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ZUSAMMENFASSUNG

Auf der Grundlage von Lotabweichungen, Schwereanomalien und aus Doppler-Daten abgeleite-
ten Hohenanomalien erfolgte 1987 eine neue Erdschwerefeldbestimmung fiir das gesamte Sster-
reichische Bundesgebiet, wobei das bewdhrte Sandwich-Verfahren ”"Datenreduktion — Kollokati-
onslosung - Inverse Reduktion” zur Anwendung kam.

Ein detailliertes digitales Hohenmodell (11.25” x 18.75”), ein digitales Dichtemodell sowie das
OSU81 Erdmodell wurden auf der Grundlage der Modellvorstellung einer idealen isostatischen
Kompensation vom Typ Airy/ Heiskanen eingesetat.

Représentativ fiir das Schwerefeld liegen nun fiir unser gesamtes Bundesgebiet das Geoid und
das Quasigeoid in Form eines 3’ x 5’ - Gitters sowohl fiir das geozentrische Bezugssystem 1980
als auch fiir das exzentrische Bessel-System der Landesvermessung vor.

Die geschitzte Genauigkeit der GeoidhShen liegt bei etwa + 5 cm / 100 km. Die Genauigkeit
der préddizierten Lotabweichungen betrigt etwa + 0.8”, die der Schwerewerte etwa + 1.5 mGal.



1 Einleitung

Die Geodaisie als ein Teil der Geowissenschaften beschiftigt sich mit der Bestimmung der Fi-
gur der Erde und mit dem Erdschwerefeld. Letzteres kann auf mannigfache Weise beschrieben
werden, zum Beispiel durch die Angabe von Lage und Form seiner Aquipotentialflichen. Unter
den unendlich vielen Aquipotentialflichen ist das Geoid insofern eine ausgezeichnete Flache, als
es mit der ruhenden “mittleren” Meeresoberfliche iibereinstimmt. Da uns die Weltmeere di-
rekt zuginglich sind, wurde das Geoid auch als natiirlichste Bezugsfliche fiir die physikalische
Héhenmessung gewahlt.

Geodétische Messungen enthalten sowohl geometrische als auch physikalische Information. Da
die iberwiegende Mehrheit geodatischer Anwender an rein geometrischer Information interes-
siert ist, muf sich die Geodisie auch mit der Filterung dieser geometrischen Information aus
den geodidtischen Daten auseinandersetzen. Dies erfordert die Kenntnis der Detailstruktur des
Erdschwerefeldes. Seit Beginn der GPS-Ara spielt das lokale Erdschwerefeld auch insofern
eine entscheidende Rolle, als eine saubere Verkniipfung von (nahezu) rein geometrischer GPS-
Information mit physikalisch kontaminierten klassisch-geodatischen Daten eine exakte Trennung
von Geometrie und Physik unerlidfilich macht.

Das Schwerepotential ist die grundlegende physikalische Basisentitdt, andere Schwerefeldgrofien
wie etwa der Schwerevektor leiten sich von diesem Potential ab. Daher mufl das Primérziel der
Erdschwerefeldbestimmung die Geoidbestimmung (oder Quasigeoidbestimmung) sein, und erst
sekundar die Bestimmung seiner Ableitungen (Schwerevektor), insbesonders entlang der Erd-
oberfliche.

Die lokale Geoidbestimmung fiir Osterreich hat eine mehr als drei Jahrzehnte zuriickreichende
Geschichte:

Im Jahre 1953 unternahm Litschauer [9] einen ersten recht erfolgreichen Versuch einer astro-
geoditischen Geoidbestimmung fiir Osterreich, basierend auf etwa 100 Lotabweichungsdaten mit
einem mittleren Punktabstand von ca. 46 km. Litschauer verwendete Oberflichenlotabweichun-
gen, welche vom Bessel-Ellipsoid der osterreichischen Landesvermessung auf das Internationale
Ellipsoid transformiert wurden. Sein Berechnungsverfahren kann fiir die damalige Zeit als recht
fortschrittlich bezeichnet werden. Er wihlte eine Darstellung des Geoids in Form von finiten Ele-
menten und bestimmte die Knotenparameter iiber Schleifenbedingungen. Da der hochfrequente
Anteil der Topographie aus den Daten nicht eliminiert wurde (Litschauer verwendete unredu-
zierte Oberflichenlotabweichungen), war die geschitzte Genauigkeit relativer GeoidhShen nicht
recht ermutigend ( £ 9 cm mittlerer Fehler auf Seitenlingen von 10 km, + 90 cm iiber solche



von 46 km).

In den spiten Siebzigerjahren und frithen Achtzigerjahren wurden in Osterreich Lotabweichungs-
messungen in groflem Mafistab durchgefiihrt. Diese Daten ermdéglichten eine erste genaue und
hochauflésende Geoidbestimmung fiir etwa 2/3 unseres Bundesgebietes. Ausgehend von der
Pilotstudie “Testnetz Steiermark”, (Sinkel, 1982, [20]), erfolgte unabhingig voneinander eine
astrogeoditische Geoidbestimmung am Bundesamt fiir Eich- und Vermessungswesen in Wien
(Erker, 1983, [2]) (“Wiener Lésung”) und am Institut fir Theoretische Geodéasie der Techni-
schen Universitat Graz (Siinkel, 1983, [21]) (“Grazer Losung”). In beiden Lésungen wurden
mehr als 500 Lotabweichungen verarbeitet. Zur Datenreduktion wurde damals ein vorldufiges

digitales Hohenmodell (DHM) verwendet.

Die Wiener Lésung beruhte im wesentlichen auf Helmerts klassischer Methode der astrogeoditi-
schen Geoidbestimmung, erginzt und unterstiitzt durch das “Remove-Restore”-Verfahren in
Form der Beriicksichtigung der topographischen Massen. Dabei wurde angenommen, daf§ die
Krimmung der Lotlinie ausschlieBlich durch die Wirkung der topographischen Massen verur-
sacht wird. Die Fortsetzung der topographisch reduzierten Oberflichenlotabweichungen bis ins
Nullniveau erfolgte entlang der Normallotlinie. Die so reduzierten Lotabweichungen im Nullni-
veau zeigen ein sehr ruhiges Verhalten und kénnen daher leicht interpoliert werden, etwa zur
Herstellung von Isolinienkarten der reduzierten Lotabweichungskomponenten. Aus solchen Isoli-
nienkarten wurde dann auch ein Gitter von GeoidhShen (3’ x 5’ im gebirgigen Teil, 6’ x 10’ im
flacheren Teil C)sterreichs) unter der Schleifenschlufibedingung innerhalb jedes Gitterelementes
bestimmt, wobei ein lineares Verhalten der Lotabweichungen innerhalb jedes Gitterelementes
angenommen wurde. Die geschitzte Genauigkeit einer GeoidhShendifferenz iiber eine Distanz
von 1 km lag bei etwa 1.5 cm. Das Geoid bezog sich auf das Bessel-Ellipsoid und wurde dann
auf das Europédische Datum 1979 (ED 79), das auf dem Internationalen Ellipsoid beruht, trans-
formiert (Erker, 1983, [2]).

Auch die Grazer Losung beruhte auf einer astrogeodiatischen Geoidbestimmung und ging im we-
sentlichen vom selben Datensatz aus wie die Wiener Lésung. Die Methode der Verarbeitung der
Lotabweichungen zu Geoidhéhen bediente sich zwar auch des “Remove-Restore”~Verfahrens,
sie unterschied sich jedoch in mancher Hinsicht von der Wiener Losung: die Reduktion der
Oberflichenlotabweichungen erfolgte topographisch-isostatisch unter Zugrundelegung des isosta-
tischen Kompensationsmodells von Airy/Heiskanen mit einer Ausgleichstiefe von 30 km und kon-
stanten Standarddichten von 2670 kgm ™2 fiir die topographischen Massen und 3270 kgm~3 fiir die
Dichte unterhalb dieser Modell-Moho. Als Gelindemodell diente fiir den Bereich unseres Bun-
desgebietes ein vorldufiges 20” x 20” DHM sowie ein weltweites 1° x 1° DHM. Die so reduzierten
Oberflichenlotabweichungen wurden dann auf das in gleicher Weise konsistent topographisch-
isostatisch reduzierte Erdmodell OSU81 und auf das Geodéatische Bezugssystem 1980, (GRS80),
(10], bezogen. Fiir die Transformation vom Bessel-Ellipsoid auf das System GRS80 wurden die



damals vorhandenen Doppler-Daten herangezogen. Die Datenreduktion bewirkte eine starke
Glittung der Lotabweichungen — die Varianz sank von 30 auf 5 Bogensekunden? ab. Die re-
duzierten Oberflichenlotabweichungen wurden durch Kollokation nach kleinsten Quadraten in
einem schrittweisen Verfahren zu Rasterwerten von Resthohenanomalien und Restgeoidhhen
(Rasterabstand: 3’ x 5') verarbeitet. Als Kovarianzfunktion wurde das ATN-Modell (“attenua-
ted white noise” ) von Jordan/Heller, 8], gewihlt. Diese Rasterwerte, kombiniert mit dem Anteil
von Topographie, Isostasie und Erdmodell, ergaben schliefilich ein digitales Geoid und Quasige-
oid mit einer geschitzten Genauigkeit von + 1 cm iiber eine Strecke von 1 km. Danach wurde
dieses GRS80-Geoid auf das System ED79 transformiert. Bedauerlicherweise verfalschten ei-
nige grobe Datenfehler in den verwendeten Lotabweichungen sowie Unzuldnglichkeiten sowohl
im lokalen als auch im globalen Hohenmodell das Ergebnis in einigen lokal begrenzten Bereichen
(Siinkel, 1983, [21]).

Ein Vergleich sowohl der Wiener als auch der Grazer Lésung mit einem dichten Netz das Bundes-
gebiet iiberdeckender Dopplerdaten zeigte nach einer 7-parametrigen Helmert-Transformation
eine Ubereinstimmung beider Lésungen im Bereich weniger Dezimeter (Rinner, 1986, [15]).

In den Jahren von 1983 bis 1986 wurden weitere Lotabweichungsmessungen vor allem im Westen
Osterreichs getitigt, sodaf nun ein das Bundesgebiet nahezu homogen iiberdeckendes duflerst
dichtes Feld von Lotabweichungsdaten vorliegt. Ebenso erfolgten Schweremessungen in zahl-
reichen Kampagnen sowie die Erstellung eines stark verbesserten Hohenmodells und die eines
digitalen Dichtemodells. Diese Fiille neuer und verbesserter Daten fiihrte zur Entscheidung,
eine erneute Erdschwerefeldbestimmung fiir Osterreich vorzunehmen. In der Folge wird diese
am Institut fir Theoretische Geodiasie der Technischen Universitat Graz im Jahre 1987 durch-
gefiihrte Erdschwerefeldbestimmung, die “Grazer Lisung 1987 (Siinkel, et al., 1987, [23]), im
Detail vorgestellt.



2 Die Erdschwerefeldbestimmung 1987

2.1 Die Daten

Der gesamte, fiir Zwecke der Erdschwerefeldbestimmung vorhandene Datensatz lafit sich in zwei
Gruppen gliedern Quellendaten in Form von digitalen H6hen- und Dichtemodellen, und Wir-
kungsdaten 1n Form von eigentlichen Schwerefelddaten wie Lotabweichungen, Schwerewerten,
usw

2.1.1 Das Digitale Hshenmodell fiir Osterreich

Das 1m Zuge der Geoidbestimmung 1983 verwendete 20” x 20” digitale Hohenmodell (DHM)
fiir Osterreich, das vom Institut fiir Photogrammetrie und Fernerkundung der Technischen Uni-
versitit Wien durch Digitalisierung der OK 1:500000 entwickelt wurde, erwies sich als zu stark
generalisiert fiir die Zecke hochpraziser lokaler Erdschwerefeldbestimmung. Der geschitzte mitt-
lere Fehler der Hohen lag in der Gréfenordnung von etwa 100 Meter; Diskrepanzen von mehreren
hundert Metern, in einem extremen Fall sogar bis iiber tausend Meter, wurden festgestellt. Da-
her hat man sich fiir die Zwecke einer neuen Erdschwerefeldbestimmung zu der Herstellung eines
neuen DHM fiir Osterreich entschieden, welches von der OK 1:50000, in manchen Gebieten sogar
von der OK 1:25000 abgeleitet wurde. Mehrere Institutionen beteiligten sich an dieser DHM-
Erstellung: das Bundesamt fiir Eich~ und Vermessungswesen, das Institut fir Meteorologie und
Geophysik der Universitit Wien, das Institut fiir Geophysik der Montanuniversitit Leoben und
das Institut fiir Theoretische Geodéasie, Abteilung fir Mathematische und Datenverarbeitende
Geodaisie, der Technischen Universitdat Graz. Dieses DHM liegt seit 1987 in Form von mittleren
Gelindehdhen auf einem 3/16’ x 5/16" - Gitter (11.25” x 18.75”) vor. Der mittlere Fehler der
Hoéhen wird auf etwa + 40 Meter geschdtzt. Die DHM-Datenbank auf dem VAX-System des
Instituts fiir Theoretische Geodésie erlaubt direkten Zugriff auf diese Héhendaten.

2.1.2 Das Globale Digitale Hdhenmodell

Fiir die Berechnung des Effektes von Topographie und ihrer isostatischen Kompensation auf
Erdschwerefelddaten ist lokale, auf das Bundesgebiet beschriankte Héheninformatioe nicht aus-
reichend und wiirde zu unangenehmen Randeffekten, die als “Gibb’s Phanomen” bekannt sind,
fithren. Unerwiinschte Effekte dieser Art kénnen vermieden werden, indem bei der Berechnung
des Einflusses der topographisch-isostatischen Massen ein DHM herangezogeu wird, das weit
iiber das Bundesgebiet hinausreicht. Numerische Studien ergaben, daf} sich ein solches DHM
zumindest 1° iiber die Grenze hinweg erstrecken mufi. Das heifit, wir bendtigen ein DHM fiir
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ein sehr viel groBeres Gebiet als Osterreich. Aufgrund des Fernzoneneffektes wire ein 6’ x 10’
DHM ausreichend. Da an der Abteilung fiir Mathematische Geodisie der TU Graz ohnehin
ein globales 5’ x 5’- Modell, das aus ETOPO5-Daten abgeleitet wurde, vorhanden ist (Wieser,
1987, [31]), wurde dieses DHM~Modell fiir das Gebiet auBlerhalb Osterreichs fiir den Bereich
45° < ¢ < 50°, 7° < X < 20° verwendet.

2.1.3 Das Digitale Dichtemodell

Eine optimale Reduktion von Erdschwerefelddaten zufolge des Einflusses der topographisch-
isostatischen Massen erfordert natiirlich die Verfiigbarkeit eines realistischen dreidimensionalen
Dichtemodells zumindest fiir die Erdkruste. Da Daten dieser Art (noch) nicht vorhanden sind,
wird allgemein die Krustendichte als konstant angenommen und standardmaflig ein Wert von
2670 kgm~2 verwendet. Geologische Karten und andere Daten liefern zumindest Oberflichen-
dichteinformation, die durch Digitalisierung in ein digitales Modell von Oberflichendichten trans-
formiert werden kann. Die Entwicklung eines derartigen digitalen Dichtemodells (DDM) wurde
von Steinhauser [17] begonnen, von Walach (Walach, 1987, [29]) verbessert und in Form eines
1.5 x 2.5’ Modells von Mittelwerten der Oberflichendichte fertiggestellt. Der mittlere relative
Fehler der Dichtewerte wird mit + 4% angegeben. Oberflichendichten geben aber an sich keine
Auskunft iiber die Art der rdumlichen Fortsetzung dieser Randwerte nach unten. Unter allen un-
endlich vielen Méglichkeiten haben wir daher die einfachste Art der Fortsetzung gewdhlt, nimlich
jene der Massensaulen mit jeweils konstanter Dichte zwischen Nullniveau und Erdoberfliche.

2.1.4 Das Isostatische Modell

Die i1sostatische Kompensation als ein Modell fiir den Massenausgleich wurde in der Vergangen-
heit zur Glattung von Erdschwerefelddaten vielfach verwendet. Heutzutage wird aus Griinden
der Einfachheit fast ausschlieflich das Airy/Heiskanen—-Modell verwendet, obwohl ein Modell
vom Typ Vening Meinesz sehr viel realistischer ist (Sinkel, 1986, [22], Rummel et al., 1988,
(16]). Fir die Erdschwerefeldbestimmung 1987 wurde dennoch das einfache Airy/Heiskanen-
Modell mit einer Kompensationstiefe von 30 km und ciner konstanten Dichte des oberen Mantels
von 3070 kgm~3 verwendet. (Dieser Wert scheint fiir den Bereich der Ostalpen realititsnah zu
sein, Steinhauser und Pustizek, 1987, [17].) Das Fenster des isostatischen Modells wurde gleich
gewihlt wie jenes des DHM und DDM (45° < ¢ < 50°%, 7% < A < 209).

2.1.5 Das Globale Erdmodell

Derzeit sind mehrere hochauflésende globale Erdschwerefeldmodelle in Verwendung: OSUS81
(Rapp, 1981, [13]), GPM2 (Wenzel, 1985, [30]), OSU86 (Rapp and Cruz, 1986, [14]). Diese
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Erdmodelle basieren auf der Darstellung des Gravitationsfeldes durch harmonische Funktionen,
und bestehen jeweils aus einem Satz von Kugelfunktionskoeffizienten, vollstindig bis Grad und
Ordnung 180, 200 bzw. 360.

Wir haben alle diese drei Modelle getestet und fanden, dal die hochauflésenderen Modelle GPM2
oder OSU86 zumindest fiir unser Bundesgebiet keine signifikant besseren Ergebnisse (im Sinne
bestméglicher Approximation des lokalen Schwerefeldes) brachten als das bereits 1983 verwen-
dete Modell OSU81 (OSU86 lieferte bessere Werte fiir Lotabweichungen, GPM2 fiir Schwe-
reanomalien.) Daher entschieden wir uns auch aus konomischen Griinden zur einheitlichen
Verwendung von OSUS81.

2.1.6 Lotabweichungsdaten

Wie bereits eingangs erwahnt, standen fiir die Geoidbestimmung 1983 etwa 500 Lotabweichungen
(sowohl NS als auch OW-Komponenten) zur Verfiigung. Die raumliche Verteilung dieser Daten
war auf den &stlichen Teil unseres Bundesgebietes (A > 12°20’) beschrinkt. Nach 1983 wurden
vor allem im westlichen Teil Osterreichs weitere 150 Lotabweichungen bestimmt, sodaB derzeit
insgesamt 683 Lotabweichungen (jeweils beide Komponenten) fiir Osterreich vorliegen.

Die Dichte der Datenverteilung ist nahezu homogen, der mittlere Punktabstand liegt bei etwa
12 km, (siehe Abb. 1). Alle verfiigbaren Lotabweichungsdaten beziehen sich auf das Bessel-
Ellipsoid und das Datum der 6sterreichischen Landesvermessung (MGI), (Erker, 1983, (2]; Erker,
1987, [3]). Die geschitzte dufere Genauigkeit beider Lotabweichungskomponenten liegt bei etwa
+ 0.4”. Die Datenstatistik ist in Tab. 1 enthalten. Die Lotabweichungsdatenbank auf dem
VAX-System des Instituts fir Theoretische Geodisie erlaubt einen direkten Zugriff auf diese
Daten.

2.1.7 Schweredaten

Die Verteilung von Schweredaten inOsterreich war bis vor wenigen Jahren ein Schwachpunkt.
Bis vor etwa zehn Jahren standen uns lediglich Schweredaten entlang der Hauptnivellementli-
nien durch das Bundesamt fiir Eich- und Vermessungswesen sowie einige hundert flichenhaft
verteilte Daten der Osterreichischen Minerallverwertung und des Instituts fiir Meteorologie und
Geophysik der Universitdt Wien zur Verfiigung. Insgesamt war damals die Bedeckung des Bun-
desgebietes mit Schweredaten duflerst unbefriedigend.

Seither wurde der flichenhaften Schweremessung viel Aufmerksamkeit geschenkt und grofie An-
strengungen in Richtung einer Verdichtung der Schweredatenverteilung unternommen. Dieses
Vorhaben kann derzeit noch nicht als abgeschlossen betrachtet werden, obwohl derzeit bereits
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etwa 85% des Bundesgebietes fiir Zwecke der lokalen hochauflésenden Erdschwerefeldbestim-
mung hinreichend gut mit etwa 26000 Schweredaten abgedeckt sind. (Statistisch entsprichi dies
etwa 1 Punkt pro km?, jedoch ist die Datendichte grob inhomogen.) Die angegebenen Lage-
koordinaten der MeBpunkte (¢, A) bezichen sich auf das MGI-System, die angegebenen Hohen
sind Gebrauchshdhen. Der geschitzte mittlere Fehler aller Schwerewerie liegt unter 4- 0.1 mGal.
Die Schweredatenbank auf dem VAX-System des Instituts fiir Theoretische Geodisie erlaubt
einen direkten Zugriff anf diese Daten. Abb. 2 zeigt einen Auszng von 20% der &sterreichischen
Schweredaten. Die Datenstatistik ist in Tab. 1 enthalten.

2.1.8 Dopplerdaten

Seit 1980 wurden in Osterreich im Rahmen von 7 Kampagnen 41 Dopplerpunkte mit einem
mittleren Abstand von etwa 50 km bestimmt (Rinner, 1986, [15]). Transformiert auf ein geozen-
trisches System liefern Dopplerdaten in Verbindung mit orthometrischen Hohen Geoidhohen, in
Verbindung mit Normalhéhen Hohenanomalien. Da das derzeit noch im Gebrauch befindliche
6sterreichische System der Gebrauchshéhen auf sphéiroidischen Héhen aufbaut, welche den Nor-
malhShen eher verwandt sind als den orthometrischen Héhen, liefern Dopplerdaten verkniipft
mit Gebrauchshéhen eher Héhenanomalieinformation.

Trotz des nicht unerheblichen mittleren Fehlers der Doppler-abgeleiteten Hohenanomalien von
einigen Dezimetern (prizise Ephemeriden, Multistationslésung), stellen diese Daten in ihrer
Gesamtheit doch wertvolle Stiitzstelleninformation fiir die Geoid- oder Quasigeoidbestimmung
dar. Abb. 3 zeigt die Verteilung der Dopplerpunkte in Osterreich sowie jene, welche fiir die
Geoidbestimmung 1987 Verwendung fanden.

2.2 Die L3sung

Aufgrund des Newton’schen Gravitationsgesetzes ist die Ursache des Gravitationsfeldes die
Dichteverteilung innerhalb der Erdoberfliche (wenn man von der Gravitationswirkung der At-
mosphére, des Mondes, der Sonne und der Planeten absieht). Wire daher die Massenvertei-
lung innerhalb der Erde hinlinglich gut bekannt, so wire das Schwerefeld innerhalb, auf und
auflerhalb der Erde ebenso bekannt. Da wir leider keinen direkten Zugzag zu dieser Quellen-
information haben, sind wir auf die Beobachtung der Wirkung, also etwa Potentialdifferenzen,
die drei Komponenten des Schwerevektors, etc. angewiesen. Andererseits wissen wir aus der
Potentialtheorie, dafl das duflere Schwerefeld auch ohne jegliche Dichteinformation, also nur aus
Oberflichendaten (zumindest theoretisch) bestimmt werden kann (Heiskanen and Moritz, 1967,
[5], Moritz, 1980, [11]). Diese beiden Konzepte stellen insofern Extremfalle dar, als in jedem der
beiden Fille entweder jegliche Quelleninformation (Molodensky) oder jegliche Wirkungsinforma-
tion (Newton) unberiicksichtigt bleibt. Da wir aber weder die eine noch die andere Information
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mit hinreichender Dichte zur Verfiigung haben, sind wir gut beraten, auf keine Information die-
ser Art zu verzichten, wenn wir an einer optimalen Lésung (optimal im Sinne der bestméglichen
Nutzung aller vorhandenen Daten) interessiert sind. Ein Datenkombinationsverfahren, das so-
wohl Quellen- als auch Wirkungsinformation bestmoglich und Skonomisch verwertet und sich
bereits in zahlreichen Anwendungen als allen anderen, Selbstisolierung iibenden Methoden deut-
lich iberlegen gezeigt hat, beruht auf dem “Remove — Restore” — Prinzip, das bereits in der
Einleitung beschrieben wurde (Siinkel, 1983, [21], Forsberg, 1984, [4], Tscherning, 1985, [27],
Tscherning and Forsberg, 1986, [28]).

Bezeichnen wir nun das Schwerepotential auf einem Punkt an der Erdoberfliche P mit Wp und
das Normalpotential des Bezugssystems GRS80 am zugehérigen Punkt Q mit Up; dann kann
das Telluroid durch die Bedingung verschwindender Potentialanomalie definiert werden,

Wp = Ug. (1)

Der Vertikalabstand zwischen den beiden Punkten P (Erdoberfliche) und Q (Telluroid) wird als
“Héhenanomalie” (gp bezeichnet (Heiskanen and Moritz, 1967, [5], S. 292),

lop = QP. (2)
Zufolge der Gleichung von Bruns stehen die Héhenanomalie { und das Stérpotential T,
Tp=Wp - Ug (3)

in folgender Beziehung:

_Tr
Cop =7~ (4)

Wenn der Oberflichenpunkt P durch den zugehdrigen Punkt P, am Geoid und der Telluroid-
punkt @ durch den zugehérigen Punkt Qo am Ellipsoid ersetzt wird, so wird aus der Héhen-
anomalie {gp die Geoidhdhe Ng,p,,

NQOPO = Q0P01 (5)

die wiederum iiber die Gleichung von Bruns mit dem Stdrpotential wie folgt in Beziehung steht:
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NQoPo = (6)

In diesem Zusammenhang nennt man die Abbildung von { “Quasigeordbeststmmung”, jene von
N “Geoidbestimmung”

Unter der Voraussetzung gleicher Rotationsgeschwindigkeit der Erde und des Bezugsellipsoides
(GRS80) 15t das Stérpotential T auflerhalb der Erdoberfliche eine harmomsche Funktion. Uber
kontinentalen Bereichen wie Osterreich ist direkte Information iiber T nur an den Doppler-
punkten vorhanden (durch Doppler-abgeleitete geoditische Hohen, verkniipft mit Normalhdhen
oder orthometrischen Héhen, welche aus Nivellement und Schweremessung bestimmt werden).
Diese wenigen Daten sind natiirlich fiir eine hochauflésende Erdschwerefeldbestimmung weder
hinreichend dicht noch ausreichend genau Zusitzliche Erdschwerefeldinformation ist daher er-
forderlich und steht auch durch Messungen von Betrag und Richtung des Schwerevektors in Form
von Schweredaten und Lotabweichungsdaten zur Verfugung.

Bezeichnen wir die im Punkt der Erdoberfliche P gemessene Absolutschwere mit gp, die astro-
nomische Breite mit ®p und die astronomische Linge mit Ap, und beziehen wir wie bereits
zuvor diese Gréfen auf zugehorige Grofien des Bezugsellipsoides im zugehdngen Telluroidpunkt
@ (7@ - Normalschwere, ¢g . . ellipsoidische Breite, Ay  ellipsoidische Linge), so erhalten
wir durch Differenzbildung zwischen gemessenen Oberflichendaten und diesen modellbezoge-
nen Normalellipsoiddaten die bekannten ErdschwerefeldgroBen “Frewluftanomalie® Agp und die
berden Komponenten der “Oberflichenlotabweichung” £p und 7p,

Agp = gp -7, (7)
éP = QI"' - ¢Q) (8)
np = Ap-Aq. (9)

Dieser Satz von Schwerefelddaten

(T,Ag,€,7)p

wird im allgemeinen zur Erdschwerefeldbestimmung herangezogen.

Die oben angefithrten Erdschwerefeldgréfien stehen mit der Basisentitit, dem Stérpotential T,
in sehr elementarer Weise iiber Differentialoperatoren in Beziehung (Moritz, 1980, [11], S. 108):
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or 2T

Ag = -5 - (10)
19T
{ = "84 (11)
1 oT
no= T yrcosdpBA (12)

(Hier wurde von der sphéirischen Approximation Gebrauch gemacht.) Messungen von T, Ag, {,7
sind daher lineare Funktionale von T'. Bezeichnen wir den Vektor aller linearen Funktionale, die
zu unserem Datensatz der Messungen gehéren, mit L (L ist somit ein linearen Operator) und die
zugehdrigen Mefiwerte mit I ( ist ein Vektor reeller Zahlen), so 1at sich die Beziehung zwischen
den Erdschwerefelddaten ! und dem Stérpotential T sehr einfach darstellen:

1=1LT. (13)

Das Problem der Bestimmung des Stdrpotentials 7' kann damit formal sehr einfach als Inversion
von Gl. (13) dargestellt werden:

T =11 (14)

Betrachten wir T als ein Element aus einem Hilbert-Raum harmonischer Funktionen H mit
reproduzierendem Kern K, so wird die beste Schitzung von T im Sinne minimaler Norm durch
eine Orthogonalprojektion von T auf jenen Teilraum von H, welcher von den Funktionen L K
aufgespannt wird, geliefert,

T=1,T, (15)
wobei II der Projektionsoperator ist,
m=1"K(LLTK) L. (16)

Gl. (15) verkniipft mit (16) ergibt die Fundamentalgleichung der reinen Kollokation mit Kern-
funktion (Moritz, 1980, [11], S. 211):
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T=17K(LLI"K)" 1. (17)

Wenn die Daten mit MeBfehlern behaftet sind und die Kovarianzmatrix der MeBfehler mit D
bezeichnet wird (die MefSfehler sind meist unkorreliert, somit hat D meist Diagonalstruktur), so
konnen die MeBfehler optimal gefiltert werden, indem in Gl. (16) L LT K durch LLTK + D
ersetzt wird.

Nun kénnen wir aber auch jeden beliebigen linearen Operator S auf T anwenden urd erhalten
eine beste Schitzung fiir den zu diesem Operator gehdrigen Signalvektor s,

i=ST=SL"K (LLIK + D)™ I (18)
mit der zugehdrigen Kovarianzmatrix der Schatzfehler
5(8)=SSTK - SL*K (LK + D) LSTK. (19)

Wenn wir als reproduzierenden Kern K die Kovarianzfunktion von T wiahlen, so ist die Sig-
nalschitzung (18) best im Sinne minimaler Schétzfehler.

Wie wir bereits wissen, ist das Erdschwerefeld ein Abbild der Dichteverteilung innerkalb der
Erdoberfliche. Wegen der zum Teil betrachtlichen Unregelmafligkeiten der Dichteverteilung —
man denke nur an die so abwechslungsreiche und daher wunderschéne Topographie Osterreichs
— ist auch das Schwerefeld in unserem Bundesgebiet entsprechend rauh. Besonders rauh ist es
natiirlich im gebirgigen Teil Osterreichs. Aus dem Abtasttheorem folgt, daB diese Rauheit streng
genommen nur durch unendlich viele Daten erfafit werden kann. Da aber unser Erdschwerefeld—
Datensatz naturgemafl endlich ist, konnen wir das Schwerefeld nur approximativ bestimmen.

Das Abtasttheorem (oder bloB der bisweilen schon abhanden gekommene natiirliche Hausver-
stand) sagt uns auch, dafl zur Approximation einer glatten Funktion wenige, zur Approximation
einer rauhen Funktion viele Daten erforderlich sind. Wir stehen vor dem Problem, eine iber
weite Bereiche recht rauhe Funktion mit relativ wenigen Daten approximieren zu miissen. Wir
16sen dieses Problem, indem wir versuchen, die UnregelmiBigkeiten in geeigneter Weise heraus-
zufiltern. Da wir wissen, dafl die Rauheit der Topographie hauptsichlich fiir die Rauheit des
Schwerefeldes verantwortlich ist, drangt sich natiirlich eine topographische Reduktion auf. Und
um die reduktionsbedingten indirekten Effekte nicht iibermaBig grofl werden zu lassen, verbia-
den wir diese topographische mit einer isostatischen Reduktion. Diese Idee fiihrt auf das bereits
mehrmals genannte “Remove-Restore”-Sandwich—Verfahren. Statistisch gesehen wirkt die to-
pographische Reduktion beziiglich aller Erdschwerefelddaten hauptsichlich varianzsenkend, die
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mehrmals genannte “Remove-Restore”~Sandwich~Verfahren. Statistisch gesehen wirkt die to-
pographische Reduktion beziiglich aller Erdschwerefelddaten hauptsichlich varianzsenkend, die
isostatische Reduktion vor allem dekorrelierend. Beide Eigenschaften vereint tragen zu einer
erheblichen Steigerung der Pradiktionsgenauigkeit und zu einer Stabilisierung der Losung bei.

Nehmen wir an, daf} sich der iiberwiegende Teil der Unregelmafigkeiten des Erdschwerefeldes auf
ein bekanntes Ursachen- oder Wirkungsmodell (oder eine Kombination der beiden) zuriickfiithren

148t und bezeichnen wir das zu diesem Modell gehérende Modell-Gravitationspotential mit 6T.
Dann kann der Remove — ProzeB, angewandt auf unsere Erdschwerefelddaten I = LT, durch

U':=1-6l=L(T - 6T) (20)

dargestellt werden. Diese Schwerefeldresiduen reprasentieren ein Restpotential, das durch eine
Residual-Kovarianzfunktion K’ statistisch beschrieben wird. Die aus den Datenresiduen (20)
mittels Gl. (18) geschitzten Signalresiduen &'

#=8T"=8SLTK' (LIK' + D) I (21)
ergeben, verkniipft mit dem Signal-Modellanteil S 6T die beste Schatzung fiir das Signal 3,
=38+ S6T. (22)

Letzteren Additionsprozefl bezeichnet man als Restore — Prozef.

Fiir die hier verwendeten Erdschwerefeldgrofien (T, Ag, €, 7) ist der Remove — Proze$ einfach:

T' = T - 6T, (23)
Ag = Ag-6Ag, (24)
¢ = &- 8, (25)
7 = -6 (26)

mit
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06T 28T
6Ag = Y (27)
186T
2 ——-— 2
6 = -2 55 (28)
1 06T
M = s oA (29)

2.2.1 Der Remove - Prozefl

Wie oben erwihnt ist 87 das Potential einer Modell-Quelle oder ein bekanntes Modellpoten-
tial oder eixne Kombination der beiden. Wenn die Masse der Topographie und ihrer isosta-
tischen Reduktion Ursachenmodell 1st, dann bezeichnet man die Groen 6T, 6 Ag, 8¢, 6n als
“topographisch—isostatische” Schwerefeldgréfien (Potential, Schwereanomalie, Lotabweichungs-
komponenten) Wenn ein Erdmodell (wie z.B. OSU81) Wirkungsmodell 1st, dann bezeichnen
wir die Groflen 6T, 6 Ag, 8¢,6n als “Erdmodell” - Groflen (Potential, Schwereanomalie, Lotab-
weichungskomponenten). Im Fall der Kombination der beiden (Ursachenmodell verkniipft mit
Wirkungsmodell) sprechen wir von “topographisch- isostatischen - Erdmodell” - GréBen. Eine
derartige Kombination der beiden Modelle wurde dem Remove - Restore -Prozefi im Rahmen
unserer Erdschwerefeldbestimmung fiir Osterreich sugrundegelegt.

Als Ursachenmodell diente das Massenmodell, das durch unser DHM und DDM in Verbin-
dung mit dem 1sostatischen Kompensationsmodell nach Airy/Heiskanen (Ausgleichstiefe 30 km,
Moho—Dichtekontrast 400kgm~3) gegeben und auf das Fenster 45° < ¢ < 50°, 7% < A < 20°
beschrankt ist. Als Wirkungsmodell diente das Erdmodell OSU81, das wegen des Effektes die-
ser topographisch-isostatischen Massen innerhalb des o.g. Fensters reduziert wurde. Diese
Reduktion ist notwendig, da jedes Erdmodell als Wirkungsmodell implizit den Einflufl der topo-
graphischen Massen und ihrer (meist partiellen) isostatischen Kompensation enthalt

Zur Berechnung des Finflusses der topographisch-isostatischen Massen auf die hier verwendeten
Erdschwerefeldgrofien 6T,8 Ag, 8¢,8n wurde das, beziiglich der Verarbeitung lateral variabler
Dichte, modifizierte Programm “TC” von Forsberg [4] benutzt. Die Berechnung des Effek-
tes der topographisch-isostatischen Massen auf die Kugelfunktionskoeffizienten des durch das
Erdmodell OSU81 implizierten Modell-Schwerefeldes erfolgte wegen der geringen Ausdehnung
des Datengebietes durch einfache Integration 1m Funktionsbereich. Fiir die Berechnung der
Erdmodell-Gréflen (nach dieser Reduktion) wurde der sehr effiziente Algorithmus zur harmoni-
schen Synthese von Tscherning et al., 1983, [26] angewandt.
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Statistische Information iber die von uns verwendete 20% - Stichprobe der Schwereanoma-
lien (ca. 5800 Daten) und iiber alle Lotabweichungen vor der Reduktion (beobachtet), nach der
topographisch—-isostatischen Reduktion sowie nach der vollstindigen topographisch-isostatischen-
Erdmodell - Reduktion ist in Tab. 1 gegeben. Die Lotabweichungsresiduen nach vollstindiger
Reduktion sind in Abb. 4 dargestellt.

Datenstatistik
Schwerefeldgr. Dimensionﬂ Min. [ Maz. " Mittel l Std.adw.
Ag mGal || -114.9 | 168.0 5.7 42.4
Ag — §Agr; mGal || -39.9 | 62.5 11.4 19.8
Ag—-8Ag mGal | -49.0 | 51.9 5.3 13.3
3 " -14.2 | 24.7 3.7 6.4
€ — b1y ” -5.41 10.8 1.6 2.8
£ — 6¢ » -3.41 10.0 2.6 2.7
n " -144 | 18.8 4.0 5.6
n — énrr ” -5.4 | 10.8 2.0 3.1
n — & ” -4.0 7.9 24 2.1

Tabelle 1: Statistik der beobachteten, der topographisch-isostatischen sowie der topogra-
phisch-isostatisch-Erdmodell - reduzierten Schwereanomalien und Lotabweichungen fiir Oster-
reich (Bezugssystem: GRS80)

2.2.2 Die Datentransformation

Das 6sterreichische System der Landesvermessung beruht auf dem Datum des ehemaligen Mi-
litirgeographischen Instituts (MGI) mit dem Bessel-Ellipsoid als Bezugsfliche. Daher beziehen
sich alle Punktkoordinaten und auch die Schwere- sowie Lotabweichungsdaten auf dieses Sy-
stem. Da wir die Kollokationslésung in einem geozentrischen System mit dem GRS80 sowohl als
geometrische Bezugsfliche als auch als physikalisches Modell-Schwerefeld durchzufiihren haben,
miissen wir einen Weg finden, um unsere Erdschwerefelddaten vom MGI-System in das geo-
zentrische GRS80-System zu transformieren. Hiezu bieten sich zwei Moglichkeiten an, a) eine
Trennung und b) eine Kombination von Transformation und Kollokation:

a) Im Falle der Trennung von Transformation und Kollokation werden zunichst die Transfor-
mationsparameter einer 7-parametrigen Helmert-Transformation (3 Verschiebungen, 3 Drehun-
gen, 1 Mafistab) durch einfache Ausgleichung aus einem Vergleich der sowohl im MGI-System
als auch im geozentrischen GRS80-System vorliegenden Koordinaten von (moglichst zahlreichen
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und regelméBig iiber das Bundesgebiet verteilten) Punkten ermittelt. Mit Hilfe dieser Parameter
werden simtliche Erdschwerefelddaten vom MGI-System in das GRS80-System transformiert.
Nach dieser Transformation erfolgt eine Kollokationslésung (ohne Parameter).

b) Im Falle der Kombination von Transformation und Kollokation wird das Kollokationsmodell
um ein Parametermodell mit diesen 7 Parametern erweitert und so zum integrierten Modell der
“Kollokation mit Parametern”.

In beiden Fillen ist die Lésung nur durch eine Iteration mdglich, zumal die Berechnung der
empirischen Kovarianzfunktion, die wir spiter noch behandeln werden, trendfreie Signale (also
bereits transformierte Erdschwerefelddaten) voraussetzt. Die bestmédgliche Schiatzung des Trends
(der 7 Transformationsparameter) setzt jedoch bereits die Kenntnis der trendreduzierten Signal-
Kovarianzfunktion voraus. Dieser scheinbare “Teufelskreis der Kollokation” (Siinkel und Malits,
1981, [19]) stellt sich jedoch als recht harmlose, rasch konvergierende Spirale dar (2 Iterationen
sind praktisch immer ausreichend).

Im Rahmen der Erdschwerefeldbestimmung 1987 wurde aus 6konomischen Griinden, mangels
Speicherplatzes und beschrinkter Rechenzeit (es konnten nicht alle Erdschwerefelddaten in ei-
nem Guf} verarbeitet werden) der erste Weg (a) gewahlt. Zur Transformation wurden 24 Dopp-
lerpunkte (siche Abb. 3), deren Koordinaten auch im MGI-System gegeben sind, herange-
zogen. Die ellipsoidischen Hohen im MGI-System ergaben sich zunidchst aus den bekannten
Gebrauchshdhen (sphéroidische Hohen, die als Normalhdhen interpretiert wurden) und aus den
aus der Geoidbestimmung 1983 bekannten Geoidhéhen. Die Transformation vom MGI-System
(Bessel) in das Doppler-System erfolgt durch

Xp = AXpp + (1 + psp) Rep XB, (30)

wobei von folgender Notation Gebrauch gemacht wurde (B ... Bessel, D ... Doppler):

Xp Ortsvektor, (B) ,

Xp Ortsvektor, (D) ,

AXBp Verschiebungsvektor, (B)-(D) ,
“BD Mafstabsfaktor (B)-(D),

Rpp Drehmatrix (B)-(D).

Die Drehmatrix Rpp setzt sich wie iiblich aus einer Einheitsmatrix und einer schiefsymme-

trischen Matrix zusammen, deren Elemente durch die drei (kleinen) Eulerschen Drehwinkel

eg,)), 5(32,)3, eg}, gegeben sind:
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(3) (2)

1 —€8p €BD
Rgp = | €§) 1 -el) (31)
O

Da auch das Doppler-System nicht streng geozentrisch 1st und insbesonders um die 3. Achse (z-
Achse) eine beachtliche Drehung aufweist, miissen wir den Ortsvektor im Doppler-System erneut
einer Transformation unterziehen, um ihn endgiiltig in das geozentrische System zu bringen:

Xe =AXpg + (1 + ].Lpg) Rpg Xp. (32)

Die derzeit am besten bekannten Transformationsparameter wurden einer Arbeit von Boucher
und Altamimi, 1985, [1] entnommen:

-0.106
AXpg = 0.697 | m

4.901
ppe = -0.604-107°, (33)
0.001
EpG = 0.005 ",
-0.814

Verkniipfen wir G1.(30) mit G1.(32), so erhalten wir die direkte Transformation vom exzentrischen
Bessel-System in das geozentrische GRS80-System

Xe¢ = AXpe + (1 + pe) Rec XB- (34)
mit den besten Schitzungen fiir die 7 Parameter der Helmert-Transformation:

563.88 +6.8
AXpe=| 8230 +4.6
463.41 +6.8

m

pee = (447 £ 0.5)-107¢, (35)
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485 +0.15
e = | 1.88 +0.29 | ”.

446 +0.12

Der Ubergang von geoditischen Koordinaten im exzentrischen MGI-System (Bessel) auf jene
1m geozentrischen GRS80-System kann entweder direkt durch Anwendung der erweiterten Dif-
ferentialformeln von Vening Meinesz (Heiskanen and Moritz, 1967, [5])

(6, k) — (8,2, h)e
oder indirekt iiber den Umweg kartesischer Koordinaten erfolgen:
(¢1‘X7 h)B - XB — XG‘ - (¢1 A) h)G

Wir haben uns fiir diese letzte Variante entschieden, da sie in jedem Fall exakt und nicht weniger
okonomisch ist als die Anwendung der erweiterten Differentialformeln. (Die in Heiskanen and
Moritz, 1967, [5], S. 207, angegebenen Differentialformeln sind fiir unseren Fall nicht ausreichend
genau, da sich Form und Lage der beiden Ellipsoide zu stark voneinander unterscheiden, soda8
Glieder hoherer als erster Ordnung beriicksichtigt werden miifiten. Dariiberhinaus miifiten die
Formeln wegen Rotation und Mafistab erweitert werden.) Mit den geoditischen Koordinaten
in beiden Systemen ist aber nun auch der Bezug zwischen den in unserer Losung verwendeten

Schwerefeldgréfien ({, N, €,7) gegeben:

(¢ = {8+ (hc—hs), (36)
Ng = Np+(he - kg), (37)
¢ = &8 - (¢ —¢s), (38)
n¢ = 1B —(Ag — Ap) cos . (39)

Der Unterschied der Geoidhéhen und Lotabweichungen zwischen beiden Systemen ist durchaus
beachtlich und liegt im Bereich von etwa 50 Metern bzw. mehreren Bogensekunden.
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2.2.3 Die Kollokationslésung

Das Primirziel der Schwerefeldbestimmung fiir Osterreich ist die Abbildung der Detailstruktur
des Geoids bzw des Quasigeoids. Aufgrund der damals sehr stark eingeschrinkten Computer-
Ressourcen mufite eine Frdschwerefeldbestimmung in einem Gu8 von vornherein ausgeschlossen
werden. Wir entschieden uns daher, dem Déinischen Beispiel zu folgen und unterteilten das
Osterreich iiberdeckende Gebiet in 5 Teilgebiete, die sich an den Rindern jeweils in einem Be-
reich von etwa 1° iiberlappten.

Fiir jedes dieser 5 Teilgebiete wurde die empirische Kovarianzfunktion der vollkommen redu-
zierten Schwereanomalien Ag’ bestimmt und das Tscherning/Rapp-Modell, 1974, [24] optimal
angepafit. Die aus diesen Modell-Kovarianzfunktionen abgeleiteten Kovarianzfunktionen der
longitudinalen und transversalen Lotabweichungskomponenten, die nur von der sphéarischen Di-
stanz, nicht aber vom Azimut abhdngen (Siinkel, 1983, [21]), wurden mit den entsprechenden,
aus den vollstindig reduzierten Lotabweichungen ermittelten, empirischen Kovarianzfunktionen
fir jedes der 5 Teilgebiete verglichen und zeigten eine bemerkenswerte Ubereinstimmung so-
wie nur geringe Unterschiede zwischen den 5 Teilgebieten untereinander. Dies bedeutet, dafi
im statistischen Verhalten der vollstindig reduzierten SchwerefeldgréBen kaum mehr zwischen
Flachland und Hochgebirge unterschieden werden kann, woraus wir wiederum schliefilen kénnen,
dafl der ReduktionsprozeB (Remove) von einem realititsnahen Modell (Topographie/Isostasie,
Erdmodell) ausging.

Die gemittelte, fir das gesamte Bundesgebiet giiltige Kovarianzfunktion der Héhenanomalie-
residuen hat eine Varianz von 0.067 m? und eine Halbwertsbreite von 33 km. (Verglichen mit
der aus dem Datenmaterial der Geoidbestimmung 1983 abgeleiteten Kovarianzfunktion bedeutet
dies eine ein wenig groflere Varianz und eine etwas kiirzere Halbwertsbreite; die Werte der Grazer
Lésung 1983: 0.05 m?, 35 km (Siinkel, 1983, [21].) Das ist insofern leicht zu erkliren, als der
in der Losung 1987 neu hinzu gekommene Datensatz nahezu ausschlieBlich 1n Tirol und Vorar-
lberg und damit im topographisch anspruchsvollsten Gebiet Osterreichs liegt, und das uns zur
Verfiigung stehende lokale Hhenmodell fiir Hochgebirgsregionen eine doch zu geringe Auflésung
besitzt, sodaB die reduzierten Daten noch Restenergie aus dem nicht erfafiten Spektralbereich
der hohen Frequenzen der Topographie enthalten.

Das von uns gewihlte Kovarianzmodell enthélt keine Frequenzanteile unter Grad 180. Die
Bjerhammar-Kugel, die den Harmonizititsbereich und damit auch den Operationsbereich fiir
die Kollokationslosung festlegt, liegt in einer Tiefe von 3 km. Die Modell-Kovarianzfunktion der
Hoéhenanomalie- und Schwereanomalieresiduen sind in Abb. 5 und Abb. 6 dargestellt.

Die Berechnung der Kovarianzmatrizen (Daten-Autokovarianzmatrix, Signal-Daten-Kreuzko-
varianzmatrix, Signal-Autokovarianzmatrix) stellt einen duflerst aufwendigen Prozefl beziiglich
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CPU-Zeit dar, insbesonders dann, wenn lokale Kovarianzfunktionen wie hier verwendet werden,
welche viele (niedere) Harmonische nicht enthalten. Um dieses Problem zu umgehend, machten
wir von einem Kovarianz-Approximations—Verfahren Gebrauch (Siinkel, 1979, [18]), das eine
komfortable und sehr schnelle Berechnung der Kovarianzen erméglicht, wobei ausgehend von
einem einmal vorausberechneten Kovarianznetz alle erforderlichen Kovarianzen durch einfache
Interpolation und Differentiation berechnet werden. Da der maximale topographische Hohenbe-
reich in Osterreich zwischen 0 und 4000 m liegt und der maximale Durchmesser Osterreichs und
damit auch der maximale Abstand zwischen den Datenpunkten etwa 600 km betrigt, mufite das
Kovarianznetz nur diesen Maximalbereich abdecken. Im Vergleich zu exakt bestimmten, mit
Hilfe von Tschernings COVAX~Algorithmus (Tscherning, 1976, [25] berechneten Kovarianzen
bringt diese Kovarianzapproximation eine Geschwindigkeitssteigerung um einen Faktor 30 !

Die geringe Varianz und die Glitte der vollstindig reduzierten Lotabweichungen und Schwere-
anomalien demonstrierte nicht nur die hohe Qualitat des verwendeten Reduktionsmodells (und
der verwendeten Computerprogramme), sondern gab uns auch zu verstehen, daf fiir die Zwecke
einer lokalen Geoidbestimmung in Osterreich die vorhandenen Lotabweichungen allein einen
hinreichend guten Datensatz darstellen. Um den Genauigkeitsgewinn, der sich durch die Hinzu-
nahme von Schweredaten ergibt, zu untersuchen, wurde das topographisch recht anspruchsvolle,
mit Schweredaten bestens bedeckte Vorarlberg als Testgebiet ausgewihlt. Die beiden Kollokati-
onslésungen (mit und ohne Verwendung von Schweredaten) ergaben nahezu idente GeoidhShen-
residuen. Dieses Ergebnis, der groBe ckonomische Vorteil bei der Verwendung von kleineren,
nur aus Lotabweichungen bestehenden Datenséitzen, die starke Inhomogenitit der Verteilung
der Schweredaten in unserem Bundesgebiet sowie das Fehlen solcher Daten aus unseren Nach-
barlindern im Norden, Osten und Siiden fiihrten zur Entscheidung, auf die Verwendung der
Schwereanomalien bei der Kollokationslésung zu verzichten.

So wurden auf der Grundlage der topographisch-isostatisch-Erdmodell — reduzierter Lotabwei-
chungsdaten fiir jedes der 5 Teilgebiete mit Hilfe der Kollokation nach kleinsten Quadraten
Geoidhéhen— und Héhenanomalieresiduen auf einem 3’ x 5 - Gitter berechnet. Von einer
Horizontverschiebung abgesehen (Integrationskonstante der Kollokationsldsung) stimmten die
Geoidhdhen im jeweiligen zentralen Uberlappungsbereich auf etwa 1 — 2 cm iiberein, was héchst
bemerkenswert ist. Diese § Teilldsungen wurden anschlielend numerisch “verklebt” und ergaben
so das ganz Osterreich iiberdeckende 3’ x 5’ - Raster der Restgeoidhéhen und Resthéhenano-
malien.

Die geschitzte innere Genauigkeit der relativen Geoidhéhen und Héhenanomalien wird ebenfalls
durch die Kollokationslésung geliefert und liegt bei etwa + 0.5 cm iiber 1 km. Dies entspricht
einem Fehler der relativen GeoidhShen von + 5 c¢cm iber 100 km. Diese Genauigkeitsschitzung
erfuhr zumindest fiir einen Bereich in Kérnten jiingst eine schéne Bestdtigung: Die im Rahmen
der WM 101 GPS-Kampagne 1987 im Raum Villach durchgefithrten GPS-Messungen ergaben
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fiir alle GPS-Punkte mit bekannter orthometrischer Hohe eine Ubereinstimmung der Geoidhhen
im Bereich der aus der Erdschwerefeldbestimmung 1987 geschidtzten Genauigkeit (Hoggerl et al.,
1987, [6]). Ein Vergleich mit den aus der AGEDEN GPS-Kampagne abgeleiteten Hohen lieferte
ahnliche Ergebnisse fiir lokale Bereiche. Fiir den Bereich des gesamten Bundesgebietes ergab
sich nach Ausschaltung einiger als grob fehlerhaft erkannter Punkte eine mittlere Restklaffung
der H5he von etwa * 11 cm, was sehr fiir die Qualitit unserer Erdschwerefeldbestimmung 1987
und der Realititsnihe der zugehérigen Fehlerschitzung spricht(Hofmann und Siinkel, 1989, [7].

Neben der Bestimmung des Geoids und des Quasigeoids war auch die Schidtzung von Schwe-
rewerten und Lotabweichungen Ziel der jingsten Erdschwerefeldbestimmung. In Gebieten mit
guter Datenverteilung sind wir nun in der Lage, Punktschwerewerte mit einer fiir das gesamte
Bundesgebiet reprasentativen Genauigkeit von + 1.5 mGal aus dem vorliegenden Datenmaterial
zu pridizieren. Im gebirgigeren Teil Osterreichs mufl dieser Wert etwa mit dem Faktor 2 multi-
pliziert werden (vor allem bedingt durch die Unzulinglichkeiten des digitalen Hohenmodells), im
Flachland dagegen liegen die Prédiktionsfehler im Durchschnitt deutlich unter + 1 mGal. Diese
aus der Kollokationslosung stammenden Fehlerschatzungen decken sich weitgehend mit externen,
durch Vergleich préddizierter mit gemessenen Schwerewerten resultierenden Fehlerschatzungen.

Die Lotabweichungskomponenten kénnen mit einer fiir das gesamte Bundesgebiet repriasentati-
ven Genauigkeit von + 0.8” aus dem vorliegenden Datenmaterial priadiziert werden. Bei rauher
Topographie erhoht sich dieser Wert etwa um den Faktor 1.5, im Flachland liegt er bei durch-
schnittlich + 0.5” und damit praktisch im Bereich der Mefgenauigkeit ! Auch diese aus der
Kollokationslésung stammenden Fehlerschatzungen decken sich weitgehend mit externen, durch
Vergleich pradizierter mit gemessenen Lotabweichungen resultierenden Fehlerschatzungen.

2.2.4 Der Restore—Prozef}

Der Restore-Proze8 ist zum Remove-ProzeB invers und besteht in der Uberlagerung der Mo-
delleffekte auf die pridizierten Erdschwerefeldgréfen. So erhalten wir zum Beispiel endgiiltige
Geoidhéhen, indem wir den Anteil von Topographie/Isostasie + Erdmodell zu der mittels Kol-
lokation prddizierten Restgeoidhohe addieren. Das so erhaltene endgiiltige GRS80-Geoid ist in
Abb. 7 dargestellt. Der Unterschied zwischen Héhenanomalie und Geoidhéhe liegt im Bereich
zwischen -2 und +56 cm und stimmt mit der Ndherung (Heiskanen and Moritz, 1967, (5], S. 328)

¢ — N [m] = —AgBouguer [Gal] - H [km] (40)

ausgezeichnet iiberein. Diese sehr gute Ubereinstimmung wurde auch bereits bei der Grazer
Lésung der Geoidbestimmung 1983 beobachtet (Siinkel, 1983, [21]).



- 26 -

Da das System der Osterreichischen Landesvermessung auf dem exzentrischen MGI-System mit
dem Bessel-Ellipsoid als Bezugsfiiche beruht und fiir Zwecke der geoditischen Praxis (Geome-
trisierung geodatischer Messungen) Erdschwerefeldgrofien in diesem System vorliegen miissen,
wurde die gesamte Losung mit Hilfe der Gl. (34) ~ (35) auch auf dieses MGI-System transfor-
miert. (Das vertikale Datum des MGI-Systems ordnet im iibrigen dem Punkt

¢ = 48°48’, X = 16°00' eine Geoidhdhe von + 1.00 m zu. Dieses MGI (Bessel) Geoid ist in
Abb. 8 dargestellt. Man beachte, daBl die MGI-Geoidhdhen einige Meter um Null schwanken
(aufgrund der lokalen Bestanpassung des Bessel-Ellipsoids an das Geoid), wihrend die auf das
geozentrische GRS80-System bezogenen Geoidhohen zwischen etwa 45 und 54 m liegen. Eine
3-D - Darstellung des Geoids fiir Osterreich ist in Abb. 9 gegeben.

Auf der Basis dieser Erdschwerefeldbestimmung 1987 entstand an der Abteilung fiir Mathemati-
sche Geodasie der TU Graz auch ein sehr leistungsfahiges und duflerst komfortables Softwarepa-
ket, das es auf IBM-AT kompatiblen Rechnern erlaubt, bei Vorgabe entweder der GauB-Kriiger-
Koordinaten oder geographischer Koordinaten von Punkten innerhalb unseres Bundesgebietes
nicht nur Geoidhdhe, H6henanomalie und Lotabweichungskomponenten zu pradizieren und auf
Wunsch die zugehorige Fehlerschdtzung durchzufiihren, sondern auch noch alle Korrekturgréfien
zu berechnen, welche additiv an die geodétischen Mefiwerte angebracht werden miissen, um diese
vom Einflu des Erdschwerefeldes zu befreien (Geometrisierungskorrekturen). Das Programmsy-
stem wurde urspriinglich am VAX-System der Abteilung fiir Mathematische Geodisie entwickelt
und wurde im Rahmen einer Diplomarbeit auf PC-Ebene portiert sowie mit einer Benutzerschale
versehen (Rapatz, 1988, [12]). Diese PC-AT-Version ist an o.g. Abteilung erhiltlich.
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3 Schlufifolgerungen

Die Erdschwerefeldbestimmung 1987 wurde auf der Grundlage von Lotabweichungen und aus
Doppler-Daten und Gebrauchshéhen abgeleiteten Hohenanomalien als eigentliche Schwerefeld-
groBen durchgefithrt. Schweredaten wurden lediglich zur Schiatzung der statistischen Eigen-
schaften des Schwerefeldes (und zu Kontrollzwecken) herangezogen, sie wurden jedoch in der
Kollokationslésung als Daten nicht verwendet. Die geschitzte Genauigkeit der innerhalb unse-
res Bundesgebietes pradizierbaren Erdschwerefeldgrofien von + 5§ cm / 100 km fiir Geoidhéhen,
+ 1.5 mGal fiir Punktschwerewerte und + 0.8” fiir die beiden Lotabweichungskomponenten ist
in Anbetracht der topographischen Verhaltnisse innerhalb Osterreichs sehr bemerkenswert.

Als néchstes realistisches Ziel streben wir eine Genauigkeitssteigerung etwa um den Faktor 2 an,
was mit einem stark verbesserten und umfangreicheren Datensatz (DHM: 50 x 50 m; DDM: 3-D;
dichtes, homogenes Schweredatenmaterial nicht nur innerhalb, sondern auch auBerhalb Oster-
reichs; Lotabweichungen auBlerhalb Osterreichs; Verfiigbarkeit orthometrischer Hohen fiir samti-
che GPS-Punkte; GPS-Daten) bis zur XX. Generalversammlung der Internationalen Union fiir
Geodisie und Geophysik durchaus im Bereich der Méglichkeit wire. Als Fernziel sehen wir das
“Zentimetergeoid” (£ 1 cm / 100 km), das nicht nur erlauben wiirde, uns vom &uflerst aufwen-
digen Nivellieren endgiiltig zu verabschieden, zumal es in Verbindung mit GPS-Hohen orthome-
trische Hohen héchster Prézision liefern wiirde, sondern wegen der sehr viel héheren Auflésung
auch sehr wesentliche Randinformation fiir geophysikalische Fragestellungen im Zusammenhang
mit der Plattentektonik und anderen geodynamischen Vorgingen bereitstellen wiirde.
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