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Mit den aktuellen Satellitenmissionen CHAMP und GRACE 
hat ein neues Kapitel der Erdbeobachtung begonnen. 
Auf polaren Bahnen umkreisen die Geräte in niedriger Höhe
die Erde und liefern ein globales Bild des Schwerefelds 
und seiner zeitlichen Änderungen. 

weist Beulen und Dellen mit Abweichungen von bis zu 
100 m nach oben und unten auf. Diese Fläche wird als Ge-
oid bezeichnet und ist als Bezugsfläche für alle topo-
graphischen Höhen als Normal Null oder mittlerer Meeres-
spiegel bekannt. Eine mit Wasser bedeckte Erde würde 
exakt die Form des Geoids annehmen. Die Abweichungen
zum Ellipsoid werden als Geoidundulationen bezeichnet.
Wie bei jeder Äquipotentialfläche steht die Lotrichtung über-
all exakt senkrecht auf dem Geoid und trotz der Beulen und
Dellen setzt sich ein an beliebiger Stelle aufgesetzter Was-
sertropfen auf dieser Fläche nicht in Bewegung.

Auch die tatsächlichen Schwerewerte an der Erdober-
fläche variieren um die Normalwerte des Rotationsellip-
soids. Die Ausschläge,die als Schwereanomalien bezeichnet
werden, erreichen maximal 5 ⋅ 10–3 m/s2, also 500 Milli-
onstel der Normalschwere.

Geoidundulationen und Schwereanomalien repräsen-
tieren die unregelmäßige Struktur des Schwerefelds entlang
der Erdoberfläche und sind die gesuchten Größen, die in
der Satellitengeodäsie aus der Analyse von Bahnstörungen
erdumkreisender Satelliten gewonnen werden. Als Bahn-
störungen werden die Abweichungen der Flugbahn von der
Kepler-Ellipse bezeichnet, die der Satellit fliegen würde,
wenn die Erde eine homogen aufgebaute Kugel wäre.

Form und Schwerefeld der Erde sind wesentlich kom-
plexer als man vielleicht vermuten würde. In erster

Annäherung kann man sich unseren Planeten vereinfacht als
ein abgeplattetes Rotationsellipsoid vorstellen, in dem die
Gesamtmasse homogen verteilt ist. Der Äquatorradius die-
ses Ellipsoids ist dabei rund 20 km länger als der Polradius.
An der Oberfläche dieses Rotationsellipsoids wirkt aufgrund
der Massenanziehung eine Gravitationsbeschleunigung in
Richtung des Mittelpunkts von 9,81 m/s2, die zum Pol hin
auf 9,83 m/s2 zunimmt. Berücksichtigt man noch die der
Gravitationsbeschleunigung entgegengerichtete Zentri-
fugalbeschleunigung von – 0,03 m/s2 am Äquator, so ergibt
sich eine Schwerebeschleunigung (oder kurz Schwere) von
9,78 m/s2 am Äquator. An den Polen fallen Gravitation and
Schwere zusammen. Eine Waage zeigt demnach am Pol für
einen normal gewichtigen Menschen etwa 350 g mehr an
als am Äquator.

Während sich die Schwere auf der Ellipsoidoberfläche
also mit der Breite ändert, ist das Schwerepotential dort
überall gleich, und man spricht von einer Äquipotential-
fläche. Die auf solch einem Rotationsellipsoid wirkende
Schwere nennt man Normalschwere und den Potentialwert
Normalpotential.

Beulen und Dellen
In Wirklichkeit ist die Masse der Erde nicht gleichmäßig
verteilt. An den Übergangszonen der schalenförmig aufge-
bauten Erde vom Zentrum über den äußeren Erdkern und
Erdmantel bis zur Erdkruste gibt es unregelmäßig verteilte
Dichtesprünge und innerhalb der Schalen einen variieren-
den Dichteverlauf. Augenfällig wird die ungleiche Massen-
verteilung an der Erdoberfläche anhand der Topographie.

All diese Dichteanomalien haben zur Folge, dass das
tatsächliche Schwerefeld vom Normalschwerefeld eines 
Rotationsellipsoids abweicht. Die Äquipotentialfläche der
Erde ist gegenüber der Ellipsoidoberfläche deformiert und
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Abb. 1 Das Geoid vom Satelliten CHAMP aus gesehen (stark
überhöht dargestellt).
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Seit Beginn des Raumfahrtzeitalters hat man Messungen
von Satellitenbahnstörungen für die Ableitung von Schwere-
feldparametern genutzt, beginnend mit der exakten Be-
stimmung der Erdabplattung über die „Birnenform“ der 
Erde (Asymmetrie zwischen Nord- und Südhemisphäre) bis
zu den heutigen globalen Erdschwerefeldmodellen. Die rein
aus Satellitenbahnbeobachtungen abgeleitete Grobstruktur
des Erdschwerefelds besitzt eine räumliche Auflösung von
derzeit circa 500 km an der Erdoberfläche. Dazu sind 
Gleichungssysteme mit mehreren tausend Unbekannten auf-
zustellen und zu lösen.

Da die Gravitation mit wachsendem Abstand von der
Erde abnimmt, ist die Anwendung der Satellitenbahnme-
thode auf die Erfassung großräumiger Strukturen im Erd-
schwerefeld beschränkt (Abbildung 1). Sie bietet aber die
einzige Möglichkeit, die Grobstruktur, das heißt den lang-
welligen Bereich des Erdschwerefelds, homogen und zu-
verlässig zu vermessen. Globale Satellitenschwerefeldmo-
delle liefern die Basis für Schwerekarten mit wesentlich 
feinerer Auflösung (Abbildung 2). Hierfür kombiniert man
sie mit Daten aus der Satellitenaltimetrie (Höhenmessung)
über den Ozeanen sowie terrestrischer, schiffs- oder flug-
zeuggestützter Gravimetrie. Dies ist beispielsweise für An-
wendungen in der Landesvermessung und der Lagerstätten-
erkundung notwendig. Die Satellitenaltimetrie tastet über
Abstandsmessungen zwischen Satellit und Fußpunkt am 
Boden die Geometrie der Ozeanoberfläche ab, die in erster
Näherung mit dem Geoid zusammenfällt.

Erdschwerefeldmodelle und
geowissenschaftliche Nutzung

Die Struktur des Erdschwerefelds spiegelt die Dichtever-
teilung im Erdinnern wider, allerdings integriert über den
gesamten Erdkörper. Deshalb lässt sich aus der Kenntnis
des Erdschwerefelds allein der dreidimensionale Aufbau der

Erde nicht eindeutig rekonstruieren. Erst die Kombination
mit anderen geophysikalischen Signalen aus dem Erdinnern,
vor allem Geschwindigkeitsvariationen von Erdbebenwellen
beim Durchqueren der Erde, reduziert die Unschärfe. Die
Fortpflanzungsgeschwindigkeit von Erdbebenwellen hängt
von einer Vielzahl von Zustandsparametern des durch-
drungenen Materials ab, nicht nur, wie es bei den Schwere-
anomalien und Geoidhöhen der Fall ist, von der Dichte 
(siehe den Beitrag von Rainer Kind und Xiaohui Yuan in 
diesem Spezial). Durch Kombination mit dem beobachteten
Erdschwerefeld gelingt es
jedoch, tiefenabhängige
Geschwindigkeits- und
Dichterelationen für die
Wellengeschwindigkeiten
abzuleiten und so das Fen-
ster in das Erdinnere wei-
ter zu öffnen [1]. Aller-
dings ist es noch nicht
gelungen, die Konvekti-
onsströme im Erdmantel,
die der Motor der Platten-
tektonik sind, nachzuwei-
sen und zu lokalisieren.
Hierfür reicht die Auflösung der seismischen Modelle noch
nicht aus. Dies ist ein wichtiges Ziel der Geophysik.

Da die Erde sich im relativen Gleichgewicht befindet,
werden größere Massenunregelmäßigkeiten an anderer 
Stelle wieder kompensiert. Deshalb sind die Abweichun-
gen vom Normalschwerefeld des Ellipsoids relativ gering.
Allein die sichtbaren topographischen Massen, wie die 
Gebirge, würden einen viel größeren Schwereeffekt her-
vorrufen als man tatsächlich beobachtet, wenn es diesen
Kompensationseffekt nicht gäbe. Daraus kann man auf 
die Massenverteilung und Mächtigkeit des festen Teils des
oberen Erdkörpers, der Lithosphäre, schließen [2].

Aber nicht nur in der Geophysik, auch in anderen geo-
wissenschaftlichen Disziplinen spielt das Erdschwerefeld
eine entscheidende Rolle. In der Ozeanographie beispiels-
weise ist das Geoid eine notwendige Referenzfläche für die
Ableitung der Meerestopographie mit Hilfe von satelliten-
altimetrischen Messungen. Die Meerestopographie ist nichts
anderes als die Abweichungen der tatsächlichen Meeres-
oberfläche vom Geoid. Sie beträgt maximal zwei Meter. Aus
dieser Topographie ergibt sich unmittelbar das globale 
Muster der Meeresströmungen, die für den Wärme- und
CO2-Transport verantwortlich sind. Für diese Anwendung
muss das Geoid zentimetergenau und mit einer hohen 
Auflösung bis herunter zu Wellenlängen von 30 km ge-
messen werden [3].

Ein immer wichtiger werdender Aspekt ist das Monito-
ring von klimatisch bedingten Prozessen an der Erdober-
fläche. Hierzu zählen saisonale Änderungen im kontinen-
talen Wasserhaushalt und Meeresspiegeländerungen auf-
grund von Verschiebungen in der Massenbilanz zwischen
polarem Eis und Meerwasser. Diese Vorgänge sind mit

Abb. 2 Das wesentlich genauere Geoid nach Kombination der
CHAMP-Lösung mit terrestrischen Schweredaten (stark über-
höht dargestellt).
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großräumigen periodischen und langfristigen Massenum-
verteilungen verbunden, die als zeitliche Änderungen im
Erdschwerefeld über Satellitenbahnstörungen beobachtet
werden können. Da diese Effekte nur sehr kleine Signale er-
zeugen, werden zu ihrer Auflösung extreme Genauigkeiten
verlangt [4].

Bis vor drei Jahren lagen die Genauigkeiten bei der 
globalen Schwerefeldausmessung an der Erdoberfläche bei
1 m im Geoid und 5 ⋅ 10-5 m/s2 in der Schwere bezogen auf
eine räumliche Auflösung von 500 km. Dies ist für die 
skizzierten Anwendungen um ein bis zwei Größenordnun-
gen zu gering. Es wurden deshalb international Anstren-
gungen unternommen, um durch neue Satellitenmissionen
in die geforderten Genauigkeits- und Auflösungsbereiche
zu kommen.

Ein erster derartiger Satellit ist CHAMP (CHAllenging
Minisatellite Payload) [5], ein deutscher Geoforschungs-
satellit, der Mitte 2000 gestartet wurde und mit einem
Schlag die Modellgenauigkeit für das globale Schwerefeld
um bis zu einer Größenordnung verbesserte (Abbildung 3).
Die Zwillingssatelliten des amerikanisch-deutschen Projekts
GRACE (Gravity Recovery And Climate Experiment) [6] mit
noch höherem Genauigkeitspotential befinden sich seit
März 2002 in der Umlaufbahn (Abbildung 4 und „Mess-
prinzip der GRACE-Zwillingssatelliten“, S. 209). Ihre Daten

werden derzeit analysiert. CHAMP und GRACE wurden un-
ter Federführung des europäischen Raumfahrtkonzerns
Astrium gebaut.

Aktuelle globale Schwerefeldmodelle aus Satelliten-
bahnstörungen werden an der Universität Texas (Centre for
Space Research), der NASA (Goddard Space Flight Center)
und in Europa am GFZ Potsdam zusammen mit GRGS 
(Groupe de Recherches de Geodésie Spatiale) der fran-
zösischen Raumfahrtbehörde CNES entwickelt. Die in
deutsch-französischer Koproduktion entstandenen aktuells-
ten Modelle basieren auf CHAMP-Daten und heißen EIGEN
(European Improved Gravity model of the Earth by New
techniques) [7].

Globale Erdschwerefeldmodelle werden üblicherweise
in zwei Versionen berechnet: zum einen rein aus Satelliten-
bahnstörungen (hier mit EIGEN-2 bezeichnet) und zum 
anderen mit Daten, welche die Satellitenaltimetrie und di-
rekte Schweremessungen mit land- und flugzeuggestützten
Gravimetern zur Auflösungssteigerung mit einbeziehen 
(EIGEN-2C). Reine Satellitenlösungen finden insbesondere
in der Ozeanographie Verwendung, da sie frei sind von 
Annahmen über die Ozeandynamik, wie sie bei der Ver-
wendung von Altimeterdaten für die Schwerefeldmodellie-
rung getroffen werden müssen.

Schwerefeldbestimmung aus
Satellitenbahnstörungen

Das Schwerefeld lässt sich nur dann mit Hilfe von Satelliten
bestimmen,wenn deren Bahnen hoch präzise bekannt sind.
Der in rund 400 km Höhe die Erde umkreisende Satellit
CHAMP empfängt dazu kontinuierlich Signale der GPS-Sa-
telliten. Das amerikanische Navigationssystem GPS (Global
Positioning System) besteht aus 24 Satelliten, die in 20 000
km Höhe die Erde umkreisen. Die Beobachtungen basieren
auf Laufzeit- und Phasendifferenzmessungen der von den
GPS-Satelliten abgestrahlten Radiowellen, aus denen letzt-
lich die genauen Abstände zwischen den GPS-Satelliten und
CHAMP zum jeweiligen Zeitpunkt gewonnen werden (Ab-
bildung 5). Außerdem verfolgen etwa zwölf Bodenstatio-
nen die Bahn von CHAMP während des jeweiligen Über-
flugs mit Hilfe von Laserstrahlen.

Mit vorgegebenen genäherten Werten für Ort und Ge-
schwindigkeit des Satelliten CHAMP zu einem Anfangszeit-
punkt wird die Bahn des Satelliten numerisch über jeweils
36 Stunden, entsprechend etwa 22 Erdumläufen, in einem
raumfesten Referenzsystem integriert. In die Rechnungen
gehen eine Reihe von Störeinflüssen ein. Das sind die gra-
vitativen Kräfte,wie das Schwerefeld und die Gezeitenkräfte
von Mond,Sonne und Planeten,sowie die nicht-gravitativen,
wie der Hochatmosphärenwiderstand, Sonnen- und Erd-
strahlungsdruck. Durch Variation der Anfangselemente für
Ort und Geschwindigkeit des Satelliten erhält man eine an
die Bahnbeobachtungen am besten angepasste Bahn für den
Integrationszeitraum. Die Differenzen zu den Beobachtun-
gen enthalten dann, bei fehlerfreier Modellierung aller an-
deren auf den Satelliten wirkenden Kräfte, die Information

A B B .  3 | C H A M P
Der Satellit
CHAMP und seine
Schwerefeldnutz-
last.

Abb. 4 Das Satellitentandem GRACE.
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über Abweichungen zwischen dem tatsächlichen Erd-
schwerefeld und dem der Bahnberechnung zugrunde ge-
legten Modell.

Mit CHAMP gelang es zum ersten Mal, das Erdschwere-
feld allein aus den Bahnstörungen eines einzigen Satelliten
abzuleiten. Allein aus den Daten eines einzigen Monats 
erhält man bei gleicher Auflösung bereits ein bis zu eine
Größenordnung genaueres Schwerefeldmodell als das bis
dahin gültige GRIM5-S1 [8]. Für GRIM5-S1 mussten noch
über mehrere Jahre hinweg Daten von etwa 30 Satelliten auf
verschiedenen, gut im Raum verteilten Bahnen verarbeitet
werden. Die entscheidenden Vorteile der CHAMP-Mission
gegenüber allen bisherigen für die Schwerefeldausmessung
nutzbaren Satelliten sind:
• kontinuierliche Bahnverfolgung mit Hilfe der GPS-Satelli-

ten gegenüber sehr lückenhafter bodengestützter Bahn-
verfolgung mittels Laser- oder Radiowellenmessungen
beim Überflug über eine Bodenstation,

• sehr niedrige Flughöhe (von 450 km auf 300 km ab-
sinkend) und damit erhöhte Sensitivität der Bahn auf
Schwerefeldstörungen,

• nahezu polare Bahn zur kompletten Abdeckung der Erd-
oberfläche und

• direkte Messung der auf den Satelliten wirkenden nicht-
gravitativen Störkräfte durch einen an Bord befindlichen
dreiachsigen Beschleunigungsmesser.

Insbesondere der in der niedrigen Flughöhe relativ große
Einfluss der Atmosphärenreibung musste früher mit un-
zulänglichen Dichtemodellen der Hochatmosphäre ap-
proximiert werden. Bei CHAMP kann nach Abzug der Be-
schleunigungsmessungen von den Bahnstörungen das rein
gravitative Signal in der Bahn freigelegt werden. Der Be-
schleunigungsmesser, der im Schwerpunkt des Satelliten 
angebracht ist, ist in einem frei fliegenden Satelliten un-
beeinflusst von Schwerebeschleunigungen.

Zusätzliche Nutzung von
Oberflächenschweredaten

Einen wesentlichen Beitrag liefern auch Altimetersatelliten,
die von ihrer jeweiligen Position aus den senkrechten 
Abstand zu der Meeresoberfläche messen. Seit Mitte der
1980er Jahre wurde so die Meeresoberfläche mit einer 
Folge von Satelliten, beginnend mit GEOSAT bis zu den 
heutigen Jason-1 und Envisat,hoch aufgelöst abgetastet. Bei
genauer Bahnberechnung lässt sich daraus die Geometrie
der Meeresoberfläche mit Zentimetergenauigkeit ableiten.

A B B .  5 | BA H N B E S T I M M U N G

Ausmessung der CHAMP-Bahn mit den Satelliten der GPS-
Konstellation und mit bodengestütztem Laserradar.

M E S S PR I N Z I P  D E R  G R AC E- Z W I L L I N G S SAT E L L I T E N |
Die beiden Satelliten der GRACE-
Mission folgen einander in einem
Abstand von rund 220 km auf gleicher
Bahn in 500 km Höhe. Gemessen wird
mit Radiowellen der relative Abstand d
und die relative Geschwindigkeit v2–v1

(Abbildung oben).

Bei der Annäherung an eine positive
Massenanomalie ∆M auf oder inner-
halb der Erde wird der nähere Satellit
durch die Anziehungskraft stärker
beschleunigt als der ihm folgende
Satellit. Überquert der erste Satellit
die Massenanomalie, beginnt für ihn
die Abbremsphase, während der
zweite noch beschleunigt wird.
Entfernen sich beide Satelliten von der
Massenanomalie, so wird der zweite
zunächst noch stärker abgebremst als
der nun weiter entfernte erste Satellit.
Das führt zu der in der mittleren Ab-
bildung dargestellten Signatur in der
gemessenen Relativgeschwindigkeit
beider Satelliten [11]. Wegen des
differentiellen Charakters der Messung
lassen sich mit der Zwillingskonfigu-
ration sehr viel feinere Strukturen
auflösen als aus den Bahnstörungen
eines einzelnen Satelliten. 

Die Abbildung unten zeigt erste
Ergebnisse. Zu sehen sind die gemes-
senen Ausschläge ∆d zwischen den
beiden Satelliten bei einem Überflug
über den Himalaja etwa entlang des
Meridians 81° Ost von –10° bis +80°
Breite. Zur Verdeutlichung sind nur die
kurzwelligen Anteile mit Zeitinter-
vallen von weniger als 100 s im 4 km
großen Gesamtsignal wiedergegeben.
Das entspricht bei einer Fluggeschwin-
digkeit von circa 7 km/s dem Effekt
von Strukturen im Erdschwerefeld, die
eine Ausdehnung von bis zu 700 km
haben.

Oben das Messprinzip von GRACE, in der
Mitte die Änderung der Relativgeschwin-
digkeit beim Überfliegen einer Massen-
anomalie, unten gemessene Abstands-
änderung zwischen GRACE-1 und GRACE-2
beim Überflug über den Himalaja.
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Durch Mittelbildung über einen mehrjährigen Zeitraum
wird die Ozeanvariabilität eliminiert, und man erhält eine
mittlere Meeresoberfläche. Zieht man davon die Meeres-
topographie ab, so ergeben sich nach Bezug auf ein Refe-
renzellipsoid die Geoidundulationen. Die Meerestopo-
graphie wird dabei aus Wind-, Salzgehalt- und Strömungs-
messungen ozeanographisch modelliert.

Über den Kontinenten liegen zahlreiche direkte Schwe-
remessungen mit land- oder flugzeuggestützten Gravime-
tern vor, die zu Mittelwerten für ein größeres Gebiet zu-
sammengefasst werden. Küstennahe Ozeangebiete, wo die
Satellitenaltimetrie wegen der schwierig zu erfassenden 
lokalen Gezeiten unzuverlässige Werte liefert, werden teil-
weise durch Schiffsgravimetrie aufgefüllt. Bis auf große 
Teile der Antarktis, Teile Südamerikas und Afrikas ist so die
gesamte Erdoberfläche mit Schwere- und Altimeterdaten
abgedeckt. Diese Oberflächendaten sind jedoch von regio-
nal unterschiedlicher Qualität und Genauigkeit und ent-

stammen über den Kontinenten oft kleinräumigen Vermes-
sungen mit unsicherem Bezug, so dass sich ein relativ in-
homogener Flickenteppich ergibt, aus dem insbesondere
der langwellige Anteil des globalen Erdschwerefelds nicht
aufgelöst werden kann. Dieser wird mit der geforderten 
Genauigkeit ausschließlich aus Satellitenbahnstörungen 
bestimmt.

Die aktuellen globalen Schwerefeldmodelle 
Für das Schwerefeldmodell EIGEN-2 wurden insgesamt 
2,8 Millionen CHAMP-Beobachtungen verteilt über die
Zeiträume August bis Dezember 2000 und September bis
Dezember 2001 verarbeitet. Dazu kamen etliche Millionen
Messdaten des Beschleunigungsmessgerätes an Bord des 
Satelliten. Das Schwerefeldmodell wird mathematisch be-
schrieben durch die Amplituden trigonometrischer Funk-
tionen unterschiedlicher Wellenlänge, die aufsummiert 
die räumliche Verteilung der Schwerefeldfunktionale, also 
Geoidundulationen und Schwereanomalien, ergeben.

Die Oberflächenschweredaten lieferten nach der Vor-
verarbeitung auf einem quadratischen Raster mit einem
Grad Seitenlänge 61000 Gitterwerte. Davon waren circa
36000 altimetrisch bestimmte Geoidhöhen über den Ozea-
nen und 25000 gravimetrisch bestimmte Schwereanoma-
lien über den Kontinenten und der Arktis. Für lediglich
3800 Gitterwerte (Teile der Antarktis, von Südamerika und
Afrika) fehlen die Daten. Das aus den 61000 Stützpunkten
folgende Gleichungssystem wurde schließlich zu dem
CHAMP-Satellitengleichungssystem addiert und lieferte so
nach der Lösung von fast 15000 unbekannten Amplituden
der trigonometrischen Funktionen das Schwerefeldmodell
EIGEN-2C.

Abbildung 6 zeigt die Signalspektren beider Schwere-
feldmodelllösungen in Abhängigkeit von der Auflösung für
das Geoid (Abbildung 6a) und für die Schwereanomalien
(Abbildung 6b). An den Kurven lässt sich ablesen, wie sich
die auf das Referenzellipsoid bezogenen Gesamtvariationen
von ± 100 m im Geoid und ± 0,05 m/s2 in den Schwere-
anomalien auf die verschieden großen Strukturen im Erd-
schwerefeld (volle Wellenlänge) verteilen. Der Vergleich
der Signalspektren mit den in Abbildung 6 ebenfalls ge-
zeigten Fehlerspektren (Standardabweichungen) ergibt 
das wellenlängenabhängige Signal-zu-Rausch-Verhältnis,
das heute bei der Auflösung von Strukturen im globalen
Erdschwerefeld erzielt wird.

Abbildung 6 lässt deutlich erkennen, dass die reine
CHAMP-Lösung EIGEN-2 wegen der Schweresignalab-
schwächung in Satellitenhöhe für Wellenlängen kleiner als
1000 km an Auflösung verliert und das Restsignal verglichen
mit dem Fehlerspektrum nicht mehr signifikant aufgelöst
werden kann. Das Kombinationsmodell EIGEN-2C enthält
wegen der Oberflächendaten dagegen den vollen Signalge-
halt über den hier gelösten Spektralbereich bis herunter zu
Wellenlängen von 333 km. Der Vergleich der Signalspektren
für das Geoid und die Schwereanomalien verdeutlicht, dass
bei den Schwereanomalien die Amplituden mit abnehmen-

A B B .  6 | S I G N A L  U N D  F E H L E R  
Signal- und
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als Lösungen 
von EIGEN-2,
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a) das Geoid und
b) die Schwere-
anomalien.

a

b

10

1

0,1

0,01

0,001

10,0

5,0

2,0

1,0

0,5

0,7

0,1

Sc
hw

er
ea

no
m

al
ie

n/
10

–5
m

 · 
s–2

40000

Wellenlänge/km

2000 1000 750 500 400 333

40000

Wellenlänge/km

2000 1000 750 500 400 333

G
eo

id
/m



© 2003 Wiley-VCH Verlag GmbH & Co. KGaA, Weinheim Nr. 5 | 34. Jahrgang. 2003 | Phys. Unserer Zeit | 211

S C H W E R E F E L D | S PE Z I A L :  G EO PH YS I K

der Wellenlänge sehr viel langsamer abfallen als beim 
Geoid. Das ist eine grundlegende Eigenschaft der beiden
Schwerefeldfunktionale: Das Geoid betont die großräu-
migen Strukturen, während in den Schwereanomalien die 
Details besser erkennbar werden, wie Abbildungen 7 de-
monstriert.

Die Abbildungen 7a und b zeigen die dem EIGEN-2C-Mo-
dell entsprechende geographische Verteilung der Geoid-
höhen und Schwereanomalien, bezogen auf die zugrunde
gelegte Ellipsoidoberfläche beziehungsweise das Normal-
schwerefeld. Das Geoid variiert zwischen + 85 m und
– 105 m. Die Genauigkeit der Darstellung beträgt im Mittel
etwa ± 25 cm für alle Wellenlängen größer 330 km. Die
Schwereanomalien variieren bei der hier erzielten Auflö-
sung um ± 150 ⋅ 10–5 m/s2 und haben eine Genauigkeit von
etwa ± 3 ⋅ 10–5 m/s2. Da beim Geoid fast das gesamte Sig-
nal im langwelligen Anteil konzentriert ist, wird es vor-
zugsweise für die Interpretation von Strukturen im 
tiefen Erdinnern genutzt, die wegen der größeren Entfer-
nungen nur langwellige Effekte an der Erdoberfläche er-
zeugen, während oberflächennahe Lithosphärenstrukturen
sich signifikanter in den Schwereanomalien ausprägen.

Strukturen auf und in der Erde
Ein genauerer Blick auf Abbildung 7 zeigt die Zusammen-
hänge zwischen dem Schwerefeld und topographisch-geo-
physikalischen Strukturen. Große topographische Blöcke
wie die Anden, der Himalaja und der nordatlantische
Rücken erzeugen große positive Schwereanomalien, die
Tiefseegräben am Rand des Nordwestpazifiks und vor der
Westküste Südamerikas dagegen große negative Schwere-
anomalien. Auch die Kette der teilweise unterseeischen 
Vulkankegel ausgehend von Hawaii ist in der Karte der
Schwereanomalien zu identifizieren.

Großflächige Hochs und Tiefs im Geoid und in der Ver-
teilung der Schwereanomalien sind mit Strukturen und Pro-
zessen im tieferen Erdinnern korreliert [9]. Die Geoidhochs
im Westpazifik und an der Westküste Südamerikas sind zum
Beispiel eine Folge des dort stattfindenden Abtauchens 
alter und damit dichter ozeanischer Lithosphäre in den Erd-
mantel. Andere Geoid- und Schwereanomaliehochs sind 
mit Gebieten korreliert, wo vermutlich aufgrund der Man-
telkonvektion heißes Material die darüber liegende Lithos-
phäre aufwölbt. Man erkennt dies im Nordatlantik um Island
und südöstlich Afrikas. Das prägnante Tief im Geoid südlich
Indiens könnte mit der nordwärts gerichteten Bewegung
der indischen Lithosphärenplatte zusammenhängen,die das
Himalajamassiv aufschiebt und auf der Rückseite die Masse
im Erdmantel ausdünnt.

Ein weiteres Geoidtief über Kanada ist ein Relikt der 
Vereisung vor etwa 20000 Jahren. Der mächtige Eisschild
hat dort die Lithosphäre und den oberen Mantel nach un-
ten gedrückt. Mit dem Abschmelzen des Eises bis vor etwa
6000 Jahren wurde so ein Massendefizit hinterlassen,das bis
heute wegen der Zähflüssigkeit des Erdmantels nicht voll-
ständig aufgefüllt ist. Das kanadische Tief ist jedoch gleich-

zeitig Teil einer größeren im Geoid zu erkennenden Forma-
tion negativer Werte von Ostpazifik über Nordamerika zum
Westatlantik, die vermutlich mit der Mantelkonvektion zu-
sammenhängt (abwärts gerichtete Bewegung). Über Kana-
da überlagern sich die beiden geschilderten Effekte.

Erwartungen an weitere Satellitenmissionen
Erste vorläufige Analysen der Daten der im März 2002 
gestarteten GRACE-Satelliten (Abbildung 4) haben gezeigt,
dass mit ihnen die räumliche Auflösung des globalen Schwe-
refelds gegenüber CHAMP bis hin zu Wellenlängen von 
circa 400 km allein durch Anwendung der Bahnstörungs-
methode gesteigert werden kann. Der Vorteil gegenüber
CHAMP liegt in der ultrapräzisen Ausmessung der Relativ-
bewegung beider Satelliten, die sehr sensitiv auf Unregel-
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Geographische Verteilung a) der Geoidhöhen bezogen auf eine Ellipsoidoberfläche
(Einheit: Meter), b) der Schwereanomalien (Abweichungen vom ellipsoidischen
Normalschwerefeld mit Einheit 10 –5m/s2 ≈≈ 10–6g). Beide Darstellungen sind Lösun-
gen von EIGEN-2C.
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mäßigkeiten im Erdschwerefeld reagiert. Erste Messdaten
zeigen wir in „Messprinzip der GRACE-Zwillingssatelliten“.

Hauptzielrichtung der GRACE-Mission ist die Messung
kleiner umweltrelevanter zeitlicher Änderungen im Erd-
schwerefeld. Sie haben ihre Ursache in Massenumvertei-
lungen innerhalb und zwischen Atmosphäre, Eis, Ozean-
und Kontinentwasser. Wie bei CHAMP ist deshalb eine 
relativ lange Missionsdauer von über fünf Jahren vorge-
sehen.

Die Mission GOCE (Gravity Field and steady-state 
OCEan circulation mission) der europäischen Weltraum-
behörde ESA soll ab 2006 in einem einjährigen Beobach-
tungszeitraum ein hochgenaues homogenes Geoid mit 
einer Auflösung von mindestens 200 km liefern. Die Daten
dienen dann als Referenzfläche für die altimetrische Ab-
leitung der Meerestopographie und damit der jeweils aktu-
ellen großräumigen Meereszirkulationen [10]. GOCE wird
sich bei der globalen Schwerefeldausmessung erstmalig
nicht auf die Bahnstörungsmethode stützen. Stattdessen
messen sechs paarweise angeordnete Beschleunigungs-
messer den Schweregradienten in drei Richtungen als Funk-
tionale des Gravitationsfelds.

GRACE und in naher Zukunft auch GOCE werden mit
CHAMP als Vorläufermission neue Anwendungsgebiete und
Interpretationsmöglichkeiten in den Geowissenschaften,
namentlich der Geodäsie, Geophysik, Ozeanographie und
Klimatologie erschließen.

Zusammenfassung
Die Kenntnis des Schwerefelds der Erde erlaubt Einblicke in
die Struktur und Dynamik des Erdinnern und ermöglicht das
Studium von an der Erdoberfläche ablaufenden Prozessen. Sie
liefert mit dem Geoid eine wichtige physikalische Bezugsfläche
in der Geodäsie und Ozeanographie. Der im Gravitationsfeld
der Erde fliegende Satellit CHAMP misst derzeit die Global-
struktur des Schwerefelds mit bisher unerreichter Genauig-
keit. Mit der 2002 gestarteten Mission GRACE und der ge-
planten GOCE steht das Erdschwerefeld gegenwärtig im Zent-
rum des geowissenschaftlichen Interesses. 

Stichworte
Geophysik, Geoid, Geoidundulationen, Schwerefeld,
Schwereanomalien, Satellitengeodäsie, CHAMP, GRACE.
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