X X X X X
2001 | ERS-1

ERS-2 X X X X X X X X X X
2002 | ERS-1

ERS-2 X X
> ERS-1 2 2 2 3 3 3 3 3 3 2
> ERS-2 7 7 6 6 5 7 7 7 7 6
> | ERS-1+2 | 9(8) | 9(8) 8 9 | 8(7) | 10(9)| 10(9)| 10(9)| 10(9)| 8(7)
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Abbildung 5.4: Verschiedene Ausreifier und Inplausibilitéitstypen am Beispiel des 35d Datensatzes
ERS-1-Zyklus 4, 1993. a) Ausreifier, b) weniger als 30 Punkte im Fenster, c) absolute und d) relative
Uberschreitung der Plausibilitdtsgrenzen in der Fensterumgebung.
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Abbildung 5.5: Ausreifler und Inplausibilitéitstypen am Beispiel des 168d Datensatzes EBS-l-
Zyklus 1. a) Ausreifler, b) weniger als 30 Punkte im Fenster, ¢) absolute und d) relative Uber-
schreitung der Plausibilitdtsgrenzen in der Fensterumgebung.
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Abbildung 5.6: Plausibilitits- und Ausreifleranalyse fiir die Zyklen der ERS-1 35d Daten in Pro-
zent der Datenmenge pro Zyklus, aufgeteilt in Anzahl der Daten im Analysefenster unter 30 (Anz.
< 30), Uber-/Unterschreitung der absoluten (Abs. Abw.) und relativen (Rel. Abw.) Plausibilitiits-
grenzen und Ausreifler.
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Abbildung 5.7: Plausibilitdts- und Ausreifleranalyse fiir die Zyklen der ERS-2 35d Daten in Pro-
zent der Datenmenge pro Zyklus, aufgeteilt in Anzahl der Daten im Analysefenster unter 30 (Anz.
< 30), Uber-/Unterschreitung der absoluten (Abs. Abw.) und relativen (Rel. Abw.) Plausibilitts-
grenzen und Ausreifler.
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Die Ausreiler sind rdumlich meist gleichméBig verteilt, lediglich im Meereisbereich
treten sie in einer grofieren Dichte auf (Abb. 5.5a). Sind einzelne Tracks fehlerhaft
korrigiert, zeigt sich das in einem Linienmuster, das sich dann auch bei der relativen
Plausibilitatsanalyse bemerkbar macht (Abb. 5.4d). Der Anteil der Ausreifler liegt
allgemein bei etwa 1% der Gesamtdatenmenge in den jeweiligen Zyklen (Tab. 5.1).
Der erste Zyklus des Jahres 1996 sticht mit einem Anteil von 3% deutlich heraus.
Die Anteile variieren von Zyklus zu Zyklus recht stark, ein saisonales Muster ist aber
nicht zu erkennen. Bei den ERS-2 Daten liegen die Anteile relativ einheitlich bei 0,3
bis 0,8%, dafiir erreichen im Jahr 2001 einzelne Zyklen Anteile um 6%. In diesen
sind wie bei Abbildung 5.4a deutliche Linienmuster zu erkennen, was bedeutet, dafl
hier ganze Tracks fehlerhaft sind und durch diese Ausreifleranalyse herausgefiltert
werden.

Die durchschnittliche Datenmenge nach der Datenreduktion liegt bei den ERS-1
35d Daten bei etwa 74.500, bei den ERS-2 35d Daten bei etwa 92.500 und bei den
beiden Zyklen der 168d Daten bei etwa 440.000 Datenpunkten. Diejenigen Zyklen,
deren Datenmenge nach der Datenreduktion unter 45.000 liegt, werden im weiteren
Verlauf der Untersuchung nicht mehr verwendet. Es handelt sich dabei um Zyklen,
die nicht vollstandig sind, weil sie sich mit dem Start oder Ende einer Missions-
phase iiberschneiden oder bei denen es aus technischen Griinden zu einer ldngeren
Aufnahmeliicke gekommen ist. Die verwendeten Zyklen iiber die elf Jahre 1992 bis
2002 sind in Tabelle 5.2 aufgelistet. Von allen zehn Zyklen gibt es Datensétze aus
mindestens sieben unterschiedlichen Jahren. Bei acht Zyklen (Zyklus 5 - 1995 bis
Zyklus 2 - 1996) existieren parallele Messungen von ERS-1 und ERS-2.

5.4 Aufteilung in Regionen

Das Untersuchungsgebiet besteht aus geomorphologisch sehr unterschiedlichen Ein-
heiten. Die Unterschiede sind im Wesentlichen auf die Untergrundtopographie und
die daraus resultierenden Oberflachenformen des Eises bei der Bewegung iiber diesen
Untergrund zuriickzufiihren. So ist die Oberfliche des Eisschelfs aufgrund fehlender
Reibung am Untergrund sehr flach und glatt, wiahrend sie beim Eisstrom vergleichs-
weise rauh ist, da sich hier der Eisuntergrund an der Oberflache abzeichnet. Je
grofer die Eisméchtigkeit, um so geringer paust sich der Untergrund an der Ober-
flache durch. Die Gebirgsregionen haben sehr starke Hohenvariationen, hier sind nur
die Téler eisbedeckt, die Bergspitzen ragen z. T. mehrere hundert Meter aus dem Eis
heraus. Auf dem Inlandeis erzeugen windinduzierte Prozesse Oberflichenformen wie
etwa Schneediinen oder Sastrugi (Windrippel). Die Einteilung in glatte und rauhe
Oberflachen hédngt vom Betrachtungsmafistab ab. Kleine Formen wie etwa Sastrugi
oder Gletscherspalten konnen von der Radaraltimetrie nicht erfafit werden. Glatte
Oberflichen haben im Rahmen der MeBauflosung der Radaraltimetrie Hohenvaria-
tionen im Meter- bis Submeterbereich, wihrend rauhe Oberflichen eher um 10 bis
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100 m variieren. Geomorphologische Einheiten mit homogenen Charakteristika der
Hohenvariation konnen zu Regionen zusammengefafit werden. Die Uberginge zwi-
schen den Regionen kénnen dabei entweder abrupt (diskontinuierlich) oder flieBend
(kontinuierlich) sein (vgl. 4.3.2). Beispielsweise bildet die Eisfront eine scharf ab-
gegrenzte Gelindekante, wihrend der Ubergang vom Inlandeis zum Eisstrom eher
kontinuierlich verlduft.

Ein rdumliches Interpolationsverfahren, das global auf das gesamte Untersuchungs-
gebiet angesetzt wird, beriicksichtigt diese geomorphologischen Unterschiede nicht.
Dadurch kénnen recht grofle Interpolationsfehler entstehen. Um genaue Aussagen
iiber die Eismassenbilanz treffen zu kénnen, sollten die Interpolationsfehler so ge-
ring wie moglich sein. Also miissen die regionalen Unterschiede bei der Interpolation
mit einbezogen werden. Aus diesem Grund wird in dieser Arbeit das stratifizierte
Kriging mit Grenzzonen angewendet (vgl. 4.3.2). Hierfiir ist die Segmentierung des
Untersuchungsgebiets in verschiedene, in ihrer Oberflichenstruktur weitgehend ho-
mogene Regionen notwendig. Damit in den einzelnen Regionen geniigend Daten zur
Berechnung experimenteller Variogramme vorliegen, miissen sie eine ausreichende
Grofle aufweisen. Die Segmentierung der Regionen erfordert daher ein gewisses Maf3
der Generalisierung.

Um geomorphologisch einheitliche Regionen voneinander abzugrenzen, bieten sich
verschiedene Vorgehensweisen an. Eine Moglichkeit sind Methoden der Texturer-
kennung, die in Bilddaten nach Regionen mit dhnlichen Pixeleigenschaften suchen.
Dies kann zwar fiir den vom Untersuchungsgebiet vorliegenden SAR-Bildausschnitt
durchgefiihrt werden, da dieser jedoch zeitlich nur einen Monat (September 1997)
abdeckt, ist er nicht représentativ fiir den gesamten Aufnahmezeitraum der Radaral-
timeterdaten. AuBerdem kénnen damit saisonale oder annuelle Einfliisse nicht erfafit
werden. Besser ist daher ein Verfahren, das direkt auf die Radaraltimeterdaten an-
gewendet werden kann. Da die Datendichte der 168d Daten sehr hoch ist und die
beiden Zyklen dieser Mefphase etwa ein ganzes Jahr abdecken, wird die Abgrenzung
anhand dieser Daten vorgenommen.

Der Ubergang zwischen benachbarten Regionen ist entweder flieBend (kontinuier-
lich) oder scharf abgegrenzt (diskontinuierlich) (vgl. 4.3). Um kontinuierliche oder
diskontinuierliche Grenzen zwischen einzelnen Regionen zu finden, miissen unter-
schiedliche Verfahren angewendet werden.

5.4.1 Split-Moving-Window Verfahren

Eine hohe Rauhigkeit der Eisoberfliche driickt sich in haufigen lokalen Variations-
wechseln aus. Auf kleinem Raum wechseln sich Bereiche mit mehr oder weniger star-
ker Rauhigkeit ab. Diese Bereiche sind quasi durch lokale Mikrodiskontinuitédten von-
einander abgegrenzt. Regionen, in denen die Dichte solcher Mikrodiskontinuitaten
hoher ist, sind rauher und lassen sich von Regionen mit wenigen Mikrodiskonti-
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nuitdten unterscheiden. Diese Regionen gehen meist kontinuierlich ineinander iiber,
an der Grenze liegt jedoch ein Varianzwechsel vor. Mit Hilfe des Split-Moving-
Window Verfahrens von WEBSTER (1978) kann in den einzelnen Tracks nach solchen
Mikrodiskontinuitédten gesucht werden.

Die einzelnen Tracks lassen sich als Transekte von Mefldaten auffassen, die sich in
homogene Segmente unterteilen lassen. Benachbarte Segmente eines Tracks unter-
scheiden sich in ihren charakteristischen Eigenschaften und sind durch eine Mikro-
diskontinuitéit voneinander getrennt. Beim Split-Moving-Window Verfahren wird ein
Datenfenster entlang des Transekts verschoben. Das Fenster wird in zwei Fensterhélf-
ten aufgeteilt, die miteinander verglichen werden. Die Fensterbreite darf dabei nicht
zu grof} sein, damit auch die Unterschiede zwischen kleineren Segmenten erfaflt wer-
den konnen. Andererseits miissen pro Fensterhélfte ausreichend viele Daten vorlie-
gen, um einen signifikanten Unterschied zwischen den Fensterhélften feststellen zu
konnen. Um die Regionen eindeutiger voneinander zu trennen und die Segmentierung
gegeniiber der Fenstergrofie stabiler werden zu lassen, wird zwischen den Fensterhélf-
ten ein Mittelfenster ausgespart. Die Grenze zwischen den Fensterhilften liegt dann
innerhalb dieses Bereichs und 148t sich nicht mehr eindeutig positionieren.

| /] l
l L] |

14 km 2 km 14 km
N N

Abbildung 5.8: Split-Moving-Window Fenster mit 30 km Breite und einem Mittelfenster von
2 km Breite. Das Fenster wird schrittweise {iber den Track verschoben. Die Werte der beiden Fen-
sterhiilften (je 14 km Breite) werden in jedem Schritt mit einem Kruskal-Wallis-Test auf signifikante
Medianunterschiede getestet.

Der Abstand der auf einem Track direkt benachbarten Mefipunkte liegt nach der
UTM-Konvertierung bei etwa 328 m. Bei einer Fensterbreite von 30 km und ei-
nem Mittelfenster von 2 km sind die Fensterhélften jeweils 14 km breit (Abb. 5.8).
Somit existieren bis zu 43 Werte in jeder Fensterhélfte. Da jedoch Datenliicken
innerhalb des Fensters auftreten konnen, miissen fiir eine sinnvolle Berechnung we-
nigstens 20 Werte in jeder Fensterhilfte vorliegen. Zwischen den Werten werden
Datenliicken von bis zu 2 km Lénge toleriert. Die Anzahl der fehlenden Werte in der
Datenliicke darf dabei 10% der Datenmenge im Fenster nicht {iberschreiten. Werden
diese Vorgaben nicht erfiillt, wird in diesem Schritt keine Berechnung durchgefiihrt.
Das gesamte Fenster wird iiber die einzelnen Tracks verschoben, die Schrittweite
entspricht dabei dem Mefpunktabstand (328 m). Bei jedem Schritt wird gepriift,
ob sich die beiden Fensterhélften signifikant voneinander unterscheiden. Allerdings
kann ein Trend in diesen Daten ebenfalls zu einem signifikanten Unterschied fiithren.
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Daher wird zuvor ein Polynom 3. Ordnung als Trendfunktion iiber das gesamte Fen-
ster herausgerechnet. Die Signifikanzpriifung erfolgt dann fiir die Residuen iiber ein
geeignetes Testverfahren. Weist dieses einen signifikanten Unterschied auf, kann man
in der Fenstermitte von einer Grenze zwischen zwei Bereichen mit unterschiedlichen
charakteristischen Eigenschaften ausgehen.

Um einen signifikanten Unterschied zwischen den Fensterhélften feststellen zu kon-
nen, benttigt man ein geeignetes statistisches Testverfahren. Parametrische Tests
gehen in der Regel davon aus, dafl die Werte stetig, unabhéngig und normalverteilt
sind. Daher wéren Vortests auf Unabhéingigkeit und Normalverteilung erforderlich.
Trotz Trendbereinigung ist nicht davon auszugehen, dafl die Daten in den jeweili-
gen Fensterhélften normalverteilt sein miissen, und fiir sinnvolle Anpassungstests
liegen zu wenige Daten vor. Wenn zwischen den beiden Fensterhélften eine Diskon-
tinuitat vorliegt, konnen die Fensterhélften als unabhéngig voneinander betrachtet
werden. Bei voneinander unabhéngigen und nicht normalverteilten Daten verwen-
det man Rangsummentests wie z. B. den Kruskal-Wallis-Test. Die angenommenen
Verteilungen in den Fensterhélften miissen dabei lediglich stetig sein. Beim Kruskal-
Wallis-Test wird eine Datenreihe zufillig in zwei Gruppen unterteilt. Jedem MeB3wert
im Fenster wird entsprechend seiner Grofle ein Rang zugeordnet. Liegen keine Un-
terschiede vor, ist zu erwarten, dafl kleine und grofie Rangzahlen etwa gleich héufig
vorkommen. Die Mediane der Rangsummen sind also in etwa gleich. Je mehr sich die
Mediane unterscheiden, desto unwahrscheinlicher ist es, daf§ die Gruppeneinteilung
zufillig ist. Die Null-Hypothese, dafl die Verteilungen in den beiden Fensterhélften
denselben Median haben, kann bei gegebenem Signifikanzniveau (hier 5%) abge-
lehnt werden, wenn die Priifgrofie kleiner als die kritische Testgrofle ist. Liegt ein
signifikanter Median-Unterschied vor, sind die Fensterhélften durch eine Mikrodis-
kontinuitiat voneinander getrennt.

5.4.2 Datenliicken

Grofle Diskontinuitéten in der Eisoberflache liegen an der Eisfront oder zwischen
dem Eisschelf und den steilen Eisabhéngen und Gebirgsregionen vor. Die Radar-
altimetrie ist nicht in der Lage, diese Diskontinuitéiten zu erfassen. Hier entstehen
ausgedehnte Datenliicken (vgl. 3.4.5). Diese Liicken definieren Grenzzonen zwischen
den Regionen. Eine abgegrenzte Grenzlinie zwischen zwei benachbarten Regionen
liegt dabei innerhalb der Grenzzone, kann aber aufgrund der fehlenden Daten nicht
eindeutig lokalisiert werden. Es ist davon auszugehen, dafl sich die Lage der meisten
dieser Grenzlinien iiber den Mefzeitraum nur unwesentlich veréndert. Lediglich die
Eisfront kann sich in dieser Zeit um mehrere 100 m verlagern, weshalb auch fiir diese
Grenzlinie eine Grenzzone definiert wird.
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5 Hohenmodellierung im Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System

5.4.3 Segmentierung

Die Ergebnisse des Split-Moving-Window Verfahrens und die groflen Datenliicken
werden in Abbildung 5.9 und Abbildung 5.10 zusammen mit dem SAR-Ausschnitt
dargestellt. In Abbildung 5.9 werden diejenigen Punkte angezeigt, fiir die das Split-
Moving-Window Verfahren Mikrodiskontinuitaten festgestellt hat. In Abbildung 5.10
sind die Start- und Endpunkte grofier Datenliicken innerhalb der Tracks dargestellt.
Hierbei wird nach aufsteigenden Tracks (rot) und absteigenden Tracks (blau) un-
terschieden. Es fallt auf, dal sich die gefundenen Mikrodiskontinuitdten besonders
in Gebirgsbereichen stark haufen. In den Inlandeisbereichen oder auf dem Eisstrom
sind sie weniger stark vertreten und auf dem Eisschelf treten sie iiberhaupt nicht
in Erscheinung. Aufgrund dessen werden eine westliche und eine 6stliche Gebirgsre-
gion definiert. Die Inlandeisbereiche werden aufgrund der unterschiedlichen Dichte
der Mikrodiskontinuitéiten in eine nordwestliche, siidwestliche, siidliche und 6stliche
Inlandeisregion unterteilt. Fiir die Festlegung der Grenzlinie wird ein visueller Ver-
gleich mit den im SAR-Ausschnitt zu erkennenden Geléndemerkmalen durchgefiihrt.
Die iibrigen Bereiche gliedern sich in eine Eisstrom-, Eisschelf- und Meereisregion.
Es werden insgesamt neun Regionen unterschieden, die teilweise durch Grenzzonen
voneinander abgegrenzt sind (Abb. 5.11). Da die Lagegenauigkeit der Mefipunkte
abhéngig vom Footprintdurchmesser ist und das Mittelfenster beim Split-Moving-
Window Verfahren eine Breite von 2 km hat, liegt die Kartierungsgenauigkeit nicht
unter 2 km. Die Abgrenzung von Regionen nach dieser Methode ist zwar teilweise
subjektiv, die Entscheidung wird aber durch das Split-Moving-Window Verfahren
und die Betrachtung der Datenliicken gestiitzt. Daher ist dieses Vorgehen einer rein
visuellen Abgrenzung wie bei STOSIUS & HERZFELD (2004) oder der Segmentie-
rung mit einer Texturerkennungs-Software allein auf der Basis des SAR-Ausschnitts
vorzuziehen.

5.5 Trendbereinigung

Die Hohenvariationen der Eisoberfliche setzen sich aus Variationen unterschiedlicher
Wellenlédngen zusammen. Diese Variationen sind Ausdruck der oberflichenformen-
den Prozesse wie etwa des Windes oder der Bewegung des Eises iiber das Relief
des Eisuntergrundes. Formen, die auf den Eisuntergrund zuriickzufiithren sind, sind
vorwiegend langwelliger Natur, wihrend Formen durch Wind (z.B. Schneediinen)
eher kurzwelligen Charakter haben. Bei der Interpolation mittels Kriging ist der
Zusammenhang zwischen Punkten nur innerhalb einer lokalen, durch den Range des
Variogramms definierten Umgebung bestimmt. Der langwellige Anteil der Eistopo-
graphie mit Variationen grofler als der Range des Variogramms kann daher nicht
erfafit werden. Es gibt zwar Krigingverfahren, die den langwelligen Anteil als Trend
beriicksichtigen (Universal Kriging, Kriging mit externem Trend), es ist jedoch ef-
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Abbildung 5.9: Karte des Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System mit den durch das Split-
Moving-Window Verfahren entdeckten Mikrodiskontinuitéten im Verlauf einzelner Tracks der 168d
ERS-1 Radaraltimeterdaten. Sie finden sich vor allem in den Gebirgsregionen und auf dem Inland-
eis. Auf dem Eisschelf werden keine Mikrodiskontinuitéiten gefunden.
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Abbildung 5.10: Karte des Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-Systems mit Datenliicken in
den 168d ERS-1 Radaraltimeterdaten. Die Datenliicken entstehen vor allem beim Uberfliegen von
Diskontinuitéiten in der Topographie der Eisoberfliche. Die meisten Datenliicken finden sich am
Rand des Eisstroms und des Eisschelfs sowie in den Gebirgsbereichen.
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Abbildung 5.11: Karte der segmentierten Regionen. Eisstrom und Eisschelf sind von den {ibrigen
Regionen durch Grenzzonen abgegrenzt, wobei der Eisstrom kontinuierlich ins siidliche Inlandeis
iibergeht. Die Inlandeis- und Gebirgsregionen gehen kontinuierlich ineinander iiber. Die Meereis-
region ist durch Grenzzonen von allen anderen Regionen abgegrenzt.
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fektiver, den Trend zuvor zu eliminieren, da bei der Einbeziehung des Trends als
zusatzliche Bedingung die Losbarkeit des Kriginggleichungssystems verringert und
die Gefahr von fehlerhaften Schétzergebnissen (Artefakten) erhoht wird. Das Kri-
ging wird dann nur iiber die trendbereinigten Daten (Residuen) durchgefiihrt, da
diese sich selbst wieder wie eine regionalisierte Variable verhalten (WEBSTER &
OLIVER, 2001). Die Trendbereinigung wird nur fiir die 168d Daten durchgefiihrt,
da hierbei die Datendichte am hochsten ist. Das hierfiir erstellte Trendmodell wird
dann auf die 35d Daten der gesamten Mefireihe iibertragen. Damit ist gewéhrleistet,
daB allen Daten dasselbe Trendmodell zugrunde liegt und Anderungen der Eishohe
nur auf kurzwellige Variationen zuriickzufiihren sind.

5.5.1 Trendflachenanalyse

Der Trend wird {iber eine glatte, kontinuierliche Funktion reprisentiert. Zur Trend-
bereinigung bieten sich verschiedene Verfahren an. Das am héufigsten verwendete
Verfahren ist die Trendflichenanalyse (multiple Regression). Hierbei wird ein Poly-
nom niederer Ordnung als multiple Regressionsfunktion an die Mewerte z; in den
Stiitzpunkten mit den Koordinaten (z;,y;) angepaBt, so daf§ an jedem Stiitzpunkt
der Wert Z; geschiitzt wird. Die Koeffizienten by werden so an die vorliegenden Mef3-
werte z; angepaft, dafi die Varianz der quadrierten Residuen €? = (z;—2;)? minimiert
wird (Kleinste-Quadrate Methode).

22‘ = b(] -+ blscl- -+ bgyz (linear) (52)
Zi = by + bz + boy; + b3x? + bywiy; + bsy?  (quadratisch) (5.3)

Meist reichen Modelle 1. Ordnung (lineares Modell, Gleichung 5.2) oder Modelle
2. Ordnung (quadratisches Modell, Gleichung 5.3) aus, um den allgemeinen Trend
zu beschreiben. Das Untersuchungsgebiet stellt langwellig betrachtet einen gra-
benférmigen Einschnitt mit steilen Flanken dar, in das das Eisschelf und der Eis-
strom eingebettet sind. Die Komplexitit der Topographie erfordert polynomiale
Regressionsmodelle héherer Ordnung. Es hat sich allerdings gezeigt, dal der Po-
lynomraum von Modellen 3. bis 5. Ordnung hierfiir nicht ausreicht. Gerade an den
Réndern und Ecken des Untersuchungsgebiets sowie auf dem Eisschelf weicht das
Trendmodell teilweise um mehrere hundert Meter von den vorliegenden Mef3wer-
ten ab. Selbst unter Einbeziehung von zusétzlichen Bedingungen in das zugehorige
Gleichungssystem oder die Aufteilung in separate, randlich verkniipfte Modelle kann
keine hinreichend gute Modellierung des Trends erzielt werden. Modelle noch héher-
er Ordnung tendieren dazu, gerade im Randbereich sehr stark zu oszillieren. Eine
sinnvolle Anpassung im Sinne der klassischen Trendflichenanalyse ist fiir die vorlie-
genden Daten also nicht moglich.
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5.5.2 Glattende Splines

Da das globale Interpolationsverfahren der Trendflichenanalyse nicht verwendet
werden kann, wird ein lokales Interpolationsverfahren mit gléttenden bikubischen
Splines eingesetzt. Eine bikubische Splineinterpolation ist eine abschnittsweise In-
terpolation mit Trendflichen 3. Ordnung. Hierfiir ben6tigt man zunéchst ein re-
gelméBiges Gitter aus Stiitzpunkten. Fiir dieses Gitter wird eine Auflésung von
30 km gewihlt, da bei den 35d Radaraltimeterdaten der maximale Abstand zweier
Punkte zwischen den sich iiberkreuzenden Tracks in etwa in dieser Gréfenordnung
liegt. Das Gitter ist so angelegt, daf} es horizontal wie vertikal auf das Untersuchungs-
gebiet zentriert ist. Die dufleren Gitterpunkte sind also 12 km in Ost-Richtung und
15 km in Nord-Richtung vom Rand des Gebiets entfernt.

Die Werte an den Gitterpunkten werden iiber eine einfache lineare Interpolation
berechnet, der eine Delauny-Triangulation zugrunde liegt (THE MATHWORKS INC.,
2004). Im Ubergang zwischen dem Eisschelf und den Eisabhingen des Inlandeises
liegen jedoch vereinzelt Werte vor, die trotz der Ausreiffleranalyse (vgl. 5.3) noch
unverhéltnisméBig tiefe Werte aufweisen (Abb. 5.12). In diesen Bereichen ist der
Geschwindigkeitsunterschied zwischen Eisschelf und Rand besonders hoch und die
Reibung an den Réndern des Eisschelfs besonders grof3. Dadurch bildet sich ein rand-
licher Graben. Die tiefen Werte in diesem Bereich sind daher nicht zwangslaufig als
MeB- oder Bearbeitungsfehler zu interpretieren. Allerdings fiihrt in diesen Bereichen
die lineare Interpolation zu sehr tiefen Gitterpunkten, was bei der anschlieenden
Trendberechnung problematisch ist. Deshalb wird zunéchst nur in der KEisschelf-
und Eisstromregion ein Trendflichenmodell im Sinne der polynomialen Regression
(Gleichung 5.3) angepaBt. Als Datengrundlage dienen nur die Daten dieser beiden
Regionen, das Modell wird jedoch bis in die umliegenden Grenzzonen extrapoliert.
Anschlielend wird die lineare Interpolation fiir jeden Gitterpunkt auf der Grundla-
ge der 168d Daten durchgefiihrt. Liegt ein Gitterpunkt innerhalb dieser Grenzzone,
werden die Werte des polynomialen Trendflichenmodells und der linearen Interpo-
lation an diesem Gitterpunkt miteinander verglichen. Liegt der linear interpolierte
Wert unterhalb der polynomialen Trendflache, werden alle Mefipunkte in der Umge-
bung des Gitterpunkts (30 km) aus der Berechnung herausgenommen, die ebenfalls
unterhalb der polynomialen Trendfliche liegen. Danach wird die lineare Interpola-
tion iiber die iibrigen Mefpunkte erneut durchgefiihrt. Der neu berechnete Wert
kann damit nicht mehr unterhalb der polynomialen Trendflédche liegen. Das fiihrt
dazu, dafl der randliche Graben bei der anschliefenden Splineinterpolation nicht
mehr in Erscheinung tritt. Die Gitterpunkte in der Meereisregion werden mit einer
stationédren linearen Trendfliche modelliert (Gleichung 5.2), da hier kein Trend zu
erwarten ist. Sie liegt auf Hohe des Mittelwerts der Hohenwerte (16,37 m) in dieser
Region. Diese Hohe entspricht in etwa der Abweichung des Ellipsoidmodells vom
Geoid in diesem Bereich (HERZFELD ET AL., 1998).
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Auf der Basis dieses interpolierten Stiitzpunktegitters wird dann eine glattende bi-
kubische Splineinterpolation mit einer vorgegebenen Toleranz fiir jeden einzelnen
MefBpunkt der 168d Daten durchgefiihrt. Die Toleranz bewirkt, dafl die Trendfunk-
tion an den Gitterpunkten nicht exakt sein mufl, was eine stirkere Glattung der
Funktion bewirkt. Die Toleranz wird in der Eisschelf und Eisstrom Region auf 10 m,
in den umliegenden Gebirgs- und Inlandeisregionen auf 30 m festgesetzt. Bei der
glattenden Splineinterpolation ist f eine Splinefunktion mit

F(f*) + pT(f). (5.4)
Dabei ist f* die k-te Ableitung von f. Fiir k=2 ist f eine kubische Splinefunktion.

max(z)

F(f*) = / 740 de (5.5)

ist ein Maf} fiir die Rauhigkeit der Splinefunktion. Die glatteste Funktion ist die,
bei der die Funktion F(f*) minimal ist. Im Rahmen der Toleranz T'(f) soll dariiber
hinaus die Funktion

T(f) = sz‘ |2(7) — f(xi)|2 (5.6)

mit den Gewichten w; minimiert werden. Dabei ist |2(i) — f(x;)|* das Quadrat der
Abweichung der Splinefunktion von den Werten z(x;) in den Gitterpunkten z;. Aus
dieser Minimierung ergibt sich dann der Glattungsparameter p. Das Verfahren be-
rubt auf einem Ansatz von REINSCH (1967) (THE MATHWORKS INC., 2004).

5.5.3 Ergebnis der Trendanalyse

Die Residuen der Trendanalyse (Abb. 5.14) zeigen an einigen Stellen besonders star-
ke Abweichungen der Mefiwerte (Abb. 5.12) vom Trendmodell (Abb. 5.13). Diese
Abweichungen sind im Ubergang vom Eisschelf und Eisstrom zu den umliegenden
Eisabhéngen sowie in den Gebirgsregionen besonders hoch. Die hohen Abweichungen
am Rand des Eisschelfs gehen auf die Vernachlidssigung des Grabens bei der Inter-
polation der Gitterpunkte zuriick. Die hohen Abweichungen in den Gebirgsregionen
werden vor allem am Mawson Escarpment deutlich, das mehrere hundert Meter
iiber das Trendmodell hinausragt. Berechnet man den Korrelationskoeffizient zwi-
schen den MeBwerten und den Trendmodellwerten, ergibt sich ein Zusammenhang
von 99,82%, was auf eine allgemein sehr gute Anndherung des Modells hindeutet.
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Abbildung 5.12: Hohenliniendarstellung der Mefiwerte der 168d Daten im Lambert Glet-
scher/Amery Eisschelf-System. Hohenangaben in m bzgl. WGS84. Grauwertabstufungen bei 40 m,
100 m und 200 m.
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Abbildung 5.13: Hohenliniendarstellung der Trendmodellwerte im Lambert Gletscher/Amery
Eisschelf-System, berechnet iiber eine glattende bikubische Splineinterpolation, basierend auf einem
30 km Schétzpunktegitter. Hohenangaben in m bzgl. WGS84. Grauwertabstufungen bei 40 m,
100 m und 200 m.
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Abbildung 5.14: Residuen des Trendmodells der 168 Daten im Lambert Gletscher/Amery
Eisschelf-System. Angabe der absoluten Abweichung in m.
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5 Hohenmodellierung im Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System

5.6 Variographie

5.6.1 Experimentelle Variogramme

Das experimentelle Variogramm (vgl. 4.2.2.1) beschreibt den rdumlichen Zusam-
menhang der empirisch ermittelten, trendbereinigten Hohenwerte (Residuen) aus
den 168d Daten. Fiir jede der neun Regionen (Abb. 5.15 bis 5.23 a) wird die Va-
riographie separat durchgefiithrt. Um Anisotropien aufzudecken (vgl. 4.2.2.3), wer-
den zunichst Variogrammkarten berechnet, die die Richtungsvariogramme in allen
Richtungen zeigen (Abb. 5.15 bis 5.23 b). Zeigt eine Variogrammbkarte eine deutlich
elliptische Form, ist von Anisotropie auszugehen. Die dargestellte Reichweite liegt
bei 30 km, was der Auflosung des Trendmodellgitters entspricht (vgl. 5.5.2). Die
Auflésung der Variogrammkarte sowie der omnidirektionalen (Abb. 5.15 bis 5.23 ¢)
und Richtungsvariogramme (Abb. 5.15 bis 5.23 d) betrigt 328 m geméf der Daten-
auflosung entlang der Tracks. Aufgrund der Anordnung der Daten in Form von sich
iiberkreuzenden Tracks zeigen die Variogrammkarten eine kreuzschraffierte Struktur
in den Trackrichtungen.

Wie in der Variogrammkarte in Abbildung 5.18 deutlich wird, kénnen sich die Rich-
tungsvariogramme in Trackrichtung stark von den Variogrammen in anderen Rich-
tungen unterscheiden. Dies ist an einem ,, Kreuz“ im Zentrum der Variogrammkarte
zu erkennen. Die Datendichte ist in den Trackrichtungen sehr viel hoher als in al-
len anderen Richtungen. Eine Anisotropie in den Trackrichtungen entspricht jedoch
nicht zwangslaufig einer Anisotropie in der Eisoberflache. Die Variogrammkarten der
Regionen zeigen im wesentlichen Strukturen mit nordlicher oder 6stlicher Ausrich-
tung, weshalb Richtungsvariogramme in Nord- und Ost-Richtung erstellt werden.
Die Richtungsvariogramme werden mit einer Bandbreite von 15 km eingeschrénkt,
so dafl bei Punktepaaren mit einer groflen Distanz nur diejenigen beriicksichtigt
werden, die der vorgegebenen Richtung entsprechen.

5.6.2 Variogrammodelle

Die Variographie erfolgt iiber die 168d Daten, da diese in einer hoheren Dichte vor-
liegen als die 35d Daten. Die grundlegenden Charakteristika der Eisoberflichen in
den einzelnen Regionen sollte sich iiber den Mefizeitraum hinweg nicht wesentlich
verdndern, so dafl sich die Variogramme der 168d Daten auch fiir die 35d Daten
anwenden lassen. An die experimentellen Variogramme und Richtungsvariogram-
me jeder Region werden theoretische Variogrammodelle angepafit. Der Modelltyp
korrespondiert mit der rdumlichen Struktur der Eisoberfliche (vgl. 4.2.2.2). Die
Modellbildung erfolgt mit dem Programm SFIT von JIAN ET AL. (1996), das eine
Kleinste-Quadrate-Anpassung mittels der LEVENBERG-MARQUARDT-Methode vor-
nimmt. Dabei werden die Modellparameter vorgegeben, das Programm optimiert
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diese Parameter (vgl. 4.2.2.2). In Regionen, in denen sich raumliche Strukturen mit
unterschiedlichen Reichweiten iiberlagern, reichen die géngigen Variogrammodelle
nicht aus, um den rédumlichen Zusammenhang hinreichend gut zu beschreiben. In
diesen Fillen wird mit einer Kombination von verschiedenen Variogrammodellen
(genesteten Modellen) mit unterschiedlichen Reichweiten gearbeitet (vgl. 4.2.2.2).
Die Ergebnisse der Modellanpassung sind in Tabelle 5.3 zusammengefafit. Aufler-
dem finden sich die angepafiten Parameter in der Form ¢y + Modelltypl (ci;a1) +
Modelltyp2 (co; as) bei den Variogrammen in Abbildung 5.15 bis 5.23 ¢ und d wieder.

5.6.2.1 Meereisregion

Die Meereisregion (Abb. 5.15) zeigt in der Variogrammkarte nur eine leichte Aniso-
tropie in Ostrichtung. Diese folgt zwar in etwa dem Verlauf der Eisfront, ist aber
theoretisch schwierig zu erkldren. Es ist davon auszugehen, dafl diese Region im
allgemeinen keine gerichteten Oberflachenstrukturen aufweist, da sich die Meereis-
oberflache im Zeitraum der Datenaufnahme der 168d Daten (etwa ein Jahr) saisonal
oder episodisch z. B. durch das Kalben von Eisbergen drastisch verdndern kann. Es
wird ein omnidirektionales, sphérisches Modell angepafit.

5.6.2.2 Eisschelf- und Eisstromregion

Die Regionen Eisschelf (Abb. 5.16) und Eisstrom (Abb. 5.17) verhalten sich in ih-
ren experimentellen Variogrammen und Richtungsvariogrammen sehr &hnlich. Sie
weisen eine deutlich zonale Anisotropie auf, d.h. der Sill liegt jeweils in Ostrich-
tung hoher als in Nordrichtung. Der Anstieg des Variogramms ist in Ostrichtung,
also quer zur Fliefirichtung des Eises, steiler als in Fliefrichtung. Die Eisstrome von
Mellor-, Fisher- und Lambert Gletscher flielen zusammen, ziehen sich durch die
Eisstromregion und setzen sich als FlieSbander im Eisschelf fort (FRICKER ET AL.,
2002). Dies zeigt sich auch in der Ahnlichkeit der Variogramme von Eisschelf- und
Eisstromregion. Die Variogrammwerte in der Region Eisstrom liegen jedoch um et-
wa das vierfache hoher als in der Eisschelfregion, was auf eine gréfere Rauhigkeit
der Eisoberfliche in der Eisstromregion hindeutet. Die Variogramme erreichen in-
nerhalb der dargestellten Reichweite von 30 km keinen absoluten Sill, sondern haben
dort noch einen relativ steilen Verlauf. Dies deutet an, dafl nicht nur ein rdumlicher,
sondern auch noch ein zeitlicher Effekt auftritt.

Da die 168d Daten innerhalb etwa eines Jahres aufgenommen wurden und das Eis
sich in dieser Zeit gerade in den FlieBbdndern um bis zu 1.000 m bewegt, setzen
sich die experimentellen Variogrammwerte aus Wertepaaren mit grofler zeitlicher
Varianz zusammen. Dadurch werden die Variogrammwerte insbesondere quer zur
Flierichtung erhéht. Um diesen zeitlichen Effekt in den experimentellen Variogram-
men auszuschlieffen, miifiten die Variogrammwerte nur iiber Punktepaare berechnet
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5 Hohenmodellierung im Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System

werden, die auch zeitlich nicht zu stark differieren. Damit wiirde sich allerdings die
Anzahl der Wertepaare pro lag verringern, das experimentelle Variogramm wére
weniger gut gestiitzt. Die Bewegung des Eises ist innerhalb der 35d Daten weniger
von Bedeutung als bei den 168d Daten. Da sich nicht zwischen einem raumlichen
und zeitlichen Effekt innerhalb der Variogramme unterscheiden 1&8t, wird in diesen
Regionen das anisotrope Variogrammodell verwendet. Das eingesetzte Krigingpro-
gramm kann allerdings nur geometrische Anisotropien, d. h. Unterschiede im Range
beriicksichtigen, so dafl die angepafiten Range-Parameter recht hoch sind.

5.6.2.3 Inlandeisregionen

In den Regionen siidliches Inlandeis (Abb. 5.18), 6stliches Inlandeis (Abb. 5.20),
stidwestliches Inlandeis (Abb. 5.21) und nordwestliches Inlandeis (Abb. 5.22) weisen
die experimentellen Variogramme einen linearen Anstieg auf, der bei 10 bis 12 km
recht deutlich abknickt. Eine Interpretation dieses Phinomens, das nur auf dem
Inlandeis auftritt, ist schwierig. Moglicherweise iiberlagern sich hier zwei charakte-
ristische rdumliche Strukturen mit unterschiedlicher Wellenlédnge, die nur auf dem
Inlandeis anzutreffen sind. Daher ist nicht davon auszugehen, dafl es sich um eine
Eigenschaft der Datenverteilung oder des Trendmodells handelt, die sich in dem
abknickenden Variogramm widerspiegeln. Der relativ steile Anstieg der Variogram-
me kann sich z. B. durch Variationen im Eindringverhalten des Radarsignals ins Eis
(vgl. 3.4.1) oder durch windinduzierte Oberflaichenformen wie Schneediinen ergeben.
Die Bewegung des Eises und der damit verbundene zeitliche Effekt spielen hier eine
vergleichsweise geringe Rolle, die Bewegungsgeschwindigkeit ist hier verhdltnismafBig
gering. Anisotropien sind eher gering ausgeprigt. Daher wird beim Kriging jeweils
das isotrope Variogrammodell verwendet. Um das Abknicken der Variogramme zu
beriicksichtigen, wird die Anpassung mit genesteten Variogrammen vorgenommen.

5.6.2.4 Gebirgsregionen

Die westliche Gebirgsregion (Abb. 5.23) verhilt sich sehr &hnlich wie die Inlandeisre-
gionen. Die Variogrammwerte liegen allerdings deutlich hoher, was auf das Vorhan-
densein der aus dem Eis herausragenden Gebirgsbereiche hindeutet. Ein deutliches
Abknicken des Variogrammverlaufs ist nicht festzustellen. Wie bei den Inlandeisre-
gionen wird ein isotropes, genestetes Variogrammodell verwendet.

Die 0stliche Gebirgsregion (Abb. 5.19) zeigt in der Variogrammbkarte eine deutlich
nach Norden ausgerichtete Anisotropie. Die Eisoberfliche dieser Region ist durch-
setzt von kleineren und grofleren Gebirgsbereichen wie dem Mawson Escarpment,
das mehrere 100 m aus dem FEis herausragt. Das Variogramm ist daher deutlich
zweigeteilt. Nach etwa 2 km erreicht das Variogramm schnell einen ersten Sill von
etwa 5.000 m?, bevor es erneut stark ansteigt. Die steile, kleinskalige Struktur und
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die allgemein recht hohen Variogrammwerte deuten auf das Vorhandensein der Ge-
birgsbereiche hin, wihrend der grofiskalige Anteil die Eisoberfliche zwischen den
Gebirgsbereichen repréisentiert. Das Richtungsvariogramm in Ostrichtung fluktuiert
sehr viel stérker als das in Nordrichtung. Dies ist darauf zuriickzufithren, dafl das
Modell in Ostrichtung sehr schmal ist und daher weniger Punktepaare fiir die Va-
riogrammberechnung vorliegen.

Tabelle 5.3: Modelltypen (kub=kubisch, exp=exponentiell, sph=sphiirisch) und Parameter
(e=Sill: 0, c1 und ¢2 [m?]; a=Range [m]) der Variogrammodelle aller Regionen, getrennt in omnidi-
rektionale Variogramme und (direktionale) Richtungsvariogramme. Die beim Kriging verwendeten
Parameter sind hervorgehoben.

Region Modell C a
omnidirek- direktional
tional Nord Ost

Meereis 2,1

sph 39,5 24.837 20.717 3.100
Eisschelf 2,8

kub 100 20.344 23.550 | 18.878

exp 870 252.390 470.000 | 160.000
Eisstrom 15,5

kub 669 28.762 36.578 | 24.700

exp 2.333 230.967 370.267 | 144.075
Stdliches Inlandeis 124,77

sph 479 14.922 19.506 14.500

exp 995 57.509 57.083 55.000
Ostliches Gebirge 1.000

exp 3.300 1.533 3.527 2.000

kub | 19.000 45.991 62.459 | 33.000
Ostliches Inlandeis 57

sph 280 12.822 16.835 11.000

exp 493 82.353 93.476 75.000
Stidwestliches Inlandeis 1,1

sph 220 13.532 14.575 12.200

exp 230 53.523 72.834 35.858
Nordwestliches Inlandeis 3,5

sph 125 16.200 17.500 16.000

exp 720 110.000 95.000 130.000
Westliches Gebirge 59,5

sph 1.216 21.901 27.000 19.000

exp 1.308 81.295 62.500 93.000
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Region: Meereis Variogrammbkarte
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Abbildung 5.15: Ergebnisse der Variographie fiir die Meereisregion. Dargestellt sind a) eine Karte
zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie ¢) das globale Vario-
gramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit den angepafiten
Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢q + Modelltyp: sphérisch (¢1;a1)
angegeben.
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Region: Eisschelf
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Abbildung 5.16: Ergebnisse der Variographie fiir die Eisschelfregion. Dargestellt sind a) eine
Karte zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie c) das globale
Variogramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit den ange-
pafiten Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢y + Modelltyp: kubisch
(c1;a1) + Modelltyp: exponentiell (c2;az) angegeben.
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Region: Eisstrom
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Abbildung 5.17: Ergebnisse der Variographie fiir die Eisstromregion. Dargestellt sind a) eine
Karte zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie ¢) das globale
Variogramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit den ange-
paiten Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢ + Modelltyp: kubisch
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(c1;a1) + Modelltyp: exponentiell (c2;as) angegeben.
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Region: Stdliches Inlandeis Variogrammbkarte
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Abbildung 5.18: Ergebnisse der Variographie fiir die siidliche Inlandeisregion. Dargestellt sind
a) eine Karte zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie c)
das globale Variogramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit
den angepafiten Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢y + Modelltyp:
sphérisch (c1;a1) + Modelltyp: exponentiell (co;as) angegeben.
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Region: Ostliches Gebirge Variogrammbkarte
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Abbildung 5.19: Ergebnisse der Variographie fiir die ostliches Gebirgsregion. Dargestellt sind
a) eine Karte zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie c)
das globale Variogramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit
den angepafiten Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢y + Modelltyp:
exponentiell (¢1;a1) + Modelltyp: kubisch (cq;as) angegeben.
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Region: Ostliches Inlandeis Variogrammbkarte
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Abbildung 5.20: Ergebnisse der Variographie fiir die 6stliche Inlandeisregion. Dargestellt sind
a) eine Karte zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie c)
das globale Variogramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit
den angepafiten Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢y + Modelltyp:
sphérisch (¢1;a1) + Modelltyp: exponentiell (¢g; a2) angegeben.
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Region: Stidwestliches Inlandeis
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Abbildung 5.21: Ergebnisse der Variographie fiir die siidwestliche Inlandeisregion. Dargestellt
sind a) eine Karte zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie c)
das globale Variogramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit
den angepafiten Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢y + Modelltyp:
sphérisch (c¢1;a1) + Modelltyp: exponentiell (¢z; a2) angegeben.
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Abbildung 5.22: Ergebnisse der Variographie fiir die nordwestliches Inlandeisregion. Dargestellt
sind a) eine Karte zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie c)
das globale Variogramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit
den angepafiten Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢y + Modelltyp:
sphérisch (¢1;a1) + Modelltyp: exponentiell (¢z; a2) angegeben.
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Region: Westliches Gebirge Variogrammbkarte
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Abbildung 5.23: Ergebnisse der Variographie fiir die westliche Gebirgsregion. Dargestellt sind
a) eine Karte zur Lage der Region im Untersuchungsgebiet, b) die Variogrammkarte sowie c)
das globale Variogramm und d) die Richtungsvariogramme in Nord- und Ostrichtung, jeweils mit
den angepafiten Variogrammodellen. Die Modellparameter werden in der Form ¢y + Modelltyp:
sphérisch (c1;a1) + Modelltyp: exponentiell (co;as) angegeben.
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5.7 Stratifiziertes Kriging mit Grenzzonen

Das Verfahren des stratifizierten Krigings mit Grenzzonen wurde bereits in Kapi-
tel 4.3.2 ndher beschrieben. Hierbei wird die rdumliche Interpolation der trendberei-
nigten Hohenwerte jeweils innerhalb der Regionen durchgefiihrt. Die Berechnungen
der einzelnen Regionen werden dann zu einem digitalen Hohenmodell iiber alle Re-
gionen kombiniert. An den Grenzen der Regionen wird dabei beriicksichtigt, ob die
Regionen kontinuierlich ineinander iibergehen oder ob sie durch eine Diskontinuitét
voneinander abgegrenzt sind. Fiir das Untersuchungsgebiet ist bereits wahrend der
Segmentierung (vgl. 5.4.3) festgelegt worden, wo sich die Grenzzonen befinden. In-
nerhalb der Grenzzonen verlauft die Wahrscheinlichkeit der Position der Diskonti-
nuitat linear, d. h. die Diskontinuitét liegt mit der groiten Wahrscheinlichkeit in der
Mitte zwischen den benachbarten Regionen. An allen anderen Regionsgrenzen lie-
gen kontinuierliche Ubergiénge mit Varianzwechseln vor. Im wesentlichen gibt es also
nur zwei verschiedene Ubergangstypen: Diskontinuitéiten mit ungenauer Abgrenzung
und Kontinuitdten mit Varianzwechsel (vgl. 4.3.2.1).

Das stratifizierte Kriging wird fiir ein digitales Hohenmodell mit einer Auflésung
von 3 km Gitterweite durchgefiihrt, da diese Auflésung etwa der Footprintauflosung
der Radaraltimeterdaten entspricht. Dabei wird das Gitter auf den Datenausschnitt
(215 bis 785 km (UTM) Ost, -8322 bis -7578 km (UTM) Nord) zentriert, soda8l ein
Rand von 1,5 km Breite zwischen Gitter und Datenausschnitt besteht. Damit ist
gewihrleistet, dafl die randlichen Gitterpunkte allseits von MeBpunkten umgeben
sein konnen und hier keine Extrapolation durchgefiihrt wird. Fiir jeden Gitterpunkt
wird gepriift, ob er innerhalb einer Grenzzone zwischen zwei Regionen (z. B. A und
B) liegt (Abb. 5.24). Ist dies der Fall, wird die kiirzeste Linie zwischen den Regi-
onsgrenzen durch diesen Punkt (P) gesucht. Dabei wird eine Linie in 1°-Schritten
um diesen Punkt rotiert. In jedem Schritt werden die Abschnitte a und b zwischen
dem Punkt und den umgebenden Regionsgrenzen berechnet. Es wird diejenige Linie
gewihlt, bei der die Summe aus a und b minimal ist. Die Abschnitte @ und b werden
tiber die Gesamtdistanz (a + b) normiert, so daf§ die Gewichtungsfaktoren

(5.7)

entstehen. Soll der Schétzwert fiir einen Gitterpunkt in einer Grenzzone zwischen
A und B berechnet werden, wird zunéchst der Schéitzwert Z4 iiber MefSwerte aus
Region A und anschlieBend der Schétzwert Zp iiber Mefwerte aus Region B fiir
diesen Punkt berechnet.
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5 Hohenmodellierung im Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System

Der Schétzwert z ergibt sich dann als Summe der gewichteten Regionsschitzwerte
(vgl. Gleichung 4.24):
Z=sa-2a+sb-zp (5.8)

Abbildung 5.24: Kiirzeste Linie durch einen Punkt P in einer Grenzzone zwischen den Regionen
A und B, zusammengesetzt aus den Abschnitten a und b.

Liegt der Gitterpunkt dagegen nicht in einer Grenzzone, wird der Schétzwert Z iiber
alle Meflpunkte berechnet, die innerhalb derselben Region liegen wie der Gitter-
punkt oder aus kontinuierlich angrenzenden Regionen stammen. Bei der Suche der
MeBpunkte wird das in Kapitel 4.2.3.1 beschriebene Suchschema beriicksichtigt. Die
dabei verwendeten Distanzklassen haben eine Breite von 500 m. Der Suchbereich ist
in 16 Winkelklassen eingeteilt. Der maximale Suchradius entspricht dem maximalen
Range des zugehorigen Variogrammodells unter Beriicksichtigung der Anisotropie.
Gitterpunkte, fiir die weniger als 4 Mepunkte vorliegen, werden nicht berechnet.
Aus jedem der 16 Sektoren werden maximal die 8 Mef3punkte gesucht, die dem Git-
terpunkt am néchsten liegen. Die Anzahl aller Mepunkte im Suchbereich darf nicht
grofler sein als 64. In jeder Region werden die fiir sie bestimmten Variogramme ver-
wendet (vgl. 5.6.2). Die Berechnung der Schitzwerte innerhalb der Regionen erfolgt
nach dem Ordinary Kriging Verfahren (vgl. 4.2.3.2).
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6 Hohenédnderungen im Lambert Gletscher/Amery Eisschelf-System

6 Hoéhenanderungen im Lambert Gletscher/Amery
Eisschelf-System

6.1 Hohenmodell des ERS-2 Zyklus 7, 1998

Die Berechnung der trendbereinigten digitalen Hohenmodelle des Lambert Glet-
scher/Amery Eisschelf-Systems wird fiir jeden der 35d Zyklen (vgl. Tab. 5.2) mit
dem im Kapitel 5 berschriebenen stratifizierten Krigingverfahren durchgefiihrt. Die
Hohenmodelle werden anschlieBend mit dem Trendmodell (Abb. 5.13) kombiniert.
Exemplarisch ist hier das Hohenmodell Zyklus 7, 1998 (ERS-2) dargestellt (Abb.
6.1).

Die Ubergangszonen mit steilen Eisabhéingen von den Gebirgsregionen und dem In-
landeis zu Eisschelf und Eisstrom treten durch stark verdichtete Hohenlinien und
eine Haufung von Datenliicken hervor. Es zeigt sich, dass selbst mit Hilfe des Ein-
satzes des stratifizierten Krigings in diesen Bereichen eine Héhenmodellierung sehr
schwierig ist, da die altimetrischen Messungen hier sehr ungenau und liickenhaft
sind. Nur mit Hilfe neuartiger Messverfahren wie z. B. bei ICESAT (vgl. 3.1.3) oder
CRYOSAT (vgl. 3.1.4) lieBen sich auch diese Gebiete genauer erfassen. Daher wird
bei den weiteren Analysen auf die Bereiche in den Ubergangszonen verzichtet. Die
Meereisregion wird zwar weiterhin ausgewiesen, sie ist aber fiir die Untersuchung
von Eishohendnderungen in dieser Arbeit nicht weiter relavant.

6.2 Vergleich zwischen stratifiziertem Kriging und Ordinary
Kriging

Bei der Berechnung der digitalen Hohenmodelle wird das stratifizierte Kriging an-
gewendet, weil es im Gegensatz zu anderen Interpolationsverfahren die regionalen
Unterschiede beriicksichtigt. Um beurteilen zu konnen, ob das stratifizierte Kriging
im Vergleich zu einem Ordinary Kriging ohne Beriicksichtigung regionaler Unter-
schiede tatsédchlich eine bessere Schétzung liefert, wird eine Kreuzvalidierung der
168d Daten durchgefiihrt (vgl. 4.4.1). Wihrend beim stratifizierten Kriging in je-
der Region ein anderes Variogrammodell vorliegt, wird beim Ordinary Kriging in
allen Regionen dasselbe Variogrammodell verwendet. Es handelt sich dabei um ein
omnidirektionales GauBmodell (Gleichung 4.10) mit den Parametern c0 = 25 m?
¢l = 18 m? und a = 16.000 m, das so auch von HERZFELD (2004) fiir einen Atlas
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Abbildung 6.1: Digitales Hohenmodell fiir ERS-2, Zyklus 7, 1998. Dargestellt werden die mit Hil-
fe des stratifizierten Krigingverfahrens berechneten Gitterpunkte (3 km réumliche Auflésung) aus
trendbereinigten ERS-2 Hohenmessungen, kombiniert mit dem Trendmodell (Abb. 5.13). Héhen-
angaben in m bzgl. WGS84. Grauwertabstufungen bei 40 m, 100 m und 200 m.
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6.2 Vergleich zwischen stratifiziertem Kriging und Ordinary Kriging

aus Hohenmodellen der Antarktis eingesetzt wird. Es wird dort fiir ERS-1 Daten
von 1995 aus dem Bereich des Lambert Gletschers in der Ndhe der Grundeislinie
angepasst. Da dieses Variogrammodell im Gegensatz zu den regionalen Modellen des
stratifizierten Krigings nicht auf trendbereinigten Daten beruht, lassen sich die Mo-
dellparameter nicht direkt miteinander vergleichen. Dies hat jedoch keinen Einfluf3
auf den Schétzfehler der Kreuzvalidierung, da hierbei nur die Unterschiede zwischen
gemessenen und geschétzten Werten betrachtet werden und die Mefipunkte fiir bei-
de Verfahren an den selben Stellen liegen. Die Kreuzvalidierung wird nur fiir Daten
innerhalb der einzelnen Regionen und nicht in den Ubergangszonen durchgefiihrt,
da beim stratifizierten Kriging keine MeBwerte aus den Ubergangszonen selbst ver-
wendet werden. Aus allen absoluten Schétzfehlern einer Region wird fiir jedes der
beiden Verfahren der Median dieser Schétzfehler 6, (Gleichung 4.26) berechnet, da
dieser robust gegeniiber extremen Schétzfehlern ist.

Abbildung 6.2 zeigt, daBl die Schétzfehlermediane in der nordwestlichen, siidwest-
lichen und siidlichen Inlandeisregion beim stratifizierten Kriging deutlich niedriger
liegen als beim Ordinary Kriging. Dies wird auch iiber einen Mediantest bei einem
Signifikanzniveau von 95% bestétigt. Bei der 6stlichen Inlandeisregion treten dage-
gen keine signifikanten Unterschiede zwischen den Schéitzfehlermedianen auf. In der
ostlichen Gebirgsregion liegen die Schétzfehler beim Ordinary Kriging extrem weit
iiber denen des stratifizierten Krigings, der Unterschied betrédgt mehr als 2,5 m.
Da das Variogrammodell beim Ordinary Kriging isotrop ist, wird es der starken
Anisotropie in dieser Region nicht gerecht. Hierbei wird deutlich, daf§ das Vario-
grammodell beim Ordinary Kriging urspriinglich nicht fiir die Modellierung dieser
Regionen ausgelegt wurde. In der westlichen Gebirgsregion sind die Mediane nahezu
gleich, es ist kein signifikanter Unterschied feststellbar. In der Eisstromregion liegt
der Schitzfehlermedian des stratifizierten Krigings mit 1,7 cm ebenfalls signifikant
unter dem des Ordinary Krigings. Auch hier wird wieder deutlich, daf§ die Aniso-
tropie beim Ordinary Kriging unberiicksichtigt bleibt. Auf dem FEisschelf weist das
Ordinary Kriging mit 0,8 cm einen signifikant kleineren Schétzfehlermedian auf, das
stratifizierte Kriging liefert jedoch mit 3,3 cm ebenfalls eine recht hohe Genauigkeit.
In der Meereisregion liegt der Schétzfehlermedian beim stratifizierten Kriging zwar
deutlich iiber dem des Ordinary Krigings, diese Region ist aber fiir die Untersuchung
der Hohenénderung der Eisoberfliche nicht relevant. Allgemein 148t sich feststellen,
dass das stratifizierte Kriging Verfahren bessere Schétzergebnisse liefert, da es die
regionalen Gegebenheiten in Form eines speziell angepassten Variogrammodells ein-
bezieht und auch eventuelle Anisotropien beriicksichtigt. Dagegen ist es weitaus
aufwendiger als das Ordinary Kriging Verfahren mit nur einem Variogrammodell,
das hier bei rauhen Geldndeoberflachen tendenziell grofiere Schitzfehler aufweist als
bei glatten Geldndeoberflichen.
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Abbildung 6.2: Mediane der absoluten Schétzfehler der Kreuzvalidierung (absolute Differenz zwi-
schen Mefwert und Schétzwert), aufgeteilt in die verschiedenen Regionen des Untersuchungsgebiets
und getrennt nach den verwendeten Interpolationsvarianten (Stratifiziertes Kriging mit verschiede-
nen Variogrammodellen und Ordinary Kriging mit dem selben Variogrammodell fiir alle Regionen).
Angabe der Grofle des jeweiligen Medians in cm. Der groflere der beiden Schitzfehlermediane steht

jeweils oben.
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6.3 Trend der Kreuzvalidierung

Um zu beurteilen, ob sich die Genauigkeit der Schétzung iiber den Mefzeitraum
hinweg veréndert, kann ebenfalls die Kreuzvalidierung eingesetzt werden. Sie wird
hier {iber die einzelnen 35d Zyklen durchgefiihrt. In einigen Zyklen kommt es dabei
zu sehr extremen Schétzfehlern (Artefakten), wenn bei der Kreuzvalidierung das zu
l6sende Gleichungssystem fiir einen bestimmten Gitterpunkt instabil ist. Extreme
Schétzfehler treten aber auch dann auf, wenn einzelne oder mehrere Tracks fehlen
(vgl. 3.4.5), da dann die Abstinde vom Gitterpunkt zu den néchstgelegenen Mes-
spunkten sehr grofl werden. Diejenigen Zyklen, bei denen dies der Fall ist, werden
von der weiteren Bearbeitung ausgeschlossen. Es handelt sich dabei um die Zyklen
ERS-1: 1993/3,4,5,6 und 9 sowie ERS-2: 1995/10; 1996/9; 1998/4 und 9; 2000/5 und
8;2001/5,9 und 10 und 2002/2. Unter Auslassung dieser Zyklen werden die Schétz-
fehlermediane tiber alle Zyklen (ERS-1 und ERS-2) fiir die verschiedenen Regionen
(ausgenommen der Meereisregion) berechnet (Abb. 6.3 und 6.4). Zudem wird der
Gesamtmedian aus allen Schétzfehlermedianen angegeben, um zu zeigen, wie sehr
die Schéitzfehlermediane um diesen zentralen Wert schwanken.

Die Schétzfehlermediane variieren auf dem Eisschelf um weniger als 1 m um den
Gesamtmedian der Region, in den Inlandeisregionen liegt die Streuung allgemein
bei unter 5 m. Die westliche Gebirgsregion verhélt sich dhnlich, vereinzelt gehen die
Schéatzfehlermediane aber auch bis etwa -10 m. In der Eisstromregion streuen die
Werte dagegen um etwa 30 m, vereinzelt auch dariiber hinaus. In der 6stlichen Ge-
birgsregion ist die Schwankung am starksten, die Werte liegen zwischen -80 und 50 m.
Der Gesamtmedian erweist sich abgesehen von der Eisstromregion in allen Regionen
als negativ. Insgesamt 148t sich in keiner Region ein Trend der Schéitzfehlermediane
erkennen, d. h. die Schétzfehler kénnen iiber die Zeit als konstant angesehen werden.
Annuelle Schwankungen der Schétzfehlermediane lassen sich nicht ausmachen.

6.4 Abschatzung der potentiellen Hohendnderung

Die Kreuzvalidierung gibt lediglich die Genauigkeit der Schéitzung an den MefSpunk-
ten wieder. Der Schétzfehler an den Gitterpunkten eines Hohenmodells 148t sich da-
gegen nicht exakt berechnen, sondern nur mit Hilfe des Noiselevels abschétzen. Die
Berechnung wird in Kapitel 4.4.2 ndher beschrieben. Das verwendete experimen-
telle Variogramm iiber die Mefpunkte in der Umgebung um den Schétzpunkt hat
hier eine Auflésung von 500 m und eine Reichweite von 6 km. Bei dieser Auflésung
und Reichweite ist gewihrleistet, dal nicht Punktepaare entlang der Tracks {iber-
reprasentiert sind, und dafl selbst wenn Variogrammwerte an einzelnen lags fehlen,
noch geniigend Punktepaare vorhanden sind, um ein Polynom anzupassen. Es kann
vorkommen, dafl die maximale Anzahl der Iterationen bei der Anpassung erreicht
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Abbildung 6.3: Schitzfehlermediane aus der Kreuzvalidierung der 35d Zyklen als Zeitreihe, ge-
trennt in ERS-1 (x) und ERS-2 (+) Daten fiir die Regionen Eisschelf, Eisstrom, Ostliches und
Westliches Gebirge. Angabe des Medians der Schitzfehlermediane in cm iiber alle Zyklen des Un-
tersuchungszeitraums.

106



6.4 Abschéitzung der potentiellen Hohendnderung

-10

Nordwestliches Inlandeis

T T T T T T T T T T
Median: -1.0173
+ +
[XX XX T T o TR S v A R U e S T
> X OSGHFK T L et e et oy
+ X
1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
1993 1994 1995 1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002
Sudwestliches Inlandeis
T T T T T T T T T T
Median: —1.3089 +
[Fo00cx x R s s I (R REE _|_+ +.|.+ o+ +++ n ++_
% >'<9F>|<'Y " * T +‘I'-f-.|-""" "'.|+‘|‘1‘ T T T T ! " " + !
X + +
X X
- X -
X
1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
1993 1994 1995 1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002
Sidliches Inlandeis
T T T T T T T T T T
Median: —2.2954
+
'5<><><><><>< 4
X ¥ o + +IL-H-I—C- + + -|-_|r + +, +'H'+ + .-l-: *
N ><>< XX*"%I- 4+ TR ++ e T n
*
1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
1993 1994 1995 1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002
Ostliches Inlandeis
T T T T T T T T T T
Median: -1.1612
X
[XXXXX + n
% X % X +y + ++
X x +
— >< —
1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
1993 1994 1995 1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002

Abbildung 6.4: Schitzfehlermediane aus der Kreuzvalidierung der 35d Zyklen als Zeitreihe, ge-
trennt in ERS-1 (x) und ERS-2 (4) Daten fiir die Inlandeisregionen. Angabe des Medians der
Schétzfehlermediane in cm iiber alle Zyklen des Untersuchungszeitraums.
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wird, ohne dafl ein Polynom angepafit werden kann. In der Regel liegen jedoch fiir je-
den Gitterpunkt Schétzfehlerwerte von mindestens 70 verschiedenen Zyklen vor. Bei
dieser Berechnung sind die Grenzzonen ausgenommen, da die geschitzten Héhen-
werte in diesen Zonen iiber die Punkte in den umgebenden Regionen extrapoliert
werden, wodurch der Schéitzfehler sehr stark erhoht wiirde.
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Abbildung 6.5: Schematische Darstellung des a) iiber das Noiselevel geschiitzten Kriging-Schiitz-
fehlers an einem Gitterpunkt der Hohenmodelle iiber zehn aufeinander folgende Zyklen. Die ge-
strichelte Linie stellt das 75% Quartil der Schétzfehler dar. Dieses dient der Abschitzung der
Schwankungsbreite aller Schétzfehler. In b) sind die Schétzfehler den interpolierten Hshenwerten
zugeordnet. Da der Schétzfehler nur absolut geschéitzt werden kann, wird er in beide Richtungen
angegeben. In ¢) ist die lineare Trendgerade der Hohenéinderung dargestellt. Die Schwankungsbreite
der Schétzfehler wird fiir die Trendgeraden iibernommen. Innerhalb dieser Schwankungbreite kann
die potentielle minimale und maximale Steigung der Trendgerade der Hohenénderung abgeschétzt
werden (gepunktete Geraden).

Fiir jeden 35d Zyklus liegt damit an jedem Gitterpunkt des Hohenmodells ein

geschitzter absoluter Schétzfehler sy (Gleichung 4.31) vor. Mit Hilfe dieses Schétz-
fehlers kann die potentielle Hohenénderung der Eisoberfliche beziiglich dieser Un-
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genauigkeiten abgeschétzt werden. Die potentielle Hohendnderung gibt an, wie grof3
der Trend der Hohendnderung bei den gegebenen Mef- und Interpolationsfehlern
mindestens sein muss, damit er tatséchlich als ein Trend erkannt werden kann. Die
Vorgehensweise wird in Abbildung 6.5 ndher erlautert. In Abb. 6.5a ist der Schétz-
fehler fiir zehn aufeinander folgende Zyklen exemplarisch dargestellt. In Zyklus 6 sei
ein etwas hoherer Schétzfehler berechnet worden. Treten sehr extreme Schétzfehler
auf, kann das auf eine unzureichende Anpassung bei der Berechnung des Noisele-
vels zuriickzufithren sein. Daher wird nicht der maximale Schéatzfehler, sondern das
75%-Quartil aller Schétzfehler fiir diesen Gitterpunkt als Obergrenze des allgemei-
nen Schétzfehlers herangezogen. Diese Grenze wird in Abb. 6.5 als gestrichelte Linie
angezeigt.

In Abbildung 6.5b sind die Hohenwerte zusammen mit den Schétzfehlern dargestellt.
Die Obergrenze des allgemeinen Schétzfehlers ist hier ebenfalls gestrichelt. Da der
Schétzfehler nur absolut bekannt ist, 148t er sich nur zu beiden Seiten des Schétz-
werts definieren (z(zo) £ so)). Damit existiert neben der Ober- auch eine Untergren-
ze des Schétzfehlers im gleichen Abstand zum Schéitzwert. Da davon ausgegangen
werden kann, dafl eine mogliche Hohendnderung iiber den gesamten MefBzeitraum
allenfalls linear verlduft, kann die Hohendnderung iiber eine lineare Trendgerade
wiedergegeben werden. In Abb. 6.5 wird dies exemplarisch fiir die 10 dargestellten
Hohenwerte durchgefithrt. Geht man davon aus, daf§ die Ober- und Untergrenze
der Schitzfehler in der selben Gréflenordnung auch fiir die Trendgerade angenom-
men werden kann, lassen sich diese Grenzen auf die Trendgerade iibertragen. Zwar
héngen diese Grenzen von der Wahl der Definition der maximalen Fehlergrenzen
ab (hier: 75%-Quartils), sie erméglichen jedoch eine ungefihre Abschitzung, in wel-
chem Rahmen sich die Steigung der Trendgeraden potentiell bewegt. Im Extremfall
liegt die Gerade so, daf sie iiber den Mef3zeitraum von der oberern zur unteren oder
von der unteren zur oberen Grenze verlauft (gepunktete Linien). Berechnet man die
Steigungen dieser potentiellen Trendgeraden, 148t sich die Schwankungsbreite der
potentiellen Hohenénderung angeben (Abb. 6.6).

Damit 148t sich eine Aussage dariiber treffen, wie grof§ die jihrliche Hohenénderung
bei gegebenen Mef3- und Interpolationsfehlern mindestens oder héchstens sein kann.
Es zeigt sich, dafi die potentielle Hohendnderung auf dem Eisschelf eine Schwan-
kungsbreite von wenigen cm/a hat, wihrend sie auf dem Inlandeis bei etwa 20 bis
40 cm/a liegt. Dort, wo Gebirgsbereiche aus dem Eis herausragen, ist sie mit 80 bis
100 cm/a und mehr am groften. Allerdings finden sich auch am Rand einiger Re-
gionen (z. B. bei der Eisstromregion) sehr hohe potentielle Hohenénderungen. Diese
kénnten darauf zuriickzufithren sein, daf§ bei der Segmentierung diese randlichen
Gebiete félschlich einer Region und nicht einer Grenzzone zugeordnet werden.
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Abbildung 6.6: Karte der Schwankungsbreite der potentiellen Hohenéinderung in cm/a. Darge-
stellte sind die potentiellen jidhrlichen Steigungen linearer Trendgeraden der Hohenénderung unter
Einbeziehung des 75% Quartils des iiber das Noiselevel geschitzten Schitzfehlers.
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6.5 Signifikante Hohenanderungen

Die Hohendnderung der Eisoberfliche 148t sich an jedem Gitterpunkt des Hohenmo-
dells aus der Steigung des linearen Trendmodells iiber alle Zyklen ableiten und in
cm/a umrechnen. Da die Hohendnderung an den Gitterpunkten sehr gering ausfallen
kann, muf} die Steigung mit Hilfe eines t-Tests auf Signifikanz gepriift werden. Die
Nullhypothese geht von einer Steigung von 0 aus, wihrend die Alternativhypothese
ausdriickt, dal die Steigung signifikant von 0 abweicht. Fiir eine hohe Trennschérfe
wird ein Signifikanzniveau von 90% angesetzt. Signifikante Trends sind in Abbil-
dung 6.7 fiir positive und in Abbildung 6.8 fiir negative Trends an den einzelnen
Gitterpunkten dargestellt.

Die raumliche Verteilung der positiven und negativen signifikanten Trends zeigt
kein klares Muster sondern vor allem in den Inlandeisregionen eine sehr heterogene
rdumliche Verteilung. Lediglich auf dem zentralen und 6stlichen Eisschelf 148t sich
ein groferes zusammenhéngendes Gebiet mit positiven Trends erkennen, im westli-
chen Teil des Eisschelfs sind hauptsichlich negative Tendenzen der Hohenédnderung
erkennbar. Abbildung 6.7 zeigt auf dem Eisschelf geringe Hohenénderungen von bis
zu 15 cm/a. Neben den Hohendnderungen auf dem Eisschelf sind vor allem in den
Gebirgsregionen positive Trends der Hohendnderung von 65 ¢cm/a und mehr zu er-
kennen. Dies ist jedoch gerade in den eisfreien Bereichen der Gebirgsregionen nicht
plausibel sondern ist auf die grofle Ungenauigkeit der altimetrischen Messung in die-
sen Regionen zuriickzufiihren. Insgesamt lassen sich beim Vergleich der Abbildungen
6.7 und 6.8 tendenziell mehr positive als negative signifikante Hohendnderungen aus-
machen.

Die potentielle Schwankungsbreite in Abbildung 6.6 stellt den Schétzfehler an den
Gitterpunkten dar, der sich aus den Messfehlern und dem Interpolationsfehler ergibt.
Unter Einbeziehung dieses Schétzfehlers kann ein signifikanter Trend der Hohenénde-
rung, nur als plausibel betrachtet werden, wenn er die potentielle Schwankungsbreite
iiberschreitet. Vergleicht man die signifikanten Trends der Hohenénderungen mit der
potentiellen Schwankungbreite, stellt man fest, dass es nur sehr wenige signifikante
Trendwerte gibt, die diese voraussetzung erfiillen (Abb. 6.9). Im Bereich des Eis-
schelfs und des Meereises treten solche Werte nur vereinzelt am Rand auf und sind
daher eher als Randeffekte einzustufen. In den Inlandeis- und Gebirgsregionen ist die
rdumliche Verteilung dagegen sehr heterogen und es 148t sich keine typische Struk-
tur ausmachen. Vielmehr handelt es sich um ein zufélliges Muster. Entsprechende
Werte treten aber vermehrt dort auf, wo sich einzelne Satelliten-Tracks iiberschnei-
den. Dort ist die potentielle Schwankungsbreite gering, da hier eine groflere Anzahl
von Messwerten vorliegt und damit der Noiselevel-Schétzfehler geringer ausfillt.
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Abbildung 6.7: Karte der signifikanten positiven Hoéhenéinderung der Eisoberfliiche in cm/a,
berechnet aus der Steigung des linearen Trendmodells (Signifikanzniveau 90%).
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Abbildung 6.8: Karte der signifikanten negativen Hohenéinderung der Eisoberfliche in cm/a,
berechnet aus der Steigung des linearen Trendmodells (Signifikanzniveau 90%).
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Abbildung 6.9: Karte der signifikanten und plausiblen Hohenénderung der Eisoberflédche, berech-
net aus der Steigung des linearen Trendmodells (Signifikanzniveau 90%) und verglichen mit der
potentiellen Hohendnderung. Positive Trends in schwarz, negative Trends in weif3.
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7 Schlussfolgerungen

Trotz der Beriicksichtigung von Grenzzonen durch das stratifizierte Kriging sind die-
se Bereiche nach wie vor nur unzureichend zu interpolieren. Daher bleiben sie bei der
Beurteilung des stratifizierten Kriging Verfahrens, der Betrachtung der Schétzfehler
sowie der Trendabschétzung unberiicksichtigt. Diese Bereiche lassen sich nur iiber
verbesserte Mefitechniken erschlieflen.

Die Schétzfehler der Kreuzvalidierung konnen zeitlich als konstant angesehen wer-
den, was darauf schlieffen 143t, dass sich in der Qualitit der Daten keine systema-
tischen Verdnderungen ergeben haben. Saisonale oder annuelle Schwankungen der
regionalen Mediane der Kreuzvalidierung sind nicht auszumachen, was aber mogli-
cherweise auch darauf zuriickzufiihren ist, dal durch die Verwendung des regionalen
Medians derartige Tendenzen nicht aufgelost werden kénnen. Die Gesamtmediane
der einzelnen Regionen sind in den meisten Fillen negativ, was vermuten 1483t, daf3
die MeBwerte durch die Interpolation tendenziell leicht unterschéitzt werden. Dies
entspricht einer Glattung, wie sie bei einer Interpolation zu erwarten ist.

Die signifikanten Hohenénderungen verhalten sich in ihrer rdumlichen Verteilung
im Wesentlichen dhnlich wie die potentielle Schwankungsbreite, die sich aus den
Noiselevel-Schétzfehlern ergibt. Aus der rdumlichen Verteilung der signifikanten
Hohendnderungen lassen sich aber abgesehen von der Eisschelf Region keine grof3-
flichigen Hohendnderungen der Eisoberfliche ableiten. Die rdumliche Verteilung
der Hohendnderungen ist gerade bei den Inlandeisregionen sehr heterogen. Beim
Vergleich mit der Schwankungsbreite tritt zudem kein explizites Verteilungsmu-
ster zu Tage. Die Gebirgsregionen weisen zwar sehr deutliche positive Trends der
Hohendnderung auf, in diesen Bereichen sind jedoch auch die Schétzfehler und damit
die Schwankungsbreite sehr hoch, so dafl diese Trends nicht als verldsslich angesehen
werden konnen. Will man Aussagen iiber die totale Massenbilanz fiir ein derartiges
Einzugsgebiet machen, ist zu beriicksichtigen, daf§ es kleinrdumig zum Teil grofie
Unterschiede zwischen positiven und negativen lokalen Massenbilanzen geben kann.
Dies ist beispielsweise entscheidend fiir die Ausweisung eines Einzugsgebiets. Die
fehlerhafte Einbeziehung kleiner Gebiete mit grofler Massenbilanzdnderungen hat
somit moglicherweise einen grofien Einfluss auf die totale Massenbilanz.
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Es bestehen zwei Moglichkeiten, weshalb sich in dem vorliegenden Untersuchungs-
gebiet mit der hier angewendeten Methode keine grofiflichig zusammenhédngenden
Gebiete gleicher Hohenédnderungstendenz zeigen:

e Es existieren keine signifikanten grofflichig zusammenhéngenden Hohenénde-
rungen in diesem Gebiet.

e Signifikante Hohenénderungen sind zwar zusammenhingend vorhanden, sie
lassen sich aber mit den verwendeten Daten und der angewendeten Methode
nicht nachweisen.

Im ersten Fall ist zwar die Hohengenauigkeit der Altimeterdaten ausreichend und
die hier vorgestellten Verfahren arbeiten korrekt, aber das Untersuchungsgebiet ist
ungeeignet, um dies zu demonstrieren. Im zweiten Fall, lassen sich verschiedene
Faktoren anfiihren, die sich negativ auf das Ergebnis auswirken:

1. Qualitdat der Hohenkorrektur

Die Hohengenauigkeit héngt bei den ERS Radaraltimeterdaten von einer Viel-
zahl von Einflufaktoren ab, die zum Teil selbst grofle Unsicherheiten auf-
weisen. Zum einen wird die vertikale Verteilung der atmosphérischen Zusam-
mensetzung nur aus Bodendaten und Atmosphirenmodellen abgeleitet, eine
begleitende Messung findet nicht statt (vgl. 3.3.1 und 3.3.2.1). Eventuelle Va-
riationen wirken sich somit auf die Hohenkorrektur aus. Zum anderen basiert
die Genauigkeit der Flugbahnberechnung auf einem Orbitmodell, das wieder-
um an die Qualitdt des Geoidmodells gekoppelt ist. Da auf der Siidhalbkugel
die Geoidungenauigkeiten vergleichsweise hoch sind, ist die Flugbahnberech-
nung hier entsprechend ungenau (vgl. 3.3.2.2 und 3.3.2.3). Die Messung iiber
Eisoberflachen erfordert aulerdem spezielle Korrekturen wie die Neigungskor-
rektur und das Retracking, die je nach Art der Oberflicheneigenschaften des
Eises mehr oder weniger gut funktionieren (vgl. 3.3.4).

2. MefBprinzip
Der Footprintdurchmesser begrenzt die mogliche Messauflosung. Je gréfler der
Footprint ist, desto mehr verschiedene Teilflichen streuen das Signal zuriick
und desto schwieriger ist auch die Umrechnung des aufgefangenen Signals in
einen Hohenwert. Zwar kann bei ERS in einen Eismodus gewechselt werden,
die Mefifrequenz und damit die Meflauflosung ist dadurch allerdings geringer
als im Ozeanmodus (vgl. 3.2). Gerade dort, wo die Topographie sich beson-
ders stark éndert, konnen die ERS-Altimeter keine Daten aufnehmen, weil
das Trackingsystem bei starken topographischen Variationen aussetzt. Mitun-
ter fallen auch ganze Tracks aus, was sich sehr negativ auf die Berechnung des

Schétzfehlers auswirken kann. Hier kénnen nur besser angepasste Mefiverfah-
ren Abhilfe schaffen.
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3. Raumliche und zeitliche Verteilung

Die Daten werden entlang der Tracks mit einer hohen Datendichte (328 m) auf-
genommen, zwischen den Tracks besteht dagegen ein Abstand von mehreren
Kilometern. Wahlt man, wie bei den 35d Daten, einen niedrigen Wiederho-
lungsorbit, hat sich die Eisoberfliche zwar zwischen den einzelnen Messun-
gen nicht sehr verédndert, die Abstdnde zwischen den Tracks sind damit aber
sehr grofl, wodurch sich auch der Interpolationsfehler erhéht. Bei einer hohen
Wiederholungsrate wie zum Beispiel bei den 168d Daten ist die Datendichte
dagegen um so hoher. ERS-1 wurde jedoch nur fiir ein Jahr in diesem Modus
betrieben, fiir ERS-2 fehlen solche Daten.

4. Nicht erfassbare Faktoren
Einen wichtigen Einflu haben die Oberflichen- und Volumenstreuung (vgl.
3.4.1). Beide hingen von den dielektrischen Eigenschaften des Eises ab, die
sich sowohl regional als auch journal, saisonal und annuell sehr stark verdndern
kénnen. Davon wird die Eindringtiefe des Signals ins Eis beeinflut. Die Be-
stimmung der Massenénderung aus der Hohenénderung der Eisoberfldche setzt
eine konstante Dichte der Firnschicht voraus. Da diese mit bis zu 100 m auf
dem antarktischen Inlandeis sehr méchtig sein kann, konnen hier auch starke
Dichtevariationen auftreten. Auch die Hebung des Eisuntergrundes aufgrund
des verringerten Auflastdrucks nach der letzten Eiszeit 148t sich bislang nicht
flichendeckend bestimmen, so dass sich isostatische Ausgleichsbewegungen des
geologischen Untergrunds bei der Hohenbestimmung iiber ldngere Zeitraume
auswirken kénnten. Dass die Trends der Hohen&dnderungen in den Gebirgsre-
gionen sehr hoch sind, konnte also auch teilweise darauf zuriickzufiihren sein,
dass hier die Eisauflast geringer und damit die Ausgleichsbewegung stérker
ist.
Die Qualitédt der Daten wiirde sich durch die Entwicklung préziserer Hohenkorrek-
turen entscheidend verbessern. Vor allem die Volumenstreuung sollte so genau wie
moglich bestimmt werden. Hierzu gibt es bereits vielfache Bestrebungen (ZAHNEN
ET AL., 2003). Um die Interpolationsgenauigkeit zu erhthen, bieten sich multiva-
riate Verfahren unter Einbeziehung sekundédrer Daten wie z. B. der Oberflichen-
temperatur an. Diese konnte bei der Interpolation durch das Cokriging-Verfahren
integriert werden (WACKERNAGEL, 1998). Auch die Anwendung raum-zeitlicher
Kriging-Verfahren konnte Interpolationsergebnisse mit geringeren Schétzfehlern lie-
fern (CHRISTAKOS ET AL., 2001). Da die Hohengenauigkeit der ERS Radaraltime-
terdaten allerdings begrenzt ist, werden in Zukunft besonders die neuen Altimeter
auf ENVISAT, ICESAT und CRYOSAT von Bedeutung sein. Ein hohes Potential
hat in Zukunft auch die GNSS-Reflektometrie (GLEASON ET AL., 2005).
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