
Zusammenfassung
Das Schweresignal der Erde spiegelt die Dichte- und Mas-
senverteilung sowie die Rotation des Erdkörpers wider. Es ist 
dominiert vom sogenannten Zentralterm der Erde und ihrer 
Abplattung an den Polen. Mittel- bis hochfrequente spek- 
trale Anteile sind durch Dichteanomalien und topographische 
Massen induziert.
Für das Gebiet von Baden-Württemberg werden, basierend 
auf hochaufgelösten terrestrischen Daten, verschiedenste  
Schwereanomalien berechnet. Während die Freiluft- und 
Faye-Anomalie noch deutlich von der Topographie geprägt 
sind, zeigen die Bougueranomalien einen geglätteten Verlauf. 
Nach Anbringen der isostatischen Reduktion sinkt die Varia-
tion der Anomalie nochmals deutlich ab. Aus einem Vergleich 
mit Anomalien, die aus Schwerefeldsatellitenmission abgelei-
tet sind, ist ersichtlich, dass letztere eine geringere räumliche 
Auflösung aufweisen.

Summary
The Earth’s gravity signal reflects the density and mass distri-
bution as well as the rotation of the Earth. It is dominated by 
the so-called central term of the Earth and its flattening at 
the poles. Medium to high frequency spectral components are 
induced by density anomalies and topographical masses.
A wide range of gravity anomalies are calculated for the 
Baden-Württemberg area, based on high-resolution terrestri-
al data. While the Free-air anomalies and Faye anomalies are 
clearly influenced by the topography, the Bouguer anomalies 
show a smoothed behavior. After applying the isostatic reduc-
tion, the variation of the anomalies decreases significantly.  
A comparison with anomalies derived from gravity field satel-
lite missions clearly shows that the latter have a lower spatial 
resolution.

Schlüsselwörter: Freiluftreduktion, Geländereduktion, Bou-
guerreduktion, topographische Reduktion, Schwereanomalie

1	 Einleitung

Das Schwerefeld der Erde ist geprägt von den festen, 
flüssigen und gasförmigen Massen des Systems Erde und 
deren Rotation im Raum. Ein erdgebundener Beobachter 
erfährt neben der Gravitationskraft, die durch die Massen 
verursacht wird, auch eine Wirkung der Zentrifugalkraft. 
Beide sind orts- und zeitabhängig.

Die Schwerkraft (Heiskanen und Moritz 1967, S. 47–
48) kann mittels des Gradienten des Schwerepotentials 
W = V + Z dargestellt werden. Dieses setzt sich additiv 
aus dem Gravitationspotential  V und dem Zentrifugal-

potential Z zusammen. Die Kenntnis über das Schwere- 
potential ist in vielerlei Hinsicht von praktischer Bedeu-
tung. So sind z. B. physikalisch definierte Höhen unmit-
telbar mit dem Schwerefeld der Erde bzw. einer ausge-
wählten Äquipotentialfläche, dem Geoid, verknüpft. Für 
die Bahnverfolgung passiver Erderkundungssatelliten 
ist die Kenntnis des Gravitationspotentials zur Prädik-
tion der Satellitenbahn erforderlich. Die Bestimmung des 
Schwerepotentials der Erde, also seiner numerischen Dar-
stellung, kann lokal, regional oder global in Form von 
unterschiedlichen Basisfunktionen erfolgen – je nach 
Zielsetzung. Im Allgemeinen werden regionale Beschrei-
bungen durch die Lösung einer Geodätischen Randwert-
aufgabe (Heck 1989) erstellt. Hierzu gehen insbesondere 
terrestrische (an der Erdoberfläche oder von erdnahen 
sensortragenden Systemen gemessene) Schwerewerte 
g = | grad W  | als Beobachtungen ein. Globale Lösungen 
werden in Form von Kugelfunktionsmodellen beschrie-
ben (Tapley et al. 2004, Brockmann et al. 2014, Bruins-
ma et al. 2014, Fecher et al. 2017, Pail et al. 2018, Kvas 
et  al. 2019). Die Koeffizienten dieser Geopotentialmo-
delle (GPM) werden primär aus geodätischen Schwere
feldsatellitenmissionen wie GRACE (Gravity Recovery 
And Climate Experiment) und GOCE (Gravity field and 
steady-state Ocean Circulation Explorer) bestimmt. Die 
ersten Lösungen aus der Folgemission GRACE‑FO werden 
noch in diesem Jahr erwartet.

Die Variation des Schwerepotentials und insbeson-
dere seiner Funktionale wie Schwere oder Schwere-
gradient lassen auf Dichteanomalien im Untergrund 
schließen. Diese Einflüsse werden besonders deutlich 
in den Schwereanomalien. Unterschiedliche Typen von 
Schwereanomalien werden im Kapitel 5 erläutert.

2	 Die Schwerebeschleunigung der Erde

Die Schwerebeschleunigung der Erde setzt sich aus gra-
vitativ wirkenden Komponenten und dem Einfluss der 
Erdrotation zusammen (Torge und Müller 2012, S.  61). 
An der Erdoberfläche beträgt die Schwerebeschleunigung 
ca. 9,81 ms–2, ein Zahlenwert, der aus der Schulphysik 
vertraut ist. Er entspricht der gravitativen Wirkung einer 
radial geschichteten Kugel bzw. einer homogenen Voll-
kugel. Alle weiteren Einflüsse sind um mindestens drei 
Größenordnungen kleiner, wie in Tab. 1 aufgezeigt. Die 
SI‑Einheit der Schwerebeschleunigung ist  ms–2. In der 
Praxis ist jedoch die Einheit 1 Gal = 0,01 ms–2  gebräuch-
lich. Je nach Beobachtungsverfahren (absolut oder rela-
tiv) kann eine Messgenauigkeit von etwa 1  bis 5 µGal 
erreicht werden.
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Die Einflüsse können in stationäre und zeitvariable 
Effekte unterteilt werden. Letztere werden von den Ge-
zeiten und den atmosphärischen Massen angeführt und 
können sehr gut modelliert werden. Der Einfluss der Ge-
zeiten liegt in der Größenordnung von δggez = ± 0,2 mGal 
(Torge und Müller 2012, S. 335–337). Der Einfluss δgatm 
der atmosphärischen Massen liegt unter 0,9 mGal (Tor-
ge 1989, Abschnitt 3.6). Durch eine Höhenreduktion δgΔh 
wird das Messniveau des Gravimeters auf die Höhe des 
vermarkten Gravimeterpunktes verschoben. In der Praxis 
beträgt dieser zu korrigierende vertikale Versatz Δh nur 
wenige cm. Ob und unter welchen Modellannahmen die-
se Korrekturen an den Messdaten angebracht sind, muss 
eindeutig in den Metadaten des entsprechenden Daten-
archivs dokumentiert sein.

Unter Vernachlässigung weiterer zeitabhängiger, dy-
namischer Effekte, wie z. B. Luftdruckänderungen, Pol-
bewegung, Meeres- und Grundwasserspiegelschwankun-
gen, sei im Folgenden unter

( ) ( ) h gez atmPg P g g P g g gδ δ δ∆= = − − −* 	 (1)

der um diese Effekte reduzierte Schwerewert verstanden. 
Dabei bezeichnet g*(P) den gemessenen Schwerewert.

Der so gravimetrisch bestimmte Schwerewert gP fasst 
integral die Schwerewirkung aller Massenelemente im 
sogenannten Aufpunkt  P zusammen. Insbesondere tra-
gen die umliegenden topographischen Massen, aber auch 
lokale Dichteanomalien zu seiner ortsabhängigen Varia-
bilität im hochfrequenten Bereich bei.

3	 Die Normalschwere

Eine sehr gute Näherung des tatsächlichen Schwerefel-
des der Erde wird durch ein Somigliana-Pizzetti-Normal-
schwerefeld (Somigliana 1929, 1930) erzielt. Es entsteht 

aus der Vorgabe einer geometrischen Begrenzungsfläche, 
der Oberfläche eines geozentrisch gelagerten Referenz-
ellipsoids, das die gleiche Masse wie die Erde enthält. Es 
rotiert mit konstanter Winkelgeschwindigkeit – der mitt-
leren Winkelgeschwindigkeit ω der Erde.

Für jeden Punkt QE (φ) auf der Ellipsoidoberfläche 
lässt sich als Funktion seiner geographischen Breite φ mit 
den Parametern des geodätischen Referenzsystems 1980 
(GRS80) nach Moritz (1984) der Normalschwerewert be-
rechnen (Torge 2003, Gl. 4.78a):
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Aus der angegebenen Formel wird die Normal-
schwere mit dem Normalschwerewert am Äquator 
γe = 9,780 326 771 5 ms–2 mit einer Genauigkeit von 
1 ∙ 10–9 ms–2 = 0,1 µGal erhalten. Für einen Punkt P (φ,h) 
auf der Ellipsoidnormalen mit dem Fußpunkt QE (φ) kann 
in der ellipsoidischen Höhe h nach Wenzel (1985, S. 19–
20) der Normalschwerewert
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mit den Parametern des GRS80 berechnet werden.

4	 Schwerereduktionen

Für spezifische geodätische oder geophysikalische Frage
stellungen muss der gemessene Schwerewert gewissen 
Reduktionen unterzogen werden. Welche Reduktionen im 
Einzelnen angebracht werden, hängt von der jeweiligen 
Zielsetzung ab. Das kann die Berechnung von Randwer-
ten für die Geoid- oder Quasigeoidbestimmung sein. Des 
Weiteren ist es für zahlreiche Anwendungen erforder-
lich, dass die Schwereinformation auf einem regelmäßi-
gen Gitter vorliegt. Dazu ist es numerisch sinnvoll, die 
punktweise vorliegenden Schwerewerte einer spektralen 
Glättung zu unterziehen, bevor eine Interpolation auf das 
gewünschte Datengitter erfolgt.

Im Folgenden werden die erforderlichen Schwere
reduktionen dargelegt. Die auftretenden Vorzeichen wer-
den so definiert, dass zunächst die Wirkung eines Ein-
flusses im Schweremesspunkt angegeben wird. Durch 
Abzug der jeweiligen Wirkung vom Messwert resultiert 
somit der reduzierte Schwerewert.

Tab. 1: Variabilität der Schwere 9,81 … ms–2

stationär

100 Erde als radial geschichtete Kugel

10–3 Abplattung und Zentrifugal
beschleunigung

10–4 Berge, Täler, Ozeantröge und 
-rücken

10–4 – 10–6 Dichtevariationen in Kruste und 
Mantel, Salzdome, Sediment
becken, Lagerstätten

variabel

10–5 Gezeiten, Atmosphärenmassen

10–8 Grundwasser

10–9 Ozeantopographie, Polbewegung, 
Erdabplattung (Shako et al. 2014)

10–10 allgemeine Relativitätstheorie
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4.1	 Einfluss der Gezeiten

Der zeitvariable Einfluss der Gezeiten kann aus dem Ge-
zeitenkatalog nach Hartmann und Wenzel (1995), z. B. 
mit dem Auswerteprogramm ETERNA (Wenzel 1996), be-
rechnet werden. Der Gezeiteneffekt wird an die originä-
ren Messwerte entsprechend Gl. (1) angebracht.

4.2	 Höhenkorrektur (Freiluftreduktion)

Mit der Höhenkorrektur wird ein Schwerewert vertikal 
von einem Niveau auf ein anderes Niveau bezogen. Dies 
ist bereits bei der Messung erforderlich, wenn der am Ge-
häuse des Gravimeters markierte Messbezug auf einem 
anderen Höhenniveau als der vermarkte Messpunkt liegt. 
Bei einer Messgenauigkeit von etwa ± 5 µGal und einem 
vertikalen Versatz von wenigen Dezimetern, der in der 
Praxis üblicherweise auftritt, folgt mit einem genäherten 
vertikalen Schweregradient von 0,3086 mGal ∙ m–1, dass 
der Höhenunterschied besser als 2 mm genau bestimmt 
werden muss. Die Korrektur δgΔh wird bei der Auswertung 
an den Messwert angebracht (vgl. Gl. (1)), um ihn auf die 
Vermarkung zu beziehen. Eine weitere Anwendung fin-
det die Höhenkorrektur, wenn es wie bei der Theorie von 
Stokes (Stokes 1849) erforderlich ist, die Randwerte von 
der Erdoberfläche auf das Geoid zu reduzieren.

Die Berechnung der Höhenkorrektur erfordert die ge-
naue Bestimmung des vertikalen Wegs, entlang dessen 
der Schwerewert fortgesetzt werden soll. Eine größere 
Herausforderung ist die Ermittlung des verwendeten 
Schweregradienten. Der aktuelle Schweregradient dg / dh 
könnte an der Erdoberfläche mit hohem Aufwand be-
stimmt werden. Da er im Allgemeinen nicht bekannt ist, 
wird der Normalschweregradient  dγ / dh verwendet, der 
aus dem Normalschwerefeld berechnet wird (siehe Gl. (5)).

Nach Heiskanen und Moritz (1967, (2–131), S. 80) lau-
tet die Formel für die Höhenreduktion, die auch als Frei-
luftreduktion bezeichnet wird, mit dem vertikalen Nor-
malschweregradient, den Parametern des GRS80 (Moritz 
1984) und Heck (2003b, S. 301):

( )2 5 2

12 1 2 2

0,30877 1 0,00139 sin 10 s

0,72 10 m s
hg h

h

δ ϕ − −
∆

− − −

= − ⋅ − ⋅ ⋅ ⋅ ∆

+ ⋅ ⋅ ⋅ ⋅∆

⋅

. 	 (4)

Oft wird mit dem mittleren Schweregradienten in der 
Breite φ = 45° gearbeitet:

5 2 1 1 0,3086 10 m s m 0,3086 mGal mdg
dh

− − − −− ⋅ ⋅ ⋅ ⋅ = − ⋅ .	 (5)

4.3	 Wirkung terrestrischer Massen

Unter terrestrischen Massen werden die atmosphärischen, 
topographischen, Eis- sowie Wassermassen verstanden. 

Sie treten in unterschiedlichen räumlichen Verteilungen 
auf und unterscheiden sich wesentlich durch ihre Dichte
werte, die sie charakterisieren. Einen Einfluss auf die Be-
rechnung und deren Genauigkeit haben zum einen die 
gewählte Diskretisierung der Massen (Form und Auflö-
sung) und zum anderen die getroffene Dichteannahme. 
Bestenfalls können – falls verfügbar – digitale Dichte-
modelle für eine verfeinerte Modellierung herangezogen 
werden.

4.3.1	 Einfluss der Atmosphärenmassen

Der zeit- und höhenabhängige Einfluss der atmosphäri-
schen Massen δgatm auf die gemessene Schwere in Gl. (1) 
wird nach Torge (1989, S. 54) durch eine radial geschich-
tete Anordnung der atmosphärischen Massen approxi-
miert:

( ) ( )( )5 9 2
atm 0,874 9,9 10 3,56 10 mGalm mg H Hδ − −= − ⋅ ⋅ + ⋅ ⋅ ⋅ . 

	 (6)

Durch diese Reduktion werden die atmosphärischen Mas-
sen zunächst entfernt und dann als Punktmasse in den 
Erdmittelpunkt verlagert. Damit bleibt die Gesamtmasse 
erhalten und es wird darüber hinaus der Forderung von 
Stokes nachgekommen, dass sich keine Massen außerhalb 
des Geoides befinden dürfen. Das Schwerefeld erfährt da-
durch jedoch eine Veränderung. Bei der genannten Vor-
gehensweise bleibt der damit verbundene sogenannte in-
direkte Effekt auf das Geoid klein.

4.3.2	 Einfluss der Topographie

Die Massen, die sich zwischen dem Geoid und der phy-
sischen Erdoberfläche befinden, bilden die Topographie. 
Ihre konkrete Dichte wird durch Dichtehypothesen ap-
proximiert. Die Dichte der Lithosphäre variiert zwischen 
2400 bis 2800 kg ∙ m–3, die des Mantelmaterials zwischen 
3100 bis 5600 kg ∙ m–3. Die Dichte von Wasser wird mit 
1000 kg ∙ m–3 und die von Eis mit 918 kg ∙ m–3 angenom-
men (Clauser 2016).

Zur Berechnung der topographischen Effekte sind 
digitale Geländemodelle (DGM) notwendig. Sie können 
sich in ihrer Auflösung (z. B. 10 m, 3”) und im Koordi-
natensystem (Gauß-Krüger, UTM, geographisch  (φ,λ)),  
in dem sie dargestellt sind, unterscheiden.

4.3.3	 Einfluss des Geländes

Die Massen, die sich zwischen Erdoberfläche und dem 
Höhenniveau des Berechnungspunktes befinden, werden 
als Geländemassen bezeichnet. Ihre Wirkung δgG auf den 
Schwerewert ist im Nahfeld des betreffenden Aufpunk-
tes systematisch negativ. Der Effekt kann jedoch auch 
aufgrund der Erdkrümmung für weiter entfernte Ge-
ländemassen positiv sein, da Geländeerhebungen unter 
den Horizont des Aufpunktes abtauchen können. Die 
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Geländemassen aus dem Nahfeld des Aufpunktes sind 
wesentlich für die Variation der Schwerewerte verant-
wortlich. Die Geländereduktion weist die größte Varia-
tion unter den Reduktionen auf, da sie von den unmittel-
baren Massenvariationen im Nahfeld des Aufpunktes am 
stärksten beeinflusst ist.

4.3.4	 Einfluss der Bouguerplatte

Da die reale Topographie nur unzureichend durch eine 
ebene Platte approximiert wird, treten zahlreiche Auto-
ren für die Verwendung einer sphärischen Bouguerschale 
ein (siehe z. B. Smith et  al. 2001, Vaniček et  al. 2001, 
Vaniček et al. 2004, LaFehr 1991a). Die Verhältnisse zwi-
schen ebener und sphärischer Berechnung der Reduktio-
nen werden in LaFehr (1991b) und Hackney und Feather-
stone (2003) diskutiert.

Für regionale und globale Anwendungen sollte keine 
ebene Approximation angenommen werden. Die topo-
graphische Reduktion kann entweder direkt aus digitalen 
Geländemodellen oder aus der Aufteilung in den Schwe-
reeinfluss δgsBP einer sphärischen Bouguerplatte (Kugel-
schale konstanter Dicke) und des ebenfalls sphärisch dis-
kretisierten Geländes δgG zusammengesetzt werden.

Das Geoid ist die Randfläche der Randwertaufgabe 
nach Stokes. Massen außerhalb der Randfläche (Geoid) 
müssen durch eine Reduktion entfernt werden. Zur ver-
feinerten Modellierung wird in diesem Beitrag eine Bou-
guerplatte der Mächtigkeit  HP eingeführt, deren untere 
Begrenzungsfläche das Geoid selbst ist und somit eine 
variable Krümmung aufweist. Wie Abb.  2 zeigt, stellt 
diese »geoidale« Bouguerplatte eine exakte Modellierung 
der Realität dar, wohingegen die planare und sphärische 
Bouguerplatten lediglich Approximationen sind.

4.3.5	 Einfluss isostatischer Massen

Aus dem Vergleich von aus astronomischen Beobachtun-
gen abgeleiteten (5”) mit aus lediglich topographischen 
Massen berechneten Lotabweichungen (28”) im südlichen 
Himalaja stellte J. H. Pratt 1855 eine signifikante Dis-
krepanz fest. Diese Abweichungen lassen sich dadurch 
erklären, dass die sichtbaren bzw. topographischen Mas-
sen bezüglich des Geoids als Referenzfläche durch so-
genannte isostatische Massen im Erdinneren kompensiert 
werden. Der Einfluss dieser isostatischen Massen auf 
Schweremessungen an der Erdoberfläche ist stets negativ 
und wird als isostatischer Effekt bezeichnet.

Diesen geophysikalischen Vorgang beschreibende 
Theorien wurden bereits Anfang des 20.  Jahrhunderts 
aufgestellt (Hayford und Bowie 1912, Heiskanen 1924, 
1928). In den Lehrbüchern von Heiskanen und Vening 
Meinesz (1958), Torge (2003), Torge und Müller (2012) 
oder Heiskanen und Moritz (1967) sind die Grundlagen der 
Isostasie dargestellt. Im Airy-Heiskanen Modell wird ein 
Schwimmgleichgewicht angenommen, das dadurch ent-
steht, dass topographischen Erhebungen Gebirgswurzeln 

zugeordnet werden, die sich in die Lithosphärenplatte des 
dichteren Mantelmaterials eindrücken. Im isostatischen 
Modell von Pratt-Hayford stellt sich an einer Grenz-
fläche ein Druckgleichgewicht ein. Letzteres wird durch 
dichteres, aufliegendes Material erzeugt. Neben diesen 
lokalen Modellen stellt das Modell von Vening Meinesz, 
das auf der Theorie einer elastischen Platte basiert, ein 
regionales isostatisches Modell dar. Es wird eingehend 
in Abd-Elmotaal (1991) behandelt. Weitere Details sind 
in Heck (2003a) zu den Kompensationsmodellen nach 
Helmert entwickelt worden. Eine vertiefte Diskussion der 
Modellunterschiede und vergleichende Ergebnisse ihrer 
konkreten Anwendung sind z. B. in Grüninger (1990), 
Kuhn (2000), Flury (2002) und Gerlach (2003) dargestellt.

Die Gravitation der isostatischen Kompensationsmas-
sen wird durch eine der gängigen isostatischen Reduk-
tionen (Airy-Heiskanen, Pratt-Hayford, Vening Meinesz, 
Kondensationsmodelle nach Helmert) berücksichtigt. 
Auch sie werden durch die Tesseroidmodellierung (vgl. 
Abschnitt 4.3.6) berechnet. Aus den Parametern des je-
weiligen benutzten isostatischen Modells lassen sich die 
Radien der Grund- und Deckflächen sowie der zu ver-
wendende Dichtekontrast für die Berechnung des isosta-
tischen Effekts ermitteln.

4.3.6	 Berechnung der Masseneffekte mittels Tesseroiden

Zur Auswertung der Massenwirkungen auf die Schwere 
können verschiedene Massenkörper, wie z. B. Prismen 
(Mader 1951, Nagy 1966, Nagy et al. 2000, 2002) oder 
Tesseroide (Seitz und Heck 2001, Heck und Seitz 2007, 
Wild-Pfeiffer 2008, Grombein et  al. 2013, Grombein 
2017), verwendet werden. In diesem Beitrag werden die 
Massenelemente durch Tesseroide diskretisiert (siehe 
Abb. 1). Durch sie wird automatisch die Krümmung der 
Erdoberfläche berücksichtigt, wohingegen das Ergebnis 
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Abb. 1: Geometrie eines sphärischen Tesseroids
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der Prismenauswertung zusätzlich vom Prismensystem 
in das Aufpunktsystem des Berechnungspunktes trans-
formiert werden muss. Ein weiterer wichtiger Vorteil der 
Tesseroidformeln ist ihre im Vergleich zur Berechnung 
des Schwereeffekts mit Prismenformeln um den Faktor 
vier schnellere Rechenzeit (siehe Heck und Seitz 2007).

In die Auswerteformeln gehen u. a. die geozentrisch 
sphärischen Koordinaten des geometrischen Mittelpunk-
tes des Tesseroids Q (φ0, λ0, r0) und seine Dimensionen 
Δφ = φ2 – φ1, Δλ = λ2 – λ1 und Δr = r2 – r1 ein.

In zahlreichen Studien wurde die am KIT entwickelte 
Tesseroidmethode aufgegriffen, erweitert oder auf spe-
zielle Anwendungen adaptiert, wie nachstehend genann-
te aktuelle Publikationen zeigen. Marotta und Barzag-
hi (2017) geben eine Lösung für das Potential und die 
Schwerewirkung in lokalen Polarkoordinaten an. Diese 
Vorgehensweise wird in Marotta et  al. (2019) mit dem 
KIT-Ansatz verglichen. Eine Anwendung auf die dritten 
Ableitungen des Potentials wird in Deng und Shen (2018) 
vorgenommen. In Lin und Denker (2019) wird der Ap-
proximationsfehler im direkten Nahfeld des Aufpunktes 
untersucht und durch eine verfeinerte Modellierung der 
Massenwirkung in der unmittelbaren Nachbarschaft des 
Aufpunktes verbessert. Ebenso wird der Dichteverlauf im 
Innern eines Tesseroids durch eine lineare Dichtefunktion 
modelliert.

5	 Schwerereduktionen und Schwereanomalien

Aus Schweremessungen abgeleitete Schwereanomalien 
nehmen eine zentrale Rolle in der Physikalischen Geo-
däsie bei der Lösung der geodätischen Randwertauf-
gabe ein. Sie gehen als Randwerte in die Bestimmung 
des äußeren Schwerefeldes der Erde und damit auch der 
physikalischen Erdfigur ein. Wegen ihrer Sensitivität 
bezüglich der Dichteverteilung in der Erdkruste und im 
Erdmantel werden Schwereanomalien auch in den Geo-
wissenschaften zur Untersuchung des Aufbaus der Erde 
bzw. Prospektionszwecken verwendet. Wie aus Tab.  1 
deutlich wird, sind die Einflüsse der Topographie und 
von Dichteanomalien um vier bis fünf Größenordnun-
gen vom Zentralterm, Erdabplattung und Zentrifugalan-
teil überlagert. Variationen werden erst signifikant in der 
skalaren Schwereanomalie Δg erkennbar. Sie ist definiert 
als gemessener Schwerewert  g, der um die Wirkung  γ 
eines Niveauellipsoids (vgl. Somigliana-Pizzetti Normal
schwerefeld, Abschnitt 3) reduziert ist:

:g g γ∆ = − .	 (7)

Schwereanomalien stellen die Datengrundlage zur Be-
rechnung von Geoid- und Quasigeoidlösungen dar und 
werden u. a. in den erwähnten Anwendungsgebieten zur 
interpretatorischen Auswertung eingesetzt. Die theo-
retischen Voraussetzungen für die Geoidlösung nach 

Stokes (1849) oder für die Quasigeoidlösung nach Molo-
denskii et al. (1962) führen auf zwei grundsätzlich unter-
schiedliche Typen von Schwereanomalien Δg. Prinzipiell 
wird dabei ein Schwerewert g aus dem Schwerefeld der 
Erde mit einem berechneten Normalschwerewert γ, wie in 
Gl. (7) angegeben, verglichen.

5.1	 Die Schwereanomalie in der Theorie von Stokes

Das Geoid ist die Höhenbezugsfläche für orthometrische 
Höhen. In der von Stokes (1849) entwickelten Theo-
rie sind zwei Bedingungen von besonderer Bedeutung: 
i) Außerhalb des Geoids dürfen keine Massen vorhanden 
sein und ii) die Randwerte zur Lösung der Randwertauf-
gabe müssen auf dem Geoid selbst vorliegen.

Der ersten Forderung wurde zum Teil bereits durch die 
Gezeitenreduktion und Reduktion der atmosphärischen 
Massen Rechnung getragen. Die verbliebenen Massen 
zwischen Erdoberfläche und Geoid werden durch Tesse-
roide diskretisiert und mittels einer topographischen Re-
duktion (–δgtopo) gedanklich in das Unendliche portiert. 
Die Radien der unteren und oberen Begrenzungsflächen 
eines jeden Tesseroids berechnen sich gemäß Abb. 1 und 
Abb. 2 aus:

( ) ( )
( )

2 0 0

1 0

,

.
E E

E

r r N H r h

r r N

ϕ ϕ

ϕ

= + + = +

= +
	 (8)

Dabei ist rE (φ0) der geozentrische Radius des Lotfuß-
punktes des Tesseroidmittelpunktes mit der Breite  φ0. 
Seine Grundfläche liegt in diesem Fall auf dem Geoid 
und hat somit die ellipsoidische Höhe h = N. Die zuge-
hörige Deckfläche hat die ellipsoidische Höhe h = N + H. 
Für lokale Anwendungen, bei denen es primär um die Er-
mittlung von Dichteanomalien geht, wird klassischerwei-
se der topographische Effekt δgtopo aus der Wirkung einer 
planaren Bouguerplatte δgB  und der im Abschnitt 4.3.3 
beschriebenen Geländewirkung δgG zusammengefügt:

topo B Gg g gδ δ δ= + .	 (9)

Abb. 2: Geoid und geoidale Bouguerplatte (schraffiert)
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Wie weiter unten erläutert wird, ist diese Aufteilung für 
globale und regionale Modellierungen nicht zu emp
fehlen.

Wird zur Berechnung der Bouguerreduktion eine ebe-
ne, unendlich ausgedehnte Bouguerplatte (Abb.  3) mit 
konstanter Dichte  ρ zwischen Geoid und Aufpunkt  P 
mit der Mächtigkeit d = HP angenommen, so ist deren 
Schwerewirkung in P durch (Torge 2003, Gl. 6.115)

2 , 0Bg G d dδ π ρ= ⋅ ⋅ ⋅ > 	 (10)

bestimmt. Die Bouguerreduktion entspricht dem negati-
ven Einfluss einer solchen Platte und wird deshalb im 
ebenen Fall auch Bouguer’sche Plattenreduktion ge-
nannt. Es sei darauf hingewiesen, dass die Attraktion 
einer unendlich ausgedehnten ebenen Platte nach Gl. (10) 
in jedem beliebigen Punkt auf oder außerhalb der Bou-
guerplatte konstant ist. Mit der Newton’schen Gravita-
tionskonstanten G = 6,67259 · 10–11 · m3 · kg–1 · s–2 und 
der Annahme eines Dichtewertes von ρ = 2670 · kg · m–3 
gilt für die sogenannte einfache Bouguer’sche Platten-
reduktion (simple Bouguer reduction)

10,11194 mGal mB Pg Hδ −= ⋅ ⋅ ⋅ .	 (11)

Die Schwerewirkung einer sphärischen Platte (Kugel-
schale der Mächtigkeit d = r2 – r1) mit homogener Dich-
te ρ ist für einen Punkt P (rP) gegeben durch

( )
3 3

2 1 2
1 2 2

1

,  4, ,
3 0,

P
sB P

P

r r r rGg r r r
r r r

ρδ
 − ≥π⋅ ⋅ = ⋅ 

≤
.	 (12)

Mit r1 ist gemäß Abb. 3 der Radius der Hohlkugel und mit 
r2 der äußere Radius der Kugelschale bezeichnet. Werden 
Terme der Ordnung  d / r und h / r vernachlässigt, ergibt 
sich im Außenraum der Kugelschale die Approximation 
für die Schwerewirkung einer homogenen Kugelschale 
der Dichte ρ, der sphärischen Bouguer’schen Plattenre-
duktion zu:

( )1 2 2 1, , 4 ,sB P Pg r r r G d r r rδ ρπ⋅ ⋅ ⋅ ≥ > .	 (13)

Im Rahmen der sphärischen Bouguer Plattenreduktion 
befindet sich der Aufpunkt auf der Kugelschale. Somit 
gilt d = r2 – r1 = r – r1 = HP und es resultiert die Gleichung

( )1 2 2 1, , 4 ,sB P P Pg r r r G H r r rδ ρπ⋅ ⋅ ⋅ = > .	 (14)

Das entspricht dem doppelten Effekt der ebenen Bouguer 
Plattenreduktion aus Gl. (10).

Zur Berechnung der Geländereduktion  δgG ist ein 
DGM in Form eines regelmäßigen Rasters in sphärischen 
Koordinaten (geographische Länge und Breite) oder in 
Gauß-Krüger-, UTM-Koordinaten erforderlich. Im Fall 
sphärischer Koordinaten begrenzen die Parameterlinien 
sogenannte Tesseroide (Abb.  1), deren Schwerewirkung 

nach Heck und Seitz (2007) ermittelt werden kann. Liegt 
z. B. ein UTM-Gitter vor, findet die Prismenformel (Grü
ninger 1990, Kuhn 2000, Mader 1951, Nagy et al. 2000) 
Anwendung oder es muss zunächst das UTM-Gitter auf 
ein sphärisches Gitter interpoliert werden.

Der im Oberflächenpunkt P gemessene Schwerewert gP 
wird nun durch eine Freiluftreduktion

10,3086 mGal mF P P P
dg dg H H H
dh dh

γδ −
= − ⋅ − ⋅ = − ⋅ ⋅ ⋅ 	 (15)

in den Fußpunkt P0 auf das Geoid reduziert und mit dem 
Normalschwerewert γE (φP) am Ellipsoid verglichen.

Aus der Kombination der genannten Reduktionen kön-
nen unterschiedliche Anomalien definiert und berechnet 
werden. Sie weisen individuelle Charakteristiken auf und 
eignen sich somit für unterschiedliche Anwendungen.

5.1.1	 Die Freiluftanomalie

Durch Anbringen der Freiluftreduktion (Gl. (15)) an den 
gemessenen Schwerewert und Vergleich mit dem Nor-
malschwerewert am Ellipsoid entsteht die Freiluftanoma-
lie. Lediglich der Anteil der Fortsetzung nach unten (bei 
freier Luft) wird berücksichtigt:

( )F P F Eg g gδ γ ϕ∆ = − − .	 (16)

Sie ist abhängig vom (hypothetisch) angenommenen 
Freiluftgradienten. Die Wirkung der lokalen Topographie 
bleibt enthalten. Das ist sehr deutlich in den Ergebnissen 
im Kapitel 7 zu erkennen.

5.1.2	 Die Bougueranomalie

Wird die Freiluftanomalie um den Einfluss der topo-
graphischen Massen bereinigt, so entsteht die Bouguer
anomalie

( )B P F topo Eg g g gδ δ γ ϕ∆ = − − − .	 (17)

Sie weist einen deutlich glatteren Verlauf als die Frei-
luftanomalie auf. Dies ist auch in den Resultaten sehr 

Abb. 3: Ebene Bouguerplatte, Kugelkappe und Kugelschale
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gut erkennbar. Sie eignen sich somit gut zur Interpola-
tion und Prädiktion. Dadurch besitzt die Bougueranoma-
lie eine große Bedeutung in den Geowissenschaften zur 
lokalen oder regionalen Dichtebestimmung. Allerdings 
ist sie direkt von dem (hypothetisch) angenommenen 
Dichteverlauf abhängig. Ihre Interpretation im Rahmen 
der Prospektion ermöglicht die Lokalisierung der Lager-
stätten von Rohstoffen (Kohle, Salzstöcke, Erzlager, etc.), 
die durch ihren Dichtekontrast in den Bougueranomalien 
hervortreten. Weitere Anwendungsgebiete kommen aus 
der Geologie und Geophysik.

Sollen Bougueranomalien zur lokalen oder regiona-
len Interpretation der Dichteverhältnisse im Untergrund 
berechnet werden, wird hierzu die topographische Re-
duktion δgtopo üblicherweise aus einer ebenen Bouguer
plattenreduktion  δgB sowie der Geländereduktion  δgG  
zusammengesetzt. Die Geländereduktion bezeichnet die 
Wirkung der Massen, die sich zwischen der Erdoberfläche 
und einem Bezugsniveau befinden. Dieses Niveau ent-
spricht der oberen Begrenzungsfläche der Bouguerplatte. 
Die Bouguerplatte liegt zwischen Aufpunkt und Geoid. 
Im Anwendungsfall einer planaren Bouguerplatte sollte 
aus Konsistenzgründen das Geländemodell auf das pla-
nar approximierte Geoid aufgesetzt werden. Das hat zur 
Folge, dass bei der Geländereduktion die Erdkrümmung 
außer Acht gelassen wird.

Um lokale Aussagen über Dichtevariationen zu erhal-
ten reicht es aus, den Schwerewert gP um den Einfluss 
der gravitierenden Massen in unmittelbarer Umgebung 
vom Aufpunkt durch die entsprechenden Reduktionen zu 
berücksichtigen und die Freiluftreduktion anzubringen. 
Für Anwendungen niederer Genauigkeit oder in Erman-
gelung eines DGM wird die einfache Bougueranomalie 
verwendet:

( ),B simple P F B Eg g g gδ δ γ ϕ∆ = − − − .	 (18)

Demzufolge wird die in Gl.  (17) definierte Bouguer
anomalie auch als verfeinerte Bougueranomalie bezeich-
net. Diese Bezeichnung ist sowohl für die planare als auch 
für die sphärische Berechnungsvariante gebräuchlich.

Gemäß der Annahme hinsichtlich der Geometrie der 
Bouguerplatte kann diese in drei Untergruppen aufgeteilt 
werden:
a)	�Planare Bouguerplatte: Wirkung nach Gl.  (10) bzw. 

Gl. (11), nur für lokale Anwendung empfehlenswert, da 
der langwellige globale Anteil nicht berücksichtigt ist.

b)	�Sphärische Bouguerplatte: Wirkung nach Gl. (14), für 
regionale und globale Anwendung bei gleichzeitiger 
Berücksichtigung des globalen topographischen Ef-
fekts. Die Elliptizität der Erde bleibt unberücksichtigt.

c)	� Geoidale Bouguerplatte: Wirkung lässt sich aus der 
Differenz der topographischen Effekte und der Ge
ländeeffekte berechnen. Sie ist begrenzt durch das 
Geoid und die durch den Berechnungspunkt P verlau-
fende parallele Fläche zum Geoid. Sie weist die Mäch-
tigkeit HP auf.

5.1.3	 Die Faye-Anomalie

Wird bei der Aufspaltung der Topographie in eine Bou-
guerplatte und dem Gelände zur Auswertung von Gl. (17) 
die Bouguerplattenreduktion nicht angebracht, entstehen 
die Faye-Anomalien:

( )Faye P F G Eg g g gδ δ γ ϕ∆ = − − − .	 (19)

Von Moritz (1968) wird gezeigt, dass die Geländereduk-
tion eine Approximation erster Ordnung des Moloden
skii-Terms G1 darstellt. Letzterer wird zur Glättung der 
Schwereanomalien nach Molodenskii herangezogen.

5.1.4	 Die isostatische Anomalie

Im Konzept der Isostasie sind den sichtbaren Massen der 
Topographie gewisse Kompensationsmassen zugeordnet. 
Ihre rechnerische Beseitigung geschieht durch die iso
statische Reduktion (–δgI). Auf die gängigen Modelle zur 
isostatischen Reduktion wie Airy-Heiskanen, Pratt-Hay-
ford, Kondensationsmodelle nach Helmert (Kuhn 2000, 
Heck 2003a) wird hier nicht näher eingegangen. Die iso
statische Schwereanomalie ist hypothesenbehaftet, da die 
verwendeten Freiluftgradienten und Dichten für die to-
pographischen und isostatischen Massen lediglich Nähe-
rungen der realen Verhältnisse darstellen. Dazu kommen 
die verschiedenen Annahmen bezüglich der isostatischen 
Theorien. Die isostatische Anomalie lautet:

( )I P F B G I Eg g g g g gδ δ δ δ γ ϕ∆ = − − − − − .	 (20)

Sie wird teilweise im Rahmen der Geoidberechnung 
(Kuhn 2000) verwendet.

5.2	 Die Schwereanomalie in der Theorie von 
Molodenskii

Während in der Theorie von Stokes (1849) Annahmen 
über die Dichte (topographische und isostatische Re-
duktion) und den Freiluftgradienten zu treffen sind und 
somit auf eine hypothesenbehaftete Lösung führen, ver-
zichtet Molodenskii et al. (1962) auf die Annahme von 
Hypothesen. Die Schwereanomalie nach Molodenskii ist 
eine Freiluftanomalie, die im Zuge der Linearisierung der 
skalar freien geodätischen Randwertaufgabe nach Molo-
denskii als Differenz zwischen dem auf der Erdoberfläche 
gemessenen Schwerewert gP und einem streng berechen-
baren Modellwert γQ im zugeordneten Telluroidpunkt Q 
ohne Annahme einer Hypothese berechnet werden kann:

P Qg g γ∆ = − .	 (21)

Bei der skalarfreien Randwertaufgabe (Heck 1989, 
Seitz 1997) sind als Randwerte die horizontale Position 
in Form der geographischen Koordinaten  (φP, λP), der  
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gemessene Schwerewert gP sowie die geopotentielle Kote 
CP = W0 –WP des Beobachtungspunkts P gegeben. Daraus 
lässt sich eindeutig die Position des Telluroidpunktes ent-
lang der durch P verlaufenden Ellipsoidnormalen berech-
nen. Die Normalhöhe H* bezieht sich auf das Quasigeoid 
als Höhenreferenzfläche. Der ellipsoidische Abstand zwi-
schen Ellipsoid und Quasigeoid ist die Höhenanomalie ζ. 
Die geometrischen Verhältnisse sind in Abb. 4 dargestellt.

6	 Datengrundlage zur Fallstudie Baden-
Württemberg

Die Topographie von Baden-Württemberg ist geprägt 
durch den Oberrheingraben im Westen, den zentralen 
Schwarzwald und die Schwäbische Alb im Osten, deren 
Höhen als Mittelgebirge zwischen 120 m und 1493 m be-
tragen. Der Feldberg im Südschwarzwald ist die höchs-
te Erhebung Deutschlands außerhalb der Alpen. Damit 
ist das Gebiet von Baden-Württemberg ausgezeichnet 
geeignet für eine Fallstudie zur Berechnung der im Ab-
schnitt 5 beschriebenen Schwereanomalien.

Hierzu wurden dem Geodätischen Institut Karlsruhe 
(GIK) u. a. vom Landesamt für Geoinformation und Land-
entwicklung in Baden-Württemberg (LGL) hochaufge
löste Schweredaten und digitale Geländemodelle zur Ver-
fügung gestellt, die nachstehend beschrieben werden.

6.1	 Verwendete Schweredaten

Die verwendeten Punktschwerewerte aus verschiedenen 
Quellen (LGL Baden-Württemberg, Landesvermessun-
gen von Bayern, Rheinland-Pfalz, Hessen, Deutsches 
Schwerearchiv DSA, Bureau Gravimétrique Internatio-
nal BGI) lagen alle im Schweredatum IGSN71 vor (vgl. 
Tab. 2). Bei einer weiteren Verdichtung der Schweremes-
sungen mittels Absolutgravimetern wird das Schwere
datum implizit realisiert, ohne Netzanschluss an das 
Schweresystem. Die zugehörigen Lagekoordinaten wur-
den aus den jeweiligen Landessystemen auf das Datum 
WGS84 transformiert und in geographische Koordinaten 
umgerechnet.

Die Verteilung der Schweremesspunkte im Arbeits
gebiet (Nahbereich) ist in Abb. 5 wiedergegeben. Mit den 
59660 verwendeten Punkten liegt eine mittlere Punkt-
dichte von ca. 0,6 Punkte/km2 vor.

6.2	 Verwendete digitale Geländemodelle

Die Geometrie der Topographie und damit die räumli-
che Verteilung der Massen ist durch Geländemodelle di-
gitalisiert. Im Rahmen der Untersuchung verschiedener 
Schwereanomalien gehen sie als zentrale Ausgangsdaten 
in die Berechnung der Gelände-, der topographischen 
und der isostatischen Reduktion ein.

6.2.1	 Digitales Geländemodell für den Nahbereich

Zur Modellierung der Geländetopographie wurde ein 
hochaufgelöstes Digitales Geländemodell verwendet, das 
vom LGL Baden-Württemberg bereitgestellt wurde (Gült-
linger et al. 2001, Schleyer 2001). Es weist eine Rasterwei-
te von 10 m × 10 m in Gauß-Krüger-Koordinaten (DHHN) 
auf. Dieses DGM wurde auf ein äquidistantes Gitter in 
geographischen Koordinaten (WGS84) transformiert. Die 

Abb. 4: Ellipsoid, Telluroid und Quasigeoid

Abb. 5: Verteilung der verwendeten Schweremesspunkte

Tab. 2: Schweremesspunkte

Datenquelle # Punkte

Schweremesspunkte 59660

    davon Landesvermessung 24869

    davon BGI 11182

    davon Schweiz 12235

    davon Österreich 176

    davon Prof. H.-G. Wenzel 11198
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äquivalenten Rasterweiten betragen Δφ = 0,333” und 
Δλ = 0,5”. Die in Abb. 6 dargestellte DGM-Kachel (nörd-
lich von Karlsruhe) zeigt die sehr hoch aufgelöste Topo-
graphie des Rheingrabens sowie der Vogesen. Das gesam-
te Testgebiet liegt in den Bereichsgrenzen 47° ≤ φ ≤ 50° 
und 7° ≤ λ ≤ 11°. Es ist in 72 Kacheln segmentiert.

6.2.2	 Digitales Geländemodell für den Fernbereich

Der Fernbereich in den Bereichsgrenzen 39° ≤ φ ≤ 58° 
und –2° ≤ λ ≤ 20° wurde mit dem SRTM3 Modell (Jarvis 
et al. 2008) dargestellt. Dieses Topographiemodell weist 
eine Auflösung von Δφ = Δλ = 3” auf. Es wurde aus den 
Daten der Shuttle Radar Topography Mission (Farr et al. 
2007) erstellt.

6.2.3	 Digitales Modell für die Höhenbezugsfläche

Bei den Geländemodellen handelt es sich um Normal-
höhen. Um die Schweremesspunkte und die Topographie 
räumlich bestmöglich einander zuzuordnen, werden die 
Höhen auf ein Quasigeoidmodell aufgesetzt, das sich 
wiederum auf das GRS80 Referenzellipsoid bezieht (siehe 
Abb. 4). Somit wird eine optimale relative und absolute 
dreidimensionale Anordnung der Massen und der Auf-

punkte erreicht. Die Höhenanomalien zur Darstellung der 
Höhenbezugsfläche wurden aus dem EGM2008 Modell 
(Pavlis et al. 2012, 2013) in allen Gitterpunkten synthe-
tisiert.

7	 Ergebnisse

Im Folgenden werden die erläuterten Schwerereduktio-
nen sowie die daraus resultierenden unterschiedlichen 
Schwereanomalien dargestellt.

7.1	 Berechnete Schwerereduktionen

Sämtliche Schwerereduktionen sind funktional abhängig 
von der Topographie. Das verwendete Höhenmodell von 
Baden-Württemberg, das im hochaufgelösten Ausschnitt 
in Abb.  6 und komplett in Abb.  7 dargestellt ist, zeigt 
die interessante Variation der Topographie. Sie ist cha-
rakterisiert durch die Mittelgebirge im Westen mit den 
Vogesen, rechtsrheinisch der Schwarzwald und entlang 
der Donau die Schwäbische Alb. Im Südosten zeichnen 
sich die Alpen ab. Deutlich prägt die Rheinebene das Bild 
durch den mit Sedimenten gefüllte Grabenbruch.

Werden die Punkthöhen  HP mit dem negativen 
Schweregradienten multipliziert, so wird die Freiluft
reduktion erhalten. Aus einer Multiplikation der Höhe 
mit einem Faktor 0,11194 mGal · m–1, gemäß Gl.  (11), 
resultiert die einfache planare Bouguerplattenreduktion. 
Den doppelten Effekt weist die sphärische Bouguerplat-
tenreduktion auf (vgl. Gl. (14)). Auf eine Darstellung die-
ser linear von der Höhe abhängigen Reduktionen wird 
verzichtet. Ihre statistischen Kenngrößen sind in Tab. 3 
zusammengestellt.

Die Geländereduktion zeigt sich in der Rheinebene mit 
einem glatten Verlauf um ± 0 mGal (siehe Abb. 8). Das ist 
erklärbar durch die geringen Geländevariationen und das 
schnelle Abklingen der Wirkung der Geländemassen mit 
dem Abstand zum Berechnungspunkt. Ihre Berechnung 
ist extrem rechenzeitintensiv. Sie wurde auf dem Hoch-
leistungsrechner des SCC (Steinbuch Centre for Compu-
ting, KIT) parallel auf 160 CPUs durchgeführt.

Abb. 6: Kachel aus dem hochaufgelösten DGM (m)

Tab. 3: Statistische Kenngrößen der Schwerereduktionen in Baden-Württemberg (B-W)

Reduktion (mGal) Min Max Mittel RMS Std

Freiluftreduktion –913,912 –24,724 –136,225 155,838 75,684

Bouguerplatte planar 8,968 331,479 49,409 56,523 27,451

Bouguerplatte sphärisch 17,715 475,718 91,081 102,265 46,502

Bouguerplatte geoidal 7,551 305,643 49,878 57,167 27,933

Geländereduktion –65,797 0,234 –1,344 3,265 2,975

Topographische Reduktion (komplett) 5,698 276,063 49,689 56,454 26,796

Topographische Reduktion aus B-W DGM (Nahbereich) 5,651 267,868 48,534 55,198 26,293
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Die Wirkung der topographischen Massen zwischen 
Geoid und Erdoberfläche wird für den Nahbereich (NB) 
und Fernbereich (FB) berechnet. Die entfernteren topo-
graphischen Massen aus dem Fernbereich erreichen eine 
Wirkung im Berechnungsgebiet von ± 2 mGal, abgesehen 
von Nahfeldwirkungen im Süden durch die Alpen.

Im verwendeten isostatischen Modell nach Airy-Heis-
kanen befinden sich die Ausgleichmassen an der Grenz-
schicht zwischen Kruste und Mantel. Für die Mächtigkeit 
der Kruste wird ein Wert von T = 30 km angenommen. 
Hieraus ergeben sich glatte, mittelwellige Feldanteile, die 
im kontinentalen Bereich systematisch positiv sind.

In der gesamten topographischen Wirkung zeigt sich 
deutlich die Struktur der Topographie, wohingegen die 
isostatische Wirkung einen sehr glatten Verlauf aufweist. 

Wie in Abb. 9 und Abb. 10 zu erkennen, sind ihre Vor-
zeichen einander entgegengesetzt.

Aus den punktweise berechneten Schwerereduktionen 
können nun Schwereanomalien berechnet werden.

7.2	 Berechnete Schwereanomalien

Wie in Abb. 11 deutlich zum Ausdruck kommt, weist die 
Freiluftanomalie eine starke Korrelation mit der Gelän-
dehöhe auf, da die Effekte der Topographie noch kom-
plett enthalten sind. Wird die Geländereduktion an die 
Freiluftanomalie angebracht, resultiert die in Abb.  12 
dargestellte Faye-Anomalie. Geringe Unterschiede zwi-
schen den beiden Anomalien zeigen sich in den Alpen. 

Abb. 7: Höhenmodell von Baden-Württemberg (m) Abb. 8: Geländereduktion (mGal)

Abb. 9: Topographische Wirkung (mGal) Abb. 10: Isostatische Wirkung (mGal)
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Die Faye-Anomalie ist eine gute Approximation für die 
in Gl. (21) definierte Schwereanomalie in der Theorie von 
Molodenskii.

Werden die Freiluftanomalien um die topographischen 
Effekte reduziert, werden die in Abb.  13 dargestellten 
Bougueranomalien erhalten. Die gezeigten Bouguer
anomalien wurden gemäß Gl.  (17) berechnet, wobei die 
topographische Reduktion unter Verwendung der DGM 
aus dem Nah- und Fernbereich berechnet wurde. Die 
Bougueranomalien weisen noch mittel- bis langwellige 
Strukturen auf.

Die Berücksichtigung einer isostatischen Reduktion 
(hier Airy-Heiskanen) führt auf die in Abb.  14 darge-
stellten isostatischen Anomalien. Sie weisen einen glat-
ten Verlauf auf. Dies kommt auch durch den deutlichen 

Abfall des RMS zum Ausdruck. Siehe hierzu die statis-
tischen Kenngrößen der untersuchten Schwereanoma-
lien in Tab. 4. Die isostatischen Anomalien eignen sich 
besonders gut zur Interpolation der beliebig verteilten 
Messpunktewerte auf ein Gittermodell. Sie bilden die 
Datengrundlage zur Geoidberechnung bei der Lösung der 
Randwertaufgabe nach Stokes.

Um zu verdeutlichen, dass die aus Schwerefeldmissio-
nen gewonnenen Potentialdarstellungen eine geringere 
Auflösung als terrestrische Anomalien aufweisen, werden 
die zugehörigen Schwereanomalien berechnet. In Abb. 15 
sind die aus dem reinen GOCE-Satellitenmodell TIMr5 
(Brockmann et al. 2014) bis Grad und Ordnung N = 280 
synthetisierten Schwereanomalien dargestellt. Im Kom-
binationsmodell mit EGM2008 (Pavlis et al. 2012, 2013)  

Abb. 11: Freiluftanomalien (mGal) Abb. 12: Faye-Anomalie (mGal)

Abb. 13: Bougueranomalie (mGal) Abb. 14: Isostatische Anomalie (mGal)
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werden die Schwereanomalien bis Grad und Ordnung 
N = 2190 synthetisiert und in Abb. 16 abgebildet. Bei die-
sen Anomalien handelt es sich um Schwereanomalien in 
der Theorie nach Molodenskii, die theoretisch wiederum 
sehr gut mit den in Abb. 11 dargestellten Freiluftanoma-
lien übereinstimmen. Allerdings wird die angesprochene 
unterschiedliche räumliche (spektrale) Auflösung deut-
lich. In Regionen, in denen keine terrestrischen Messun-
gen vorhanden oder Daten nicht verfügbar sind, stellen 
die kombinierten Geopotentialmodelle eine gute Appro-
ximation dar.

8	 Anwendungen der Schwereanomalien

Schwereanomalien sind eine bedeutende Informations-
quelle in allen Geowissenschaften für vielfältige Auf-
gaben. Die originären Schweremessungen variieren sehr 

stark von Punkt zu Punkt, da sie von lokalen Einflüs-
sen, wie Dichteanomalien im Untergrund und der Topo-
graphie, dominiert sind. In einigen Anwendungen mit 
Schwereanomalien ist eine Darstellung auf regelmäßigen 
Gittern erforderlich, z. B. zur numerischen diskreten Lö-
sung des Stokes-Integrals. Das bedeutet ganz praktisch, 
dass eine stark variierende Funktion zu interpolieren 
ist. Eine zuvor durch Reduktionen wohl definierte, ge-
glättete Schwereanomalie weist bekanntermaßen deut-
liche numerische Vorteile auf. Die isostatische Anoma-
lie bildet die Randwerte zur Bestimmung des Geoids, 
der Höhenbezugsfläche für orthometrische Höhen. Die 
Schwereanomalie nach Molodenskii in der Definition 
von Gl. (21) kann praktisch mit der Freiluftanomalie aus 
Gl. (16) gleichgesetzt werden. In der praktischen Realisie-
rung der Lösung der Randwertaufgabe nach Molodenskii 
zur Bestimmung des Quasigeoids, als Bezugsfläche für 
Normalhöhen, kommen die hier nicht weiter diskutierten 

Tab. 4: Statistische Kenngrößen der Schwereanomalien in Baden-Württemberg

Anomalie (mGal) Min Max Mittel RMS Std

Freiluft –133,416 139,735 7,213 30,236 29,363

Faye –127,972 195,598 8,557 30,678 29,460

Bouguer (planar) –192,143 26,367 –40,852 53,973 35,274

Bouguer (sphärisch) –472,001 12,022 –90,261 106,183 55,925

Bouguer (geoidal) –231,483 26,378 –41,321 54,462 35,478

Bouguer (topographisch) –235,210 25,619 –42,476 55,527 35,763

Isostatisch –103,506 65,009 15,900 23,945 17,904

Molodenskii –133,463 139,068 7,166 30,217 29,354

GPM TIMr5 N = 280 –42,520 72,579 14,642 25,164 20,466

GPM TIMr5 + EGM2008, N = 2190 –105,235 121,899 11,146 30,548 28,442

Abb. 15: Schwereanomalien, TIMr5, N = 280 (mGal) Abb. 16: Schwereanomalien, TIMr5 + EGM2008,  
N = 2190 (mGal)
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Korrekturterme Gi hinzu. Sie können als Geländereduk-
tionen interpretiert werden und führen auf eine Anoma-
lie, die wiederum sehr gut mit der Faye-Anomalie aus 
Gl. (19) übereinstimmt.

Zu den bereits genannten Anwendungsfeldern wie die 
Prospektion und Inversion soll hier eine konkrete Nut-
zung der Schwereanomalien aus dem Bereich der Physi-
kalischen Geodäsie dargestellt werden: der Zusammen-
hang von Bougueranomalien und der Höhendifferenz 
zwischen Geoid und Quasigeoid. Siehe hierzu Heiskanen 
und Moritz (1967, S. 325–328).

In die Berechnung von orthometrischen Höhen HP und 
Normalhöhen  H*

P geht die geopotentielle Kote  CP ein, 
die aus Nivellement und Schweremessungen bestimmt 
wird. Im Falle der orthometrischen Höhen wird sie mit g, 
dem integralen Mittelwert der tatsächlichen Schwere 
zwischen Oberflächenpunkt und Geoid, und im Falle der 
Normalhöhen mit γ, dem integralen Mittelwert der Nor-
malschwere zwischen Ellipsoid und Telluroid, auf eine 
metrische Größe skaliert. Die entsprechenden Höhen
definitionen lauten:

,P P
P P

C CH H
g γ

= =* .	 (22)

Das Gleichsetzen der beiden Höhen bezüglich der geo-
potentiellen Kote  CP führt nach Heiskanen und Moritz 
(1967, (8–102)) auf den strengen Zusammenhang zwi-
schen Höhensystemdifferenz und Höhendifferenz:

( ) ( ), , gN H H Hγϕ λ ζ ϕ λ
γ
−

− = = − * .	 (23)

Es ist möglich, den integralen Mittelwert der Normal-
schwere γ exakt aus Gl. (3) zu berechnen. In der Praxis 
wird er unter der Annahme, dass sich die Normalschwere 
linear mit der Höhe ändert, durch eine Höhenkorrektur 
analog zu Gl. (4) approximiert und kann mit der Freiluft-
reduktion aus Gl. (15) verknüpft werden:

F
0 0 

2 2
gd H

dh
δγγ γ γ= + ⋅ ≈ −

*
.	 (24)

Zur Darstellung der mittleren Schwere g müssen Hypo-
thesen getroffen werden, die z. B. in Hofmann-Wellenhof 
und Moritz (2006, Kap. 3.5) diskutiert werden. Im Kon-
zept von Stokes-Helmert wird zur Berechnung von g die 
Poincaré-Prey-Reduktion verwendet:

G 

G

2  2
2 2 2

2
2

SH P

P

H dg H Hg g G G g
dH
d Hg G H g
dh

ρ ρ δ

γρ δ

= − π⋅ ⋅ ⋅ − ⋅ − π ⋅ ⋅ ⋅ −

≈ − π⋅ ⋅ ⋅ − ⋅ − 	 (25)

und dabei der Schweregradient durch den Normalschwere
gradienten ersetzt. Hieraus folgt mit Gl. (23) die in Heis-
kanen und Moritz (1967, (8–103)) bzw. Torge und Müller 
(2012, (6.132)) angegebene Stokes-Helmert-Näherung:

( ) ( ), ,
γBN Hgϕ λ ζ ϕ λ− = ∆ .	 (26)

Dieser Ausdruck wird in Flury und Rummel (2009) mit 
einer verfeinerten Modellierung des Schweregradienten

( )0G 
12 H

2
topo topo

FR P P P
d Hg g G g v v
dh H
γρ δ δ δ= − π⋅ ⋅ ⋅ − ⋅ − −+  

 
	 (27)

durch die zusätzliche Berücksichtigung des Einflusses der 
topographischen Massen δν topo verbessert.

Damit resultiert die Gleichung für die Separation zwi-
schen den beiden Höhenbezugsflächen, die auch für An-
wendungen im Hochgebirge cm‑Genauigkeit ermöglicht 
(Flury und Rummel 2009):

( ) ( ) ( )0

1, , topo topo
B P P

HN g v v
H

ϕ λ ζ ϕ λ δ δ
γ

− = ∆ + − .	 (28)

Der zweite Term enthält die Potentialwirkung der topo-
graphischen Massen, die im Punkt P an der Erdoberflä-
che und im Punkt P0 am Geoid auszuwerten sind. Eine 
eingehende Diskussion der Auswirkung dieses Zusatz-
terms im Hochgebirge ist in Flury und Rummel (2009) für 
die Testgebiete Großglockner und Zugspitze dargelegt. 
Für die Zugspitze (φ = 47,4212°, λ = 10,9863°) wird ohne 
Verwendung des zweiten Terms (Potentialwirkung) eine 
Höhendifferenz von 32 cm angegeben. Dieser Wert wird 
in der vorliegenden Arbeit mit ca. 35 cm bestätigt. Unter 
Berücksichtigung des potentialabhängigen Korrektur-
terms werden in Flury und Rummel (2009) für die Zug-
spitze ca. 24 cm berechnet. Diese extremen Verhältnisse 
sind in den Mittelgebirgslagen von Baden-Württemberg 
nicht vorhanden.

Aus den in Abb. 13 dargestellten aktuellen Bouguer
anomalien kann die Differenz N – ζ zwischen Geoid-
undulation und Höhenanomalie berechnet werden. In 
Baden-Württemberg liegt die in Abb. 17 dargestellte Hö-
hendifferenz zwischen Geoid und Quasigeoid zwischen 
–70 mm und +6 mm. Sie erreicht in den alpinen Gebieten 
bis zu –449 mm. Hier muss von einer Überschätzung der 
Höhendifferenz ausgegangen werden, wie das Beispiel 
Zugspitze zeigt.

Zum qualitativen Vergleich wurden aus dem Euro-
päischen Gravimetrischen (Quasi)Geoid 1997 EGG97 
(Denker und Torge 1998) die Geoidundulationen und 
Höhenanomalien und damit ihre Differenz in den 59660 
Schweremesspunkten berechnet und mit der aktuellen 
Lösung, die aus der Transformation der Bougueranoma
lien nach Gl. (26) hervorgeht, verglichen. Die Differenzen 
sind in Abb. 18 dargestellt und liegen für Baden-Würt-
temberg zwischen –10 mm und +20 mm. Es wird deutlich, 
dass die aktuell berechneten Bougueranomalien lokal 
eine höhere Auflösung aufweisen, was der verbesserten 
Datenbasis zugeschrieben werden kann. Die zugehörigen 
statistischen Kenngrößen sind in Tab. 5 aufgeführt.
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9	 Zusammenfassung und Ausblick

Aus hochaufgelösten Schweredaten und digitalen Gelän-
demodellen wurden für das Gebiet von Baden-Württem-
berg unterschiedliche Schwereanomalien berechnet. Die 
einzelnen Komponenten, die zu den Anomalien beitra-
gen, wurden dafür im Gebiet 47° ≤ φ ≤ 50°, 7° ≤ λ ≤ 11° 
generiert. Diese sind im Einzelnen: Normalschwere, Frei-
luftreduktion, planare, sphärische sowie geoidale Bou
guerreduktion, Geländereduktion, topographische und 
isostatische Reduktion. Eine stufenweise Berücksichtigung 
der Messpunkthöhe, der topographischen und isostati-
schen Massen führt zu den Freiluft-, Faye-, Bouguer- und 
isostatischen Anomalien. Weisen die Freiluftanomalien 
noch deutlich den Masseneinfluss der Topographie auf, 
sind die Bougueranomalien durch Reduktion der topo-
graphischen Massen deutlich glatter. Sie eignen sich für 
Interpolationszwecke. Als konkretes Anwendungsbei-
spiel wurde aus den Bougueranomalien der Unterschied 
zwischen der Geoidundulation und der Höhenanomalie 
berechnet. Die Höhendifferenz zwischen Geoid und Qua-
sigeoid liegt in Baden-Württemberg zwischen –70 mm 
und +6 mm. Durch Reduktion der isostatischen Massen 
wird rechnerisch eine Erdkruste konstanter Mächtigkeit 
hergestellt. Die verbleibenden isostatischen Anoma-

lien weisen Effekte von Dichtestörungen auf. Sie wer-
den als Randwerte für die Geoidbestimmung verwendet.

Über einen Inversionsansatz mittels Diskretisierung 
durch Tesseroide können diese Dichtestörungen berech-
net und im Rahmen von Prospektionszwecken interpre-
tiert werden. Da die genannten Anomalien sämtlich von 
Annahmen über den vertikalen Schweregradienten (Frei-
luftreduktion) und Hypothesen über die Gesteinsdichte 
abhängig sind, könnte die Dichteverteilung iterativ ver-
bessert werden.

In Ergänzung zu den auf terrestrischen Messungen 
basierenden Anomalien wurden auch Schwereanomalien 
aus Geopotentialmodellen synthetisiert. Sie sind global 
berechenbar, jedoch in ihrer spektralen Auflösung limi-
tiert.

Dank
Wir danken den genannten Institutionen für die Bereit-
stellung der Punktschweredaten und digitalen Gelände-
modelle. Dem Steinbuch Centre for Computing (SCC) des 
KIT sei für die Bereitstellung von Computerressourcen 
gedankt. Herrn Prof. J. Müller und einem weiteren Gut-
achter danken wir für die sorgfältige Durchsicht des Ma-
nuskripts und die hilfreichen Anregungen.

Abb. 17: N – ζ aus Gl. (26) (mm) Abb. 18: N – ζ Unterschied zu EGG97 (mm)

Tab. 5: Statistische Kenngrößen der Differenz zwischen Geoidundulation und Höhenanomalie

(mm) Min Max Mittel RMS Std

Geoidundulation N (EGG97) 46073 51461 48160 48167 821

Höhenanomalie ζ (EGG97) 46108 51719 48184 48191 815

N – ζ (EGG97) –435 7 –24 42 34

N – ζ aus Bougueranomalien –449 6 –24 41 33

Residuen (EGG97 – Bouguer) –76 96 0 5 5
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