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Kurzfassung

Ziel dieser Arbeit ist die Vereinheitlichung der in Slidamerika existierenden Héhensysteme, die
sich auf verschiedene Meerespegel beziehen, in einem globalen vertikalen Referenzsystem, das
die Erfordernisse moderner geodatischer Verfahren erfullt. Dabei werden folgende Themen
bearbeitet:

a) Alternativen fir die Definition und Realisierung eines konventionellen Welthéhen-
systems;

b) Diagnostik und Standardisierung der stidamerikanischen Hohensysteme;

c) Strategien fir die genaue Transformation der lokalen Hohensysteme in das Welthéhen-
system.

Unter der Voraussetzung, dass ein modernes HoOhensystem die genaue Kombination von
physikalischen und geometrischen Hohen unterstitzen muss, werden zwei Komponenten
betrachtet:

a) eine geometrische Komponente bestehend aus ellipsoidischen Hohen als Koordinaten und
ein Niveauellipsoid als Referenzflache und

b) eine physikalische Komponente bestehend aus geopotentiellen Koten als Koordinaten und
eine durch einen bestimmten Wo-Wert definierte Aquipotentialflache als Referenzniveau.

Die physikalische Komponente wird durch Potentialparameter definiert, damit sie als Bezug fir
jeden Typ von physikalischen Hohen (d.h. orthometrische Héhen, Normalhdhen, usw.) dienen
kann. Die Umwandlung von geopotentiellen Koten in metrische Hohen und die Modellierung der
Bezugsflache (Geoid- bzw. Quasigeoid-Bestimmung) werden als ein Teil der Realisierung
betrachtet. Da das ganze Konzept sich auf die Kombination von geometrischen und
physikalischen Parametern bezieht, war es nétig, eine Inventur der zurzeit angewendeten
Konventionen zu machen und diese zu analysieren, um systematische Fehler zu reduzieren und
die zeitlichen Verdnderungen der verschiedenen Daten zu beruicksichtigen.

Hauptprodukte dieser Arbeit sind:

a) Detaillierte Beschreibung der Charakteristiken des Festpunktfeldes, das das globale
vertikale Bezugsystem realisieren soll. Diese Beschreibung enthdlt genaue
Formulierungen fur die Bericksichtigung der notwendigen Konventionen und die
Bereitstellung von Normalgleichungssystemen der nationalen Hohennetze, um ihre
Kombination durch Gberregionale Ausgleichungen zu ermdglichen.

b) Bestimmung eines Wy-Referenzwertes unter Anwendung verschiedener Ansétze und der
Kombination neuester Modelle der Erdoberflache und des Erdschwerefeldes. Dabei wurde
besonders auf die rigorose Fehlerfortpflanzung der Rechnungen geachtet, um die
Zuverlassigkeit dieses Wertes zu schatzen.



Kurzfassung

c)

d)

Formulierung der Bobachtungsgleichungen fur die Bestimmung der Niveaudifferenzen
zwischen den lokalen Hohensystemen und dem Welth6henbezugssystem. Dies wurde in
drei Ansatzen betrachtet: ein Ozean-Ansatz (im Meeresgebiet um die Referenzpegel), ein
Kisten-Ansatz (auf dem Festland an den Referenzpegeln) und ein Kontinent-Ansatz (mit
kontinentalen Festpunktfeldern des geometrischen Referenzsystems).

Vereinheitlichung der existierenden Hohensysteme Sidamerikas in dem globalen
vertikalen Referenzsystem. Die Genauigkeit der Ergebnisse liegt derzeit um £5 cm fur die
Gebiete mit der groBten Anzahl von Beobachtungen (Argentinien, Brasilien-Imbituba,
Kolumbien, Ecuador, Uruguay und Venezuela) und um £2 ... 3 dm fir Gebiete mit
geringer Verfligbarkeit und groBer Unsicherheit der Daten (Brasilien-Santana, Bolivien,
Peru und Chile). Die geschatzten Hohenniveaus sind groRtenteils positiv, d.h. die lokalen
vertikalen Datums liegen Uber dem globalen Referenzwert Wy. Dieses sowie auch der
Nord-Sud-Anstieg am Atlantik und der Sud-Nord-Anstieg am Pazifik spiegelt die
Meeresoberflachentopographie in der Region wieder.

Vorschlage zur Fortfihrung der Arbeiten mit zusétzlichen Daten in den einzelnen
Landern.



Abstract

The objective of this study is the unification of the South American height systems into a global
vertical reference system satisfying the requirements of modern Geodesy. The following topics
are discussed:

a) Definition and realisation of a conventional global vertical reference system;

b) Review and standardisation of the geodetic data referring to the South American height
systems;

c) Strategies for the precise transformation of the local height datums into the global vertical
reference system.

It is expected that a modern vertical reference system supports the combination of physical and
geometric heights with high accuracy globally. Therefore, two components are considered:

a) A geometric component consisting of ellipsoidal heights as coordinates and a level
ellipsoid as the reference surface, and

b) A physical component comprising geopotential numbers as coordinates and an
equipotential surface defined by a conventional W, value as the reference surface.

The definition of the physical component is based on potential parameters in order to provide
reference to any type of physical heights (normal, orthometric, etc.). The conversion of
geopotential numbers into metric heights and the modelling of the reference surface (geoid or
quasigeoid determination) are considered as steps of the realisation. Since the approach
developed in this study is based on the combination of geometric and physical parameters, it was
necessary to include an inventory of the standards used in the determination of the vertical
coordinates. This inventory is the basis for the identification and consequent removal of
systematic errors caused by the application of different models and methods in the generation of
the data available for this study.

The main results of this study are:

a) A detailed description of the characteristics to be satisfied by the reference stations
realising the global vertical reference system. This description includes the needed
conventions for the standardisation of the vertical coordinates and the computation of
normal equations for the national levelling networks. These equations are required to
integrate the local height systems into the global one.

b) Estimation of the reference value W, following different approaches and applying the
latest geodetic models of the Earth's surface and gravity field. This procedure also
includes a rigorous error propagation analysis to assess the reliability of the W, estimate.

c) Observation equations for the determination of the level discrepancies between the local
height datums and the global Wy. This is performed in three approaches: in the ocean
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areas around the reference tide gauges (ocean approach), at the reference tide gauges
(coastal approach), and at the reference stations of the geocentric reference system
(continental approach).

d) Vertical datum parameters for the unification of the South American height systems into a
global vertical reference system. The accuracy is assessed to be about £5 cm for those
countries with a good coverage of measurements (Argentina, Brazil-Imbituba, Colombia,
Ecuador, Uruguay, and Venezuela). For those regions with poor data coverage or high
uncertainties in the data quality (Brazil-Santana, Bolivia, Peru, and Chile), the accuracy is
estimated to be about +2 ... 3 dm. The obtained level differences are in general positive,
i.e., local vertical datums are above the global reference level W,. This and the north-
south increase along the Atlantic coast and the south-north increase along the Pacific
coast reflect well the behaviour of the sea surface topography in these regions.

e) A description of the further activities to be developed by each country to improve the
results of this study.
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13

1. Einleitung, Problemstellung, Ziel und Aufbau der Arbeit

Die existierenden Hohensysteme in Sidamerika wurden in der ersten Halfte des letzten
Jahrhunderts unter der Annahme definiert, dass der mittleren Meeresspiegel mit dem Geoid
zusammenféllt (siehe z. B. Luz et al. 2002a, Maturana and Barriga 2002, Sanchez and Martinez
2002, Subiza et al. 2002, Lauria et al. 2002). Das vertikale Datum bzw. Héhendatum wurde durch
einen Hohenfestpunkt, der Uber langjahrige Beobachtungen des mittleren Meeresspiegels den
Bezug zum Meeresniveau vermittelt, realisiert. Daflir hat jedes Land einen individuellen
(lokalen) Referenzmeerespegel ausgewahlt (Abb. 1.1), dessen Wasserstandregistrierungen in
willkirlich ausgewahlten Zeitperioden gemittelt wurden.
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Abb. 1.1: Nivellementslinien und Referenzpegel der Héhennetze erster Ordnung in Stidamerika.

In einigen Fallen wurden mehrere Meerespegel als Hohenfestpunkte desselben Vertikaldatums
eingefuhrt. Die Festpunktfelder bzw. die Haupthéhennetze wurden durch geometrisches (bzw.
geodatisches) Nivellement bestimmt, die vermessenen Hohenunterschiede enthalten aber im
Allgemeinen keine gravimetrische Reduktionen und die Gebrauchshdhen koénnen weder als
Normal- noch als orthometrische Hohen bezeichnet werden. Infolgedessen entsprechen die
zugehorigen Hohenbezugsflachen weder einem Geoid noch einem Quasigeoid, sie werden durch
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das Hohenfestpunktfeld selbst definiert. Ausgehend von diesen Charakteristiken ist folgendes zu
beachten:

Aufgrund der Meerestopographie (auch dynamische Ozeantopographie oder dynamische
Meereshdhe genannt), die die Abweichungen zwischen der mittleren Meeresoberflache und einer
globalen Niveauflache des Erdschwerefeldes (bzw. einem globalen Geoid) darstellt, liegen die
Referenzpegel auf verschiedenen Niveauflachen, die sehr nahe beieinander liegen, aber deren
Abweichungen beziglich des globalen Geoids und untereinander unbekannt sind. Die
Meerestopographie weist Variationen auf, die tblicherweise in zwei Komponenten aufgeteilt
werden: ein permanenter Anteil, der konstant fur ein bestimmtes Zeitintervall ist und deswegen
als quasistationare oder mittlere Meerestopographie bezeichnet wird, und ein zeitabhangiger
Anteil, der einen sdkularen Meeresspiegelanstieg (-abfall) sowie jahrliche, halbjéhrliche und
hohere Frequenzen aufzeigt. Wéhrend die Effekte der periodischen Variationen durch
Mittelbildung (generell Uber 18 Jahre) der Wasserstandregistrierungen reduziert wurden,
enthalten die Referenzniveaus die durch die quasistationdre Meerestopographie und zeitliche
Veranderungen erzeugten Diskrepanzen, die bis zu ~ +2 m (Abb. 1.2) bzw. bis zu +4 cm/Jahr
(Abb. 1.3) erreichen kdnnen. Hierbei ist auch zu beachten, dass die in jedem Pegel abgeleiteten
mittleren Meeresniveauwerte systematisch verfélscht sein kénnen, da die Pegel nicht immer im
offenen Ozean liegen und lokale oder regionale vertikale Krustenbewegungen, die eventuell am
Pegelstandort auftreten, bisher nicht beriicksichtigt wurden. Demzufolge sind die
Niveauunterschiede zwischen den lokalen Vertikaldatums und dem globalen Geoid nicht nur von
der geographischen Position, sondern auch von dem fiur die Mittelbildung ausgewéhlten
Zeitintervall abhédngig.

AE BODE 80 E 120E 150 E 180 150w 120W 90 W B0 W anw 0 30E

-200 -180 -160 -140 -120 -100 -80 -60 -40 -20 o 20 40 &0 an 100
cm

Abb. 1.2: Mittlere dynamische Ozeantopographie [cm] fiir den Zeitraum 1993 - 2013 (von W. Bosch, DGFIY).

! DGFI: Deutsches Geodatisches Forschungsinstitut, www.dgfi.badw.de
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Abb. 1.3: Variation der Meeresoberflache fiir die Zeitrdume 1993 - 1998 (oben), 1999 - 2004 (Mitte), und 2005-2010
(unten) (von W. Bosch, DGFI).

Da die Genauigkeit der nivellierten Héhen mit der Entfernung vom Pegel zurtickgeht, wurden bei
ldngeren Nivellementslinien bzw. groReren Netzen mehrere Meerespegel als Hohennullpunkte
eingefuhrt, sodass mehr Bedingungen als notwendig fiir die Datumsfestlegung eingefiihrt wurden.
Daraus ergibt sich, dass neben den inhdrenten systematischen Fehlern des Nivellements weitere
grolRe Deformationen in den Hohennetzen existieren. Die GroRenordnung solcher Deformationen
kann mehrere Dezimeter erreichen, z.B. wurden beim amerikanischen Vertikalnetz NGVD29
(National Geodetic Vertical Datum 1929) durch den Vergleich der bedingten Ausgleichung
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bezogen auf 26 Meerespegel als Nullhéhenfestpunkte mit der freien Ausgleichung desselben
Netzes Differenzen zwischen -27 cm und +86 cm gefunden (Zilkoski et al. 1995). Derartige
Diskrepanzen werden in den stidamerikanischen Landern von den durch die Vernachldssigung
des Erdschwerefeldeinflusses auf die gemessenen Hohenunterschiede erzeugten Fehlern
Uberlagert. Abb. 1.4 zeigt die GroRenordnung der gravimetrischen Reduktionen fir eine
Nivellementslinie mit ca. 4000 m Hohenunterschied und 1800 km Lénge: sie variiert zwischen 1
cm und 37 cm fir die Normalhdhen und bis zu 93 cm fir die nach Helmert berechneten
orthometrischen Héhen (Sanchez 2002).

e Helmert [cm] i

— Ramsayer (|) [cm]

Ramsayer (Il) [cm]

Ramsayer (l11) [cm]

— Baranov [cm]
m— | edersteger [cm] I

e V] 0lod enskii [cm]

LADERA DE LA CORDILLE BOGOTA

N MEDELLI
~ |\MEDELLIN

i =——Topography [m] ‘

Abb. 1.4: GréRenordnung der gravimetrischen Reduktionen fiir eine Nivellementsschleife nach der Formulierung
von Helmert (Heiskanen and Moritz 1967), Ramsayer (1953, 1954), Baranov (Leismann et al. 1992), Ledersteger
(1956), Molodenskii (Leismann et al. 1992), Vignal (Leismann et al. 1992) und Hirvonen (Leismann et al. 1992).
Abb. nach Sanchez (2002).

Da das geodéatische Nivellement sehr zeitaufwéndig ist, enthalten die Vertikalnetze darlber
hinaus Hohenunterschiede, die in verschiedenen Epochen (bis zu 30 Jahre Zeitunterschied)
gemessen wurden. Damit werden Hebungen oder Senkungen der Nivellementspunkte, die in
Stdamerika wegen Krusten- oder Oberflachenbewegungen bis zu +4 cm/Jahr erreichen kdnnen
(Abb. 1.5), als Messfehler interpretiert, und die Gebrauchshdhen werden weiter verfalscht. Abb.
1.6 présentiert die durch die Verbindung der vertikalen Netze an Grenzpunkten berechneten
Hohenunterschiede zwischen einigen sudamerikanischen Landern.

Zusammenfassend l&sst sich sagen, dass die existierenden Hohensysteme in Stdamerika
Diskrepanzen im Meterbereich enthalten, die die lokalen Anwendungen (Bauwerke,
Verkehrswege, etc.) und die Genauigkeit der kartographischen Abbildung der Erdoberflache (in
kleinmaRstabigen Karten) nicht sehr stark beeinflussen, die aber im Zusammenhang mit der
hohen Genauigkeit der modernen geodéatischen Messverfahren sowie der neuen Analysestrategien
ein Hindernis fir die préazise Ausflhrung transnationaler Aufgaben (z. B. Erforschung des
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globalen Wandels, kontinentale Geoidbestimmung, automatisierte Navigation, grolie
Ingenieurbauwerke, internationale Geodatenbanken, etc.) und fur die direkte Anwendung der
aktuellen Technologien in der Hohenbestimmung (insbesondere Satellitenmethoden in der
Positionierung in Kombination mit hoch prézisen Geoidmodellen) geworden sind. Nach der
Einfiihrung und breiten Anwendung des ITRS? und seiner Realisierung ITRF® durch SIRGAS*
als offizielles geometrisches Referenzsystem in Sudamerika (Sanchez and Brunini 2009)
erfordern Praxis und Wissenschaft ein einheitliches vertikales Referenzsystem, das die neuen
Messverfahren und Auswertemethoden unterstiitzt und dessen Genauigkeit dasselbe
Prézisionsniveau des geometrischen Referenzsystems (im Millimeterbereich) erreicht.

o SIRGAS-CON siation
©_[TRF2008-station

240 255 2T

Abb. 1.5: Durch kontinuierliche GNSS-Positionierung geschétzte vertikale Geschwindigkeiten in Latein-Amerika
(nach Sanchez and Seitz 2011).

2 ITRS: International Terrestrial Reference System, www.iers.org/I[ERS/EN/DataProducts/ITRS/itrs.html
® ITRF: International Terrestrial Reference Frame, www.iers.org/IERS/EN/DataProducts/I TRF/itrf.html
* SIRGAS: Sistema de Referencia Geocéntrico para Las Américas, Www.sirgas.org
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Abb. 1.6: Durch die Verbindung der vertikalen Netze an Grenzpunkten berechnete Hohenunterschiede zwischen
einigen stidamerikanischen Landern. Abb. aus Ihde and Sanchez (2005)

Die vertikale Komponente des geometrischen Bezugssystems (d.h. ellipsoidische Hohe) weist
zwar mehrere Vorteile gegenuber den nivellierten Hohen auf, wie z.B. schnelle und preiswerte
Bestimmung, hohe Genauigkeit tber langen Distanzen, genaue Ermittlung ihrer Anderung mit
der Zeit, etc.; aber sie hat keine direkte Verbindung mit der FlieBrichtung des Wassers und die
Horizontierung geodétischer Instrumente, und deswegen kann sie die physikalischen
Hohensysteme in der Praxis nicht vollstandig ersetzen. Demzufolge missen die existierenden
Hohensysteme durch ihre Vereinheitlichung so modernisiert werden, dass sie die oben genannten
Anforderungen erfillen.

Die durch die Vernachlassigung der gravimetrischen Reduktionen und die Einfihrung mehrerer
Hohennullpunkte erzeugten Diskrepanzen konnen minimiert werden, wenn die gemessenen
Hohenunterschiede als geopotentielle Koten, bezogen auf ein einziges Referenzniveau, neu
ausgeglichen werden. Wird diese Ausgleichung Uber den gesamten kontinentalen Bereich
Stidamerikas durchgefiihrt, wie z. B. in Europa (UELN-95/98: United European Levelling
Network 1995/1998, z. B. Sacher et al. 1999, 2008) oder in den Vereinigten Staaten (NAVD88,
Zilkoski et al. 1995), ist ein einheitliches Vertikaldatum fur Studamerika verfligbar. Dennoch
wird, wenn das Referenzniveau weiter Klassisch, d. h. durch einen einzigen Hohennullpunkt
(bzw. Meerespegel) realisiert wird, dieses Datum weiterhin die genannten Probleme aufweisen:
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a) die Anwendung der darauf bezogenen physikalischen Hohen (bzw. geopotentiellen
Koten) wird auf Stidamerika beschrankt,

b) der Zusammenhang mit anderen Vertikaldatums (insbesondere diejenigen, die nicht durch
Nivellements verbunden werden kénnen) wird weiter unbekannt oder sehr ungenau (im
Meterbereich) bekannt sein,

c) die aus Satellitenverfahren abgeleiteten physikalischen Hohen (GNSS-Positionierung und
prazise Geoidmodelle) werden mit den aus Nivellements (und gravimetrischen
Reduktionen) berechneten Héhen global nicht kompatibel.

Um diese Nachteile zu vermeiden, muss die Vereinheitlichung der stidamerikanischen
Hohensysteme in einem globalen Rahmen durchgefiihrt werden. Im Grunde genommen bedeutet
dies, dass das Referenzniveau, auf das sich alle geopotentiellen Koten beziehen sollen, global
definiert und realisiert sein muss (z. B. Rapp 1983a, 19953, Xu and Rummel 1991, Balasubramania
1994, van Onselen 1997). Daraus ergibt sich auch als wichtige Aufgabe die genaue Verknlpfung
zwischen den lokalen Hohenbezugsflachen und dem globalen Referenzniveau. Die Ldsung dieses
sogenannten Vertikaldatumproblems wird seit mehreren Dekaden untersucht. Die einschlégigen
Vorgehensweisen basieren auf der Losung des geodatischen Randwertproblems (z. B. Rummel
and Teunissen 1988, Heck and Rummel 1990, Rapp 1994, Sanso and Usai 1995) und seine
Umformulierung in Anlehnung an die Verfligbarkeit neuer Beobachtungsverfahren und Messdaten,
insbesondere die detaillierte Kenntnis der Erdoberflichengeometrie durch GNSS, hochauflésende
Hohenmodelle auf den Kontinenten durch SAR und auf den Ozeanen durch
Satellitenradaraltimetrie (Rummel and Ilk 1995, Pan and Sjoberg 1998, Lehmann 2000, Sacerdote
and Sanso 2004, Sanchez 2009, Cunderlik et al. 2008), sowie die verbesserte Genauigkeit der
Erdschwerefeldbestimmung durch die dedizierten Satellitenmissionen CHAMP®, GRACE® und
GOCE’ (z.B. Rummel 2001, 2012, Arabelos and Tscherning 2010, Hirt et al. 2011).

Ausgehend von diesen Grundlagen ist es das Ziel dieser Arbeit, ein einheitliches vertikales
Referenzsystem fur Stdamerika zu definieren und die Vorgehensweise fir seine Realisierung
detailliert zu beschreiben. Neben der physikalischen Komponente (Geoid und physikalische
Hohen), die im Mittelpunkt der bisherigen Ansatze fir die Realisierung eines globalen
Vertikaldatums steht, ist auch eine geometrische Komponente (Referenzellipsoid und ellipsoidische
Hohen) hinzuzufugen, damit das neue Bezugssystem die folgenden Anforderungen erfullt:

a) Unterstitzung von geometrischen und physikalischen Hoéhen und deren globaler
Kombination mit hoher Genauigkeit (1 cm); d.h. geometrisches und physikalisches
Referenzniveau global zu realisieren und nachhaltige Zuverlassigkeit von (vertikalen)
Stationspositionen und deren zeitlichen Verdnderungen zu garantieren;

b) Ermdglichung der prazisen Vereinheitlichung aller weltweit existierenden lokalen
Hohensysteme.

® CHAMP: Challenging Minisatellite Payload, http://op.gfz-potsdam.de/champ/
® GRACE: Gravity Recovery and Climate Experiment, www.csr.utexas.edu/grace/
" GOCE: Gravity field and steady-state Ocean Circulation Explorer, www.esa.int/SPECIALS/GOCE/index.html
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Die Definition des Bezugssystems sowie seiner Komponenten wird im Kapitel 2 formuliert.
Wesentlich ist dabei die Festlegung der notwendigen Parameter flr die eindeutige Definition des
Systems. Die bendtigten Konventionen flr seine prazise Realisierung werden im Kapitel 3
betrachtet. Dies sind insbesondere die gemeinsamen Konventionen flir das geometrische
Referenzsystem (z.B. ITRS in Kombination mit einem Referenzellipsoid) und fir das
Erdschwerefeld (z.B. Bestimmung des Geoids und der physikalischen Ho6hen), wie z.B.
Behandlung der Erdgezeiten (Erdgezeitensystem), Parameter des Referenzellipsoids, numerische
Standards, etc.

Kapitel 4 ist der Realisierung des im Kapitel 2 definierten Bezugssystems gewidmet. Dabei sind
drei weitere Bestandteile zu bericksichtigen: ein globales Festpunktfeld (&hnlich wie beim
ITRS/ITRF) und die Beschreibung der erforderlichen Stationscharakteristiken, die Festlegung der
Bezugsflachen (Nullhéhenniveau flr physikalische und geometrische Stationspositionen) und die
Methodik fiir die Bestimmung der Stationskoordinaten (Positionen und Geschwindigkeiten).
Besonderer Wert wird auf die Anwendung des fixen geodatischen Randwertproblems auf den
Ozeanen fir die Bestimmung eines globalen physikalischen Referenzniveaus W, gelegt. Bei
diesem Ansatz sind die Geometrie der Randflache (mittlere Meeresoberflache) und der Modulus
der Schwere auf dieser Oberfliche als bekannte GroRen gegeben, gesucht wird die
Potentialfunktion W. Neben den wesentlichen Grundlagen des fixen Randwertproblems werden
numerische Untersuchungen vorgestellt, die auf globalen Erdschwerefeldmodellen und durch die
Analyse von Satellitenaltimetriedaten abgeleiteten Meeresoberflichenmodellen basieren. Die
Ergebnisse werden mit den bisher angewendeten Wo-Werten verglichen und es wird auf der Basis
der notwendigen Genauigkeit und Zuverléssigkeit dieses Wertes eine Empfehlung gegeben.

Nachdem ein globales Referenzniveau W, gegeben ist, befasst sich das Kapitel 5 mit der
Vereinheitlichung der existierenden Hohensysteme durch ihre Verknipfung mit dem globalen
vertikalen Referenzsystem. Die zentrale Aufgabe ist die Bestimmung der Niveaudifferenzen
(bzw. Transformationsparameter) ow, :(\/vO —Woi) zwischen den lokalen Vertikaldatums (Wo')

und dem globalen System (W, ). Diese Niveaudifferenzen werden durch die Lésung des skalar-

freien linearen Randwertproblems geschatzt, wobei geopotentielle Koten, Schwereanomalien,
Meerestopographie und ellipsoidische Hohen als Randdaten eingeftihrt werden. Daruber hinaus
werden diese Randbedingungen in drei Ansdtzen betrachtet: Der Ozean-Ansatz (um die
Referenzpegel) basiert auf durch Pegelregistrierungen verfeinerter Meerestopographie entlang der
Kistenlinien. Der Kiisten-Ansatz (an den Referenzpegeln) griindet sich auf der Kombination von
GNSS-Positionierung an Pegeln, geopotentiellen Koten, terrestrischen Schweredaten und
Schwerefeldmodellen. Der Kontinent-Ansatz (mit Festpunktfeldern des geometrischen
Referenzsystems, z. B. ITRF, SIRGAS, ...) besteht aus GNSS-Positionierung, Nivellement mit
Schwerereduktionen, terrestrischen Schweredaten und reinen Satelliten-Schwerefeldmodellen,
wobei in Punkten an den Grenzen zwischen benachbarten Landern verschiedene geopotentielle
Koten verfligbar sind und die direkte Verbindung der lokalen Vertikaldatums bilden. Die
gemeinsame Ausgleichung der in jedem Ansatz formulierten Beobachtungsgleichungen liefert

die eindeutige Bestimmung der Niveaudifferenzen oW, . Nachdem die lokalen Hohensysteme
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damit vereinheitlicht sind, missen die von der Hohe abhdngigen GroRen erneut berechnet und der
ganze Prozess wiederholt werden, bis 1-cm-Genauigkeit erreicht ist. Abb. 1.7 fasst die gesamte
Vorgehensweise zusammen.

Am Ende des Kapitels 5 wird die praktische Untersuchung fir die Vereinheitlichung der
existierenden Hohensysteme Sudamerikas beispielhaft dargestellt. Zunéchst wird das durch die
SIRGAS-Arbeitsgruppe 3 (Vertikales Datum) verfligbare Datenmaterial aufbereitet, und fehlende
Daten werden durch SimulationsgroRen ersetzt. Im néchsten Schritt werden die formulierten
Beobachtungsgleichungssysteme fur die einzelnen Lander vollstandig aufgestellt, um durch ihre
empirische Evaluierung grobe Messfehler aufzudecken. Mit mdglichst von groben Fehlern
bereinigten Eingangsdaten wird danach eine Gesamtlésung fur die Beobachtungsgleichungen
berechnet, um die auf das globale vertikale Referenzsystem bezogenen Niveaudifferenzen sw,

zu bestimmen. Nach einer detaillierten Beschreibung der numerischen Experimente und
entsprechenden Ergebnisse wird die dabei erreichte Genauigkeit diskutiert.

Zum Abschluss gibt Kapitel 6 eine Zusammenfassung der gesamten Methodik und die erhaltenen
Ergebnisse mit Schlussfolgerungen und Erkenntnissen fiir die Zukunft.
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.
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Abb. 1.7: Vorgehensweise fiir die Einrichtung eines einheitlichen globalen vertikalen Referenzsystems.
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2. Definition eines globalen vertikalen Referenzsystems

Ein vertikales Referenzsystem wird konventionell durch die Art der Héhen und die zugehdrige
Referenzflache definiert. Grundsétzlich unterscheiden wir physikalische (unter dem Einfluss des
Erdschwerefeldes) und geometrische (unabhéngig vom Schwerefeld) HoOhen. Unter den
physikalischen Hohen sind die orthometrischen (HO) und die Normalhéhen (HN) mit den
Bezugsflachen Geoid bzw. Quasigeoid von herausragender Bedeutung, wahrend unter den
geometrischen vor allem die ellipsoidischen Héhen (h) zu nennen sind (Abb. 2.1).

== Normallotline
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F 1pSUld fc \Ii v U -— U“

lQ,(l QU —

'Y()
Abb. 2.1: Héhentypen und die zugehdrigen Referenzflachen (nach Kuhn 2002).

Vor Einfuhrung der Satellitenbeobachtungsverfahren zur Koordinatenbestimmung auf der
Erdoberflache wurden die ellipsoidischen Hohen, die zur Reduktion der geodatischen
Beobachtungen von der topographischen Oberflache auf das Ellipsoid nétig sind, relativ durch
Nivellement oder trigonometrische Hohenbestimmung mit Zenitdistanz-Messungen in
Kombination mit Lotabweichungsbestimmungen zwischen den betreffenden Punkten
durchgefuhrt (Heck 2003, S. 300ff). Spater, nachdem verléssliche (Quasi-) Geoid-Modelle
verflighar waren, wurden sie indirekt berechnet mit

h(p.2)=~H"(p,4)+ ¢ (. 4)» HO(p, 2)+ N (p, 1) [2.1]

wobei ¢ (geogr. Breite) und A (geogr. Lange) die ellipsoidischen Koordinaten des betreffenden
Punktes sind, und ¢ (H6henanomalie) und N (Geoidundulation) die geometrische Représentation



24 2. Definition eines globalen vertikalen Referenzsystems

des Quasigeoids bzw. des Geoids uber einem Niveau-Ellipsoid darstellen, das nicht
notwendigerweise mit dem geometrisch definierten Ellipsoid Ubereinstimmen muss, das zur
Definition des lokalen horizontalen Datums (auf das sich ¢ und A beziehen) dient. Heute werden
die ellipsoidischen Hohen im Allgemeinen direkt aus den mit geodatischen Raumverfahren
bestimmten kartesischen geozentrischen Koordinaten X=[x,y,z] in einem konventionellen

terrestrischen Referenzsystem, z.B. dem ITRS, berechnet und beziehen sich auf ein Ellipsoid, das
ebenfalls geozentrisch gelagert ist (siehe Konversionsformeln [x,y,z]<> [, 2,h] z.B. in Torge

2001, S. 99ff). Der entsprechende Referenzrahmen ist durch eine Menge von Punkten, die mit dem
ITRF verbunden sind, gegeben. Im Prinzip sind diese ellipsoidischen Hohen weltweit miteinander
kompatibel (d.h. sie beziehen sich auf dieselbe Referenzflache). Sie kdnnen jedoch Differenzen
untereinander aufweisen, wenn unterschiedliche geometrische Ellipsoidparameter (groRRe Halbachse
a, Abplattung f) zur Konversion der geozentrischen in krummlinige Koordinaten benutzt werden,
wenn die Orientierung oder Lagerung des Ellipsoids sich &ndert, oder wenn sie zeitlich variabel
sind und zu verschiedenen Epochen gemessen wurden.

Die aus geodatischen Raumbeobachtungsverfahren abgeleiteten ellipsoidischen Héhen weisen in
der Praxis einige Vorteile gegentiber den durch Nivellement bestimmten physikalischen Hohen
auf, vor allen die Schnelligkeit und Wirtschaftlichkeit der Bestimmung, geringere systematische
Fehler Uber grofRe Entfernungen sowie die Mdglichkeit, vertikale Bewegungen der Erdkruste
prazise zu erkennen. Jedoch ist ihre Nutzbarkeit in der Praxis beschrénkt, da sie nicht, wie die
physikalischen Hohen, den Verlauf des Wassers approximieren.

Die derzeit in der Praxis benutzten vertikalen Referenzsysteme sind physikalisch definiert. Die Hohen
werden i. A. durch Nivellement bestimmt, wobei die verwendete Reduktion der gemessenen
Hohendifferenzen wegen des Effekts des Erdschwerefeldes die Hohenart festlegt (Tab. 2.1). Die
Realisierung basiert auf der Festlegung eines (vertikalen) Datums und einer Anzahl vermarkter
Punkte (Referenznetz bzw. Referenzrahmen), deren Hohenwerte sich auf das gegebene Datum
beziehen. Unter dem Datum wird dabei die Einfiihrung einer hinreichenden und notwendigen Anzahl
von Parametern zur eindeutigen Bestimmung der Koordinaten in dem spezifischen Referenzsystem
verstanden. Im Fall der Hohen bedeutet dies die Festlegung eines Referenzpunktes (auch
Hohenbezugspunkt oder Datumspunkt genannt), dessen Hohe (oder Potentialwert) als Ausgangswert
zur Bestimmung der Hohen anderer Punkte mittels gemessener Differenzen dient. Die Referenzflache
(Flache der Hohe null) fallt im Prinzip mit derjenigen Niveauflache des Erdschwerefeldes zusammen,
die durch den Datumspunkt verlduft. Sie kann aber auch realisiert werden, indem die Hohe des
Datumspunktes von denen des Referenzrahmens reduziert wird. Diese Referenzflache ist nicht immer
identisch mit einem Geoid oder einem Quasigeoid, da in einigen Hohensystemen keine
Schwerereduktionen angebracht oder orthometrische Reduktionsmodelle mit Normalschwerewerten
eines Niveauellipsoids (normal-orthometrische Hohen) benutzt wurden. AuBerdem féllt in den Fallen,
in denen streng orthometrische oder Normalhdhen berechnet wurden, die aus den physikalischen

Hohen abgeleitete Referenzflache (nach [2.1] N~h—H®%;Z~h—H") nicht immer mit der aus dem

Schwerefeld gewonnenen, d.h. aus der Berechnung des (Quasi-) Geoids durch Lésung des
geodatischen Randwertproblems, zusammen. Als Folge existieren derzeit so viele Hohensysteme
wie Datumspunkte, die untereinander nicht nur deshalb differieren, weil ihre Referenzniveaus nicht
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auf derselben Aquipotentialflache liegen (siehe Kapitel 1), sondern auch, weil sie unterschiedliche
Hohenarten verwenden, die ihrerseits verschiedene Bezugsflachen bilden (vgl. Abb. 1.4).

2.1. Stand bei der Einrichtung eines globalen vertikalen Referenzsystems

Die veroffentlichten Vorschlage zur Einrichtung eines globalen vertikalen Referenzsystems, auch
Welthéhensystem (Rapp and Balasubramania 1992), globales vertikales Datum (Rapp 1983a,
Balasubramania 1994, Rapp 1995a) oder globales vertikales Netz (Colombo 1980) genannt,
konzentrieren sich auf ein System physikalischer Ho6hen, d.h. in Abhéngigkeit vom
Erdschwerefeld. Das zentrale Ziel ist es, samtliche Hohen oder geopotentielle Koten auf eine
gemeinsame Referenzflache (d.h. ein einziges vertikales Datum) zu beziehen, die entweder mit
einer bereits vereinbarten (z.B. eines beliebigen lokalen Hohensystems) zusammenfallt oder in
einer absoluten Weise definiert wird, also unabhdngig von den lokalen Systemen ist. Im ersten
Fall kann die Definition oder Realisierung eines absoluten vertikalen Datums als nicht notwendig
angesehen werden, da die urspringlichen Beobachtungen zur Bestimmung physikalischer Hohen
Niveau-Unterschiede sind, und deshalb die Referenzflache beliebig zugewiesen werden kann
(Heck and Rummel 1990, Rummel and Heck 2000, Heck 2004). Damit wird die Bedeutung der
Definition der Referenzflache selbst verringert, und der Schwerpunkt wird auf die Verbindung
der einzelnen lokalen Systeme gelegt, insbesondere die auf verschiedenen Kontinenten liegenden.
Diese Verbindung wird in der Literatur oft als Lésung des Vertikalproblems bezeichnet und im
Kapitel 5 detailliert behandelt. Im zweiten Fall wird zuerst eine globale Referenzflache definiert,
die an jedem Ort der Erde zuganglich ist, und die Verbindung existierender Héhensysteme ist
danach ein Teil der Realisierung.

Die natlrliche Hohenreferenzflache ist traditionell das Geoid. Die von Gaul 1828 gegebene
Beschreibung spielt auf die mathematische Figur der Erde an (Gaul} 1828, Heiskanen and Moritz
1967, S. 49, Torge 2001, S. 3), ohne die Bezeichnung Geoid selbst zu benutzen. Stokes entwirft
1849 die Formel zur Berechnung der Oberflache der Erde im originaren flissigen Zustand
(surface of the Earth’s original fluidity) aus gravimetrischen Messungen auf seiner Oberfléche.
Dies Formel ist bekannt als das Stokes-Integral (Stokes 1849, Heiskanen and Moritz 1967, S. 94).
J. F. Listing benutzt 1873 den Terminus Geoid, um die von Gaul} und Stokes eingefuhrte
mathematische Oberflache zu beschreiben (Listing 1873, Torge 2001, S. 3), und schliellich
bezeichnet F. R. Helmert (1880) die Bestimmung dieser Oberflache als die Hauptaufgabe der
physikalischen Geodasie.

Die allgemein akzeptierte Definition besagt, dass das Geoid diejenige Aquipotentialfliche des
Erdschwerefeldes ist, die mit dem mittleren Meeresspiegel in vollkommener Ruhe zusammenfallt
(bzw. im Sinne der Methode der kleinsten Quadrate sich diesem am besten anpasst.). Da diese
Gleichgewichtsbedingung (u. a. wegen der zeitlich variablen ozeanischen Strdmungen, der Existenz
der Kontinente, externer gravitativer Krafte u. s. w.) stdndig verandert wird, fuhrte dies zur
Formulierung verfeinerter Definitionen bei der Berechnung des Geoids (Mather 1978, Heck and
Rummel 1990, Ekman 1995, Heck 2004), die im Wesentlichen auf die Nutzung unterschiedlicher
Beobachtungstypen zielen, ohne das generelle Konzept zu verandern (siehe Abschnitt 2.3).
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Tab. 2.1: Physikalische H6hen (nach Sanchez 2002).

URWIWIIS3q NBURE [oIs 158B] A

Sunumumisag araguasagiodAyg

"JI21LIBA 3l121g 1P

1UI @ 1A 318 TAISTIIRA 1STOS “UATQY[RULION
AYDIA[S UaqeY SlRIUallalg UaYDdIR[s Wap Jne
PUN AIBPNEIAIN USTDI[S J2p INE 21uUng
SI[RWOURUAYOH :5

“2yQH ayosiprosdiye 1y

7-Y= H

Iequrtrsaq anewrxordde mu st “3
(Ho/32)

JUAIPBISAIAMI]IS JA[BYILI2A PUn (UASSBIA
T2[BWIOUE 12D 2121() SUN[I21I2ATISSEN
‘masalodAH 1 Inu Sunmuilseg

HZ 21T\ JIP 1M TIPIIYISIAA 0S NEUZ
PUIS YOBPNERIAIN UITDI[S J2p Jne a1yund
UOTB[NPUNPIOAD) (AT

“aQH 2yposiprosdifre [y

N-Y=,H

sunwurlsag AegusaqiodiAyg
QUOQH SUISIIUEUAP

QUDIR[3 URQRY SYIBPNBIAIN
UY2I[S J2p Jne aund

P10aSISENY) SEP :AYIR[IRqOZUIa]ay pI0aD) SBP :QYIB[IqoZUaIIeT Suninapag ayosinewoas Uy U ISPUOSag
o oy 0y ¥ o 0 0, ¥ \.M.m ¥ \.ﬂ._m L
g T v ot w”  [_ar 7 T e T " [ _ar = = : =
.f.m Q.\l.._...ﬂ|.f.»ﬁ.w Q.\lu..\._.&ﬁ e.\|0._.| ./.um_ _n_m EW k0|_n_m EW ...O.TEM_ EW O_.l Gum— E% Q\A|MN EnG b\_”|m-_A .zHQ:&
m*.-\z m.\.( u\k—q\! m\\.! m*\.! = g .W\-.l mn m*\:l w1hv .W\:ln T wﬂ.—q ~ m Uﬂ.—q - m.
gF gF. §F ar aF, gF
I+ U= HV mMum_+mﬂxﬂ._HmHm.ﬂ gt U= gqHV
: : . . URZURIRIPURYQH
wp W SUNUPIOnag oI wp W SUNUPIOUg QI W Q7 NZ Siq :SunupIouagoIn INJ UOTYLI0Y

1und WalalydeIlaq pun proasisend)
TRYISIMZ PUDIIUIY JAPO ‘ProInfa L,

pun prosdif[g USYISIMZ TUNIO][EULION

12p SSUR[ AIDMTISBULION 1P LML

und wajelyorilaq
L3P PUN PIO3LD) WP USYISIMZ JTUI10T 1op
SSUR] 2I0MYDS UDIYBM T3P LIDM[ININ 3

(oS = & :3s1omIsemION) ¢ J1a1g
UABSIqeT[aq Ioute ul prosdif[d wep

JNEB AI2MTDS[EULION JUB)STOY © 4

$ uoA monIuga(q

N  f ;
I o B

(1°Zqqv)

INund U2l21yorilaq Wnz siq proasisend)

WOoA JIUII0][EULION I3P SEUB] PUBISqQV

Hp3 B o _ “3
Q

w t

“3
Bl

(17 "qqV) 1{und UelelyeIq wnz
$1q PI0SD TWOA U1 J3P SSUB| pURISqY

8’

2

= wuaH

12103 2[[P1UR10d 035 dIRTEYS

O |«
[
S

H oA HonIugaQg

UN[OEUION]

UNOF] NPSLNIWOYLIO

U0 NISTUIRUA(]




2.2. Vorschlag zur Definition eines globalen vertikalen Referenzsystems 27

Das Quasigeoid, das 1945 durch Molodenskii definiert wurde (Heiskanen and Moritz 1967, S.
291), ist i. A. mit Normalhthen in lokalen oder regionalen vertikalen Referenzsystemen
verbunden. Bei der Definition oder Realisierung eines globalen vertikalen Systems wird diese
Bezugsflache nicht besonders hervorgehoben und generell analog zum Geoid betrachtet.

2.2.Vorschlag zur Definition eines globalen vertikalen Referenzsystems

Die primare Vertikalkoordinate (Abb. 2.1) ist durch die Potentialdifferenz zwischen einer Referenz-
flache (W) und der Aquipotentialflache, die durch den betrachteten Punkt verlauft (Wp) gegeben:

— AW, =C, =W, - W, [2.2]

Diese Differenz kann wie folgt bestimmt werden:

a) Durch Nivellement in Kombination mit Schweremessungen (z.B. Heck 2003, S. 281ff):
P P
C(g,on)=W, -W, =J'gdn;Zg on [2.3]
0 0

Wobei g der mittlere Wert der Schwerebeschleunigung zwischen jeweils zwei Punkten
der Nivellementslinie und on der nivellierte HOhenunterschied zwischen den
entsprechenden Punkten ist.

b) Durch das Stérpotential (T) in Kombination mit einem Referenzellipsoid. In diesem Fall

kann das Potential Wp als Funktion der ellipsoidischen Koordinaten geschrieben werden
(z.B. Hofmann-Wellenhof and Moritz 2005, S. 93):

W (p,2,h)=U(p,h) + T(p, A,h) [2.4]
U ((p, h) stellt das durch das Ellipsoid erzeugte Normalpotential dar:

U((p,h):Uo+%h+...:uo—7h+... [2.5]

wobei Up das Normalpotential auf der Ellipsoidoberflache ist und y den mittleren

Normalschwerewert entlang der Normalen zwischen P(go,i, h) und der Oberflache des
Ellipsoids darstellt. Setzt man [2.4] und [2.5] in [2.2] ein, so erhdlt man die
Potentialdifferenzen C, mit

ClU,T)=-U, -W,)+7h-T(p,2,h) [2.6]

Diese Berechnung gilt genau dann, wenn U, und die Koordinaten (@,1,h) sich auf
dasselbe Ellipsoid beziehen wie das zur Bestimmung des Storpotentials T(p,4,h)

verwendete. Das Storpotential ist durch die Lésung des geodatischen Randwertproblems
bestimmbar.
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c) Durch ein globales Schwerefeldmodell in Kombination mit einem mit der Erde
rotierenden geozentrischen Referenzsystem (wie z.B. das ITRS). Das Potential Wp
berechnet sich aus der Summe des Gravitationspotentials (V) und des
Zentrifugalpotentials (Z):

W(x,y,z)=V(x,y,z)+Z(xy,2) [2.7]

Da das Gravitationspotential aulRerhalb der anziehenden Massen harmonisch ist (d.h.
Vv2V=0), wird es tblicherweise mathematisch durch eine Kugelfunktionsentwicklung mit
der grofRen Halbachse a und der Erdmasse M dargestellt (Hofmann-Wellenhof and Moritz

2005, 56ff):
GM & (a) o _ -
V(r,0,1)= TZZ(FJ P (cos6) (C,,cosma+5, sinma) [2.8]
n=0 m=0

wobei (r,e,ﬂ,) die spharischen Koordinaten (Radius, Poldistanz, Lange) des betrachteten
Punktes sind, die aus den geozentrischen Koordinaten (x,y,z) abgeleitet werden (siehe
Konversionsformeln (x,y,z)<>(r,6,4) zB. in Torge 2001, S. 32ff); G ist die
Gravitationskonstante, P, sind die vollstandig normierten Legendreschen Funktionen des
Grades n und der Ordnung m, und C,_., S, sind die normierten sphérisch-harmonischen
Koeffizienten. Diese Darstellung gilt fiir alle Punkte P(r,6,1) auRerhalb der Masse M.
Das Zentrifugalpotential ist

Z(r,0)= %cgzrz cos’(90° - 0) [2.9]

wobei @ die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation ist. Auf diese Weise erhélt man die
geopotentiellen Koten durch Einsetzen von [2.8] und [2.9] in [2.2] wie folgt:

c(C,,.5,,)=W, -V (r,0,2)+Z(r,0)] [2.10]

Das Modell [2.8] ist durch (n,,, +1)2 Koeffizienten sowie die Werte GM und a gegeben. Im

Allgemeinen wird C,, =1 angenommen, um den Wert GM (Potential der gesamten Erdmassen)
nicht zu verandern und es wird C,, =C,, =S,, =0 gesetzt, damit der Ursprung der Koordinaten
x=y=z=0 mit dem Geozentrum zusammenféllt. Die Zuverlassigkeit des Modells (d.h. die
Differenz zwischen dem tatsdachlichen und dem aus dem Modell abgeleiteten Potential) hangt
sowohl von der Genauigkeit der Koeffizienten als auch vom maximalen Grad (n,, ) ab. Z.B.
erlaubt eine Entwicklung bis n, m = 360 eine raumliche Auflésung von 70,5 km (z.B. Barthelmes
2009, Tab. 1, S. 20), was in den Geoidundulationen (unabh&ngig von anderen Fehlerquellen)
einen Vernachl&ssigungsfehler von ca. 0,22 m erzeugt (z.B. Rapp 1997, Tscherning et al. 1983).
Soll eine Genauigkeit der aus einem Schwerefeldmodell abgeleiteten Geoidhdhen im
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Zentimeterbereich erreicht werden, ist eine Entwicklung bis mindestens n,m = 2160 erforderlich
(Vernachl&ssigungsfehler ca. 0,02 m). Das einzige derzeitige Modell, das so viele Koeffizienten
enthalt, ist das EGM2008* (Pavlis et al. 2012, 2013), das jedoch in Regionen mit hoher Dichte an
terrestrischer Schwereinformation Genauigkeiten von ca. 10 cm liefert, wéhrend es in Regionen
mit wenigen gravimetrischen Daten Unsicherheiten von mehr als 50 cm aufweist (Pavlis et al.
2012, 2013). In gleicher Weise wiirden geopotentielle Koten, die nach [2.10] abgeleitet sind, die
Bestimmung physikalischer Hohen mit Genauigkeiten in der GroRenordnung von Dezimetern
erlauben, was derzeit nicht vergleichbar oder kombinierbar mit Nivellements mit
Schwerereduktion ist. Aus diesem Grund wird die Verwendung der Formel [2.10] in dieser
Arbeit nicht weiter verfolgt, und die Mdglichkeit seiner Anwendung wird fiir die mittelfristige
Zukunft, wenn die Genauigkeit der globalen Schwerefeldmodelle hoher sein mag, offen gelassen.

Um die Konsistenz der nach [2.3] und [2.6] abgeleiteten vertikalen Koordinaten in einem
einheitlichen Referenzsystem zu gewahrleisten, muss in der Definition zusatzlich zu der in den
bisherigen Vorschlagen zur Bestimmung eines globalen vertikalen Datums (blichen
physikalischen Komponente auch eine geometrische enthalten sein, die die GroRen beziglich des
zugrundeliegenden Ellipsoids nach [2.6] (entsprechend [2.1]) betrifft. Folglich griindet sich das in
dieser Arbeit vorgeschlagene globale vertikale Referenzsystem auf zwei Komponenten: eine
geometrische und eine physikalische, die beide jeweils durch eine (geometrische und
physikalische) Referenzflache und (geometrische und physikalische) Koordinaten beziiglich
derselben definiert sind. Das Hauptziel ist es, die fundamentale Bedingung zu erfillen, dass diese
beiden Komponenten konsistent untereinander sind, d.h. dass die geopotentiellen Koten nach
[2.3] und [2.6] bestmdglich lbereinstimmen.

2.2.1. Geometrische Komponente des globalen vertikalen Referenzsystems

Die Referenzflache der geometrischen Komponente soll ein Niveauellipsoid, gleichbedeutend mit
einer Aquipotentialflache des normalen Erdschwerefeldes, sein, das durch ein Rotationsellipsoid
erzeugt wird (Heiskanen and Moritz 1967, S. 64):

U, =U(X. )= const. [2.11]
Xk ist der Ortsvektor der Punkte auf dem Ellipsoid.

Die entsprechenden Koordinaten sind ellipsoidische Hohen beziiglich eines festen Zeitpunkts to
und ihre zeitliche Veranderung:

dn(X)

h(Xt) & =

[2.12]

Die ellipsoidische Hohe eines Punktes P(X) wird durch den Abstand entlang der
Ellipsoidnormalen zwischen P(X) und der Oberflache U, definiert (Abb. 2.1).

! EGM2008: Earth Gravitational Model 2008, http://earth-info.nga.mil/GandG/wgs84/gravitymod/egm2008/
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U, ist eindeutig durch die Masse M des Ellipsoids bestimmt sowie durch die

Rotationsgeschwindigkeit @ und die geometrischen Ellipsoidparameter, die dessen Oberflache
festlegen, die grolRe Halbachse a und die Abplattung f oder die kleine Halbachse b (vgl.
Heiskanen and Moritz 1967, Eq. 2-61, 2-109 S. 67):

az _b2 0 12n
Uoziarctan N L e GM 1+>(-1) A [2.13]
la? —p? b 3 b wr 2n+1 3
e : : ot : a® —b? w*a’b
Hier ist GM die geozentrische Gravitationskonstante, und: ¢ = s M=

Wenn die Parameter M, o, a und f mit den tatsachlichen Werten der Erde ibereinstimmen, erhalt
man ein mittleres Erdellipsoid (Torge 2001, S. 103, Heiskanen and Moritz 1967, S. 109), das
auch aus anderen physikalischen Parametern als Alternative zu a und f berechnet werden kann,
insbesondere das Potential W, des Geoids (sofern U, gleich Wy definiert wird) und die
dynamische Abplattung J, (Verhdltnis der Haupttrdgheitsmomente der Erde). Das
Niveauellipsoid, das sich am besten der Form, den Dimensionen und dem Schwerefeld der Erde
anpasst, kann u.a. mit folgenden Parametern berechnet werden:

U=rf(a,f,oGM) [2.14a]
U=f(aJ, o,GM) [2.14b]
U=~fU,=W,,J,,0GM) [2.14c]

Die Ellipsoidparameter, die nicht als unabhangig in einer der Gleichungen [2.14] enthalten sind,
kdnnen leicht aus der Geometrie oder dem Schwerefeld des Ellipsoids berechnet werden (z.B.
Torge 2001, S. 102, Heiskanen and Moritz 1967, S. 64, Moritz 2000). Vor Verfligbarkeit der
kinstlichen Erdsatelliten wurde [2.14a] benutzt, aber an Stelle der Konstanten GM (die nicht
hinreichend genau bekannt war) wurde der Wert der Normalschwere fur eine beliebige Breite
(}/(p) eingefihrt. Die bekanntesten Ellipsoide dieser Kategorie (siehe z.B. Ledersteger 1969) sind

die von Bessel (1841), Clarke (1880), Hayford (1924), auch internationales Ellipsoid genannt,
und Krassowsky (1940). Ausgehend von den Messungen zu kunstlichen Erdsatelliten
(dynamische oder Bahnverfolgungsmethode) konnten genauere Werte fur GM und J, geschatzt
werden, so dass seit den sechziger Jahren des vergangenen Jahrhunderts [2.14b] benutzt wurde.
Zu diesen Ellipsoiden gehort das Geodatische Referenzsystem (GRS) von 1967 und 1980, sowie
das World Geodetic System (WGS) von 1972 und 1984 (Hofmann-Wellenhof and Moritz 2005,
S. 83). Neuere auf [2.14c] beruhende Berechnungen (einschlieBlich Wy als Definitionsparameter
anstelle von a) wurden von Grafarend and Ardalan (1999) und Bursa et al. (2002) durchgeftihrt.

Die Beziehungen [2.14a] und [2.14b] schlieRen die sogenannte geometrische Bestimmung des
Ellipsoids (Hofmann-Wellenhof and Moritz 2005, S. 236) ein, wahrend [2.14c] ausschlieRlich auf
physikalischen Parametern beruht. Unabhéngig davon, welcher Satz ausgewahlt wird, hédngen die
Ergebnisse bei der empirischen Schatzung der definierten Parameter von der Qualitdt und
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Quantitat der eingeschlossenen Beobachtungen ab, und wenn die Berechnungen konsistent sind,
ist zu erwarten, dass das Ergebnis ahnlich oder identisch ist. Grundsatzlich beruht die
geometrische Bestimmung der Dimensionen des Ellipsoids auf der Minimierung der Quadrate der
Abweichungen zwischen der wahren Erdfigur und dem Ellipsoid, d.h. den Geoidundulationen
(N), den Lotabweichungen (&,7) und den Schwereanomalien (Ag):

”NZ do = min [2.15a]
[[(e* +#*) do =min [2.15b]
HAgzdo—z min [2.15¢]

Wenn sich der Integrationsbereich o Uber die gesamte Erdoberfléche erstreckt, spricht man von
einem mittleren Erdellipsoid (mean earth ellipsoid). Erfasst o nur begrenzte geographische
Flachen, nennt man es bestanpassendes Ellipsoid (best fitting ellipsoid). Die Bedingungen [2.15]
erfordern, dass sich keine Massen auerhalb des Geoids befinden; deshalb missen Messungen
auf den Kontinenten wegen des Effekts der topographischen Massen gravimetrisch reduziert
werden. Eine Methode, die Genauigkeit der Bestimmung der terrestrischen Parameter, die spater
zur Definition des Ellipsoids (insbesondere a oder W) dienen sollen, zu verbessern, ist die
Verwendung von ausschlieBlich in ozeanischen Gebieten durchgefiihrten Messungen (vgl.
Anschnitt 4.3). Wenn das Ergebnis dadurch auch ein bestanpassendes Ellipsoid fir die Ozeane
ist, kann es doch durch Konvention als mittleres Erdellipsoid definiert werden (z.B. Rapp 1995b,
Moritz 2000), da die Ozeane mehr als 70% der Erde tberdecken.

Der IERS? empfiehlt derzeit das Ellipsoid GRS80° zur Konversion geozentrischer in
ellipsoidische Koordinaten (Petit and Luzum 2010). Dasselbe Ellipsoid wird auch zur Analyse
und fur die Produkte von GOCE (Gruber et al. 2010 S. 41) benutzt. Bei vielen Arbeiten in der
physikalischen Geodasie wird jedoch eine Vielzahl verschiedener Referenzellipsoide verwendet,
z.B. basieren die Erdschwerefeldmodelle EGM96* (Lemoine et al. 1998) und EGM2008 (Pavlis
et al. 2012, 2013) auf den eigens bei diesen Berechnungen eingefiihrten Werten
GM=0,3986004415-10"> m®? und a=6378136,3 m. Die Analyse der Daten der
Satellitenaltimetrie und einige Modelle der mittleren Meeresoberflache (z.B. CLS01° (Hernandes
and Schaefer 2001), DTU10°® (Andersen and Knudsen 2008)) beziehen sich auch auf dieses
Ellipsoid. Die aus Satelliten-Missionen abgeleiteten Erdschwerefeldmodelle (z.B. EIGEN-
GLO5C’ (Forste et al. 2008), ITG-Grace-2010S® (Kurtenbach et al. 2009), GOCO01S° (Pail et al.

2 |[ERS: International Earth Rotation and Reference Systems” Service, www.iers.org

¥ GRS80: Geodetic Reference System 1980 (Moritz 2000)

* EGM96: Earth Gravitational Model 1996, http:/cddis.gsfc.nasa.gov/926/egm96/egm96.htm

> CLS01: CLS (Collecte Localisation Satellites) mean sea surface model

® DTU10: DTU (Technical University of Denmark) mean sea surface model,
http://www.space.dtu.dk/English/Research/Scientific_data_and_models/Global_Mean_sea_surface.aspx

" EIGEN: European Improved Gravity model of the Earth by New techniques, http://op.gfz-
potsdam.de/grace/results/grav/g007_eigen-05c.html
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2010)) benutzen allgemein dasselbe GM, aber unterschiedliche Werte fur die groRe Halbachse a
und Abplattung f (z. B. a =6378136,46 m, 1/f = 298,25765).

Wenn auch die geometrische Transformation von einem Ellipsoid zum anderen kein Problem in der
Theorie darstellt, ist es doch notig, ein konventionelles Ellipsoid zur gemeinsamen Nutzung in allen
geodatischen Anwendungen (geometrisch und physikalisch) einzufiihren, um die Prazision bei der
Kombination physikalischer Hohen aus Nivellements mit ellipsoidischen Ho6hen aus der
Satellitenpositionierung (z.B. GNSS) und (Quasi-) Geoidmodellen hoher Auflésung zu steigern. In
der vergangenen Dekade begannen einige Diskussionen Uber den Ersatz (oder die Aktualisierung)
des GRS80-Ellipsoids (z.B. Groten 2002, Hipkin 2002, Grafarend and Ardalan 1999), bei denen
einige Wy als definierenden Parameter anstelle der grofien Halbachse a bei der Berechnung des
Ellipsoids vorschlagen (z.B. Bursa et al. 2002, Yurkina 1996). Dennoch orientierte sich die
Schlussfolgerung an der Beibehaltung des GRS80-Ellipsoids als offiziell konventionell.

Unabhéngig davon, welches Ellipsoid als Referenzflache fiir die geometrische Komponente des
vertikalen Referenzsystems gewdhlt wird, sollte dies ein mittleres Erdellipsoid sein, und seine
Orientierung und Lagerung beziglich des Erdkorpers der Definition des IERS folgen, d.h. sein
geometrischer Mittelpunkt sollte im Koordinatenursprung [x= y=z:0] des ITRS (d.h. im
Geozentrum) liegen, seine kleine Halbachse mit der Z-Achse des ITRS zusammenfallen und der
Null-Meridian (als Bezugsmeridian) in der X-Z-Ebene des ITRS (Petit and Luzum 2010) liegen.
GleichermaRen sollte das Potentialfeld beziiglich dieses Ellipsoids als Referenz bei der
Bestimmung des Storpotentials durch Lésung des geodétischen Randwertproblems verwendet
werden. Das Modell GRS80 erfullt diese Bedingungen hinreichend, und deshalb wird es in dieser
Arbeit als Referenzellipsoid benutzt.

Die ellipsoidischen Hohen und ihre zeitlichen Veranderungen (siehe Abschnitt 3.1.1) erhélt man
direkt aus den geozentrischen Koordinaten [X], die z.B. aus GNSS-Positionierungen abgeleitet

werden (z.B. Hofmann-Wellenhof and Moritz 2005, S. 194, Torge 2001, S. 99). Deshalb sollten
die primaren Koordinaten [X] sich auf den ITRF (Realisierung des ITRS) beziehen, um die

Konsistenz mit der oben definierten Referenzflache zu garantieren.

2.2.2. Physikalische Komponente des globalen vertikalen Referenzsystems

Die physikalische Komponente des hier vorgeschlagenen vertikalen Referenzsystems wird
ebenfalls durch eine Referenzflache und darauf bezogene vertikale Koordinaten gebildet. Die
primaren Koordinaten sind Niveau-Unterschiede, auch geopotentielle Koten genannt ([2.2], [2.3],
[2.6], [2.10]), die durch Konvention in metrische GréRen, wie orthometrische Hohen H° oder
Normalhdhen H, transformiert werden. Dies erfordert die Einfilhrung der entsprechenden
Referenzflache, d.h. im ersten Fall des Geoids bzw. des Quasigeoids im zweiten Fall (Abb. 2.1).
Wenn die Definition der globalen Referenzflache das Geoid ist (orthometrische Héhen), muss
diese die Hypothesen zur Reduktion der Schweredaten auf diese Flache enthalten. Geschieht dies

® Institute of Theoretical Geodesy, University of Bonn, www.igg.uni-bonn.de/apmg/index.php?id=itg-grace2010
® http://portal.tugraz.at/portal/page/portal/TU_Graz/Einrichtungen/Institute/Homepages/i5210/research/goco/



2.3. Referenzniveau fur die physikalische Komponente 33

nicht, ist die Definition weder eindeutig noch konsistent: es wiirden so viele Referenzflachen und
Hohensysteme existieren wie die angewendeten Hypothesen zur Berechnung des Geoids und zur
Gewinnung der orthometrischen Hohen (siehe Abb. 1.4 und z.B. Leismann et al. 1992, Sanchez
2002, Tenzer et al. 2005, Santos et al. 2006). Um die erforderliche Eindeutigkeit und Konsistenz
zu erlangen, missen alle orthometrischen HO6hen und gravimetrischen Geoidmodelle,
einschlieBlich der aus Satellitenmessungen abgeleiteten, die fur irgendeinen Teil der Erde
berechnet werden, exakt denselben Annahmen beziglich der Massenverteilung innerhalb der
Erde und denselben resultierenden Vertikalgradienten der Schwere folgen. AuBerdem ware es
erforderlich, dass immer wenn sich unsere Kenntnis der inneren Struktur der Erde verbessert und
sich dadurch die entsprechenden Hypothesen verfeinern, die Definition des Vertikalsystems
geéndert und konsequenterweise seine Realisierung aktualisiert werden.

Wenn die Definition der globalen Referenzflache sich auf das Quasigeoid bezieht
(Normalhéhen), ist diese auf der ganzen Erde eindeutig und konsistent, weil keine Hypothesen
zur Bestimmung benétigt werden. Da das Quasigeoid jedoch auf den Kontinenten nicht mit einer
Aquipotentialflache des Erdschwerefeldes zusammenfillt, hat es keine direkte und Kklare
physikalische Bedeutung (Heiskanen and Moritz 1967, S. 109).

Um eine konsistente, von Mehrdeutigkeiten freie und aus Sicht der Theorie korrekte Definition
zu formulieren, soll sich die physikalische Komponente des vorgeschlagenen vertikalen
Referenzsystems auf geopotentielle Grolien stiitzen, d.h. das Referenzniveau soll durch einen
festen Potentialwert gegeben sein,

W (X)=W, = const. [2.16]

und die Koordinaten sollen geopotentielle Koten C beziglich des genannten W, sein. Ebenso

wie in der geometrischen Komponente sollen sie sich auch auf einen festen Zeitpunkt to beziehen
und ihren zeitliche Variationen beriicksichtigt werden (siehe Abschnitt 4.1.3):

dc(X)

c(X,t,) ; i

[2.17]

Die Transformation der geopotentiellen Koten in physikalische Hohen (orthometrische oder
normale) sowie die geometrische Darstellung der Aquipotentialflache mit dem Wert W, [2.16]
(Berechnung des Geoids) werden als eigenstdndige Aspekte der Realisierung des
Referenzsystems und nicht der Definition gesehen. Auf diese Weise beeintrachtigen die
Inkonsistenzen, die die Genauigkeit und Zuverlassigkeit der Vertikalkoordinaten beeinflussen
konnen (wie z.B. die Benutzung von Hypothesen bei der Berechnung orthometrischer Héhen und
des Geoids) nur die Realisierung des Systems und nicht die Definition.

2.3. Referenzniveau fir die physikalische Komponente

Das Einfuhren einer Konstanten W, als Referenzwert dient nur der Festlegung, welcher der
unendlich vielen Niveauflachen des Erdschwerefeldes durch Vereinbarung (konventionell) die
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Hohe null zugewiesen wird. Im Allgemeinen stiitzt sich die Auswahl der entsprechenden Flache
auf die von C. F. Gaul? gegebene Definition der mathematischen Oberfléache der Erde:

«Unter der mathematischen Oberflache der Erde versteht man diejenige, welche der
Oberflache der im Gleichgewicht befindlichen Meere so nahe als méglich kommt» (Gaul3
1876, S. 32).

Explizit schreibt Gaul:

« ...Was wir im geometrischen Sinn Oberflache der Erde nennen, ist nichts anderes als
diejenige Flache, welche tberall die Richtung der Schwere senkrecht schneidet, und von
der die Oberflache des Weltmeeres einen Theil ausmacht...» (Gaul} 1828, S. 49).

Die Interpretation dieser Definition, und damit der von Wy, hat sich mit den verfligbaren
Beobachtungs- und Auswertemethoden zur Bestimmung der Meeresoberfliche und des
Erdschwerefeldes im Laufe der Zeit weiterentwickelt (vgl. Mather 1978, Heck and Rummel
1990, Heck 2004). Die traditionelle Approximation entspricht der an einem ausgewéhlten
Meerespegel (oder Datumspunkt) i beobachteten mittleren Meeresoberfléche:

w, =w" [2.18]

Wegen der Unmdglichkeit den Wert Wo(i) genau zu ermitteln und dem Konzept folgend, dass der
Referenzwert willkurlich gewahlt werden kann, wird im Allgemeinen ein entsprechender fester
Wert eingeftihrt. Zum Beispiel wurde im Européischen Vertikalen Referenzsystem (EVRS) (Ihde
and Augath 2000) der Wert Uy der Aquipotentialfliche des Ellipsoids GRS80, die durch den
Pegel von Amsterdam verlduft, als Referenzwert zugewiesen. Andere Autoren schlagen vor, den
Wert Wo(” mit den durch GPS bestimmten geozentrischen Koordinaten des Datumspunktes aus

globalen Schwerefeldmodellen zu berechnen (z.B. Bursa et al. 2001, Ardalan and Safari 2005).
Wenn diese Optionen auch fiir lokale vertikale Systeme giltig sein mdgen, so ergeben sich bei
deren Einfuhrung im globalen Rahmen doch erhebliche Nachteile:

a) Die Meeresoberflachentopographie im Referenzpegel wird vollstandig vernachldssigt, so
dass W sich nicht auf ein globales Geoid bezieht.

b) Die Realisierung dieser Niveauflache im globalen Rahmen héngt von der Genauigkeit ab,
mit der die Verbindung zum Referenzpegel durchgefuhrt werden kann, sei es durch
ozeanisches Nivellement zwischen verschiedenen Kontinenten (Rummel and Ilk 1995,
Khafid 1998) oder durch terrestrisches Nivellement zwischen benachbarten Regionen.

¢) Die Bedingung V., = 0 ist nicht gewahrleistet.
Die Verbindung vertikaler Datums mittels eines Geoids, das aus einem globalen

Schwerefeldmodell abgeleitet wird, wie es Ardalan and Safari (2005) oder Bursa et al. (2001)
vorschlagen, ist von der Genauigkeit dieser Modelle abhangig, die, wie schon im Abschnitt 2.3
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erwahnt wurde, in Regionen mit hoher Dichte terrestrischer Schwereinformation im Bereich von
10 cm liegt, wahrend in weniger mit Schweredaten Uberdeckten Gebieten Unsicherheiten von
mehr als 50 cm erreicht werden (Pavlis et al. 2012, 2013).

Eine zweite Mdglichkeit der Realisierung des Wy besteht darin, diesen Wert dem Normalpotential
eines globalen Niveauellipsoids gleichzusetzen:

W, =U, [2.19]

Wenn jedoch Ug fixiert wird, ist die Bedingung V., = 0 ggf. nicht erflllt. Dieser Ansatz war
allerdings insbesondere nutzlich, als eine Darstellung des globalen Erdschwerefeldes (d.h. des
Geopotentials) noch nicht mdglich war, und dieses durch das Schwerefeld (Potential) eines
Referenzellipsoids ersetzt wurde ([2.14a], [2.14b]). Die heute verfugbaren (gravimetrischen und
geometrischen) Messungen, besonders die Satellitenmethoden, bieten eine hohe Auflésung und
Genauigkeit in Raum und Zeit und erlauben eine Verfeinerung der Schatzung von W, (z.B.
Groten 2004, BurSa et al. 2007a, Sanchez 2009). Dies macht die Einfiihrung eines U, als
Referenzwert fur Wy Uberflussig. Es kann im Gegenteil die empirische Bestimmung des Wy aus
realen Messungen des Schwerefeldes und der Geometrie der Erde dazu benutzt werden, neue
Referenzellipsoide zu berechnen, die ein wahres Wy als Definitionsparameter enthalten [2.14c].

Eine weitere Alternative der Realisierung des W, stitzt sich auf die Bestimmung der
Meeresflachentopographie (Differenz zwischen Geoid und Meeresoberflache). In diesem Fall
wird angenommen, dass W, das Potential derjenigen Niveauflache ist, relativ zu der die
Quadratsumme der Meeresflachentopographie in jedem vertikalen Datum zum Minimum wird,
d.h. (vgl. Gleichungen 2.4 und 2.5 in Lelgemann 1977):

i=1

S~ + o0 i w, -2 S0 o) 220]
i=1

wobei sW ) die Potentialdifferenzen sind, die durch die Meeresoberflachentopographie in jedem

Pegel i erzeugt werden. Diese Realisierung erfordert Beobachtungen der Satellitenaltimetrie
sowie des ozeanischen und terrestrischen Schwerefeldes mit dem Ziel, die
Meeresflachentopographie und das Geoid in unmittelbarer Nachbarschaft der Pegel zu
bestimmen. Da die Berechnung der Meeresflachentopographie die Kenntnis des Geoids erfordert,
ist ein iteratives VVorgehen erforderlich. Die wesentlichen Nachteile dieses Verfahrens bei der
globalen Anwendung sind vor allem:

a) Die gravimetrischen Beobachtungen (marine und terrestrische) beziehen sich auf
unterschiedliche Referenzniveaus, so dass Wy von den einbezogenen Messungen abhangt.

b) Die Genauigkeit der Satellitenaltimetrie im Kistenbereich ist schlecht, so dass die
Minimumsbedingung nicht hinreichend genau erfullt werden kann.

c) Das Weglassen oder Hinzufligen eines Pegels flihrt zu einer neuen Definition des
Referenzniveaus.
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Mather (1978) modifiziert die Definition von Lelgemann in der Weise, dass W, diejenige
Niveauflache ist, relativ zu der das Mittel der Meeresflachentopographie an den Pegeln zu null
wird. In der gleichen Publikation fihrt Mather (1978) eine ozeanographische Interpretation der
Gaulschen Definition ein, indem er vorschlagt, dass die Bedingung [2.20] Uber alle marinen
Gebiete der Erde ausgewertet wird. Auf diese Weise gehort Wy zu derjenigen Niveauflache,
beziglich derer das Mittel der Meeresoberflachentopographie Uber alle Ozeanflachen zu null
wird (siehe Abschnitt 4.3). In diesem Fall wird die Meeresoberflachentopographie (=) mit der

Normalhohe aller Punkte j, die die globale Meeresoberflache S beschreiben, gleichgesetzt:

W, -W,
7

[2.21]

_[Ezds =min; E=
S

Die Minimumsbedingung [2.21] kann auch wie folgt geschrieben werden (vgl. Sacerdote and
Sanso 2001):

2
W, -W. 2
0 IEst= 0 { 0 ‘:lds=O;W0=57J [2.22]

In den numerischen Auswertungen, die z.B. von Bur3a et al. (2002) oder Sénchez (2007)
durchgefiihrt wurden, erhélt man die Koordinaten [x,y,z] oder [p,A,h] der Punkte j, die die

Meeresoberflache reprasentieren, aus der Satellitenaltimetrie (Meeresoberflachenmodell), und die
zugehorigen Potentialwerte werden aus einem globalen Schwerefeldmodell unter Benutzung der
sphérischen Approximation nach [2.8] und Hinzufligen des Zentrifugalpotentials berechnet [2.9].
Dayub et al. (2012) schlagen vor, dass das aus der Satellitenaltimetrie abgeleitete
Meeresoberflachenmodell durch ein Modell der mittleren dynamischen Ozeantopographie (MDT:
mean dynamic topography, entsprechend der Meeresflachentopographie) korrigiert wird um so
die Koordinaten [p,4,h — MDT ] der Punkte j direkt auf dem Geoid zu erhalten. Die entsprechende
MDT wird aus Modellen der Ozeanzirkulation (in diesem Fall ECCO-2°, Menemenlis et al.
2008) abgeleitet, so dass es unabhangig von vorherigen Geoidmodellen wird (in der geodatischen
Berechnung der MDT wird ein Geoidmodell von der aus der Satellitenaltimetrie erhaltenen
Meeresoberflache subtrahiert).

Die rein numerische Auswertung von [2.21] und [2.22] (einschliel3lich [2.9]) unter Benutzung
von h oder h-MDT hat einen bedeutenden Nachteil (Sacerdote and Sanso 2001): Die
Kugelflachenfunktionen

Yo = Zn_loan (cos)(C,, cosma+S,, sinma) ,

die in [2.8] enthalten sind, bilden ein Orthonormalsystem (ber die gesamte Kugeloberflache, und
da es sich um analytische Funktionen Uber dieser Flache handelt, kann jegliche lineare endliche

0 ECCO-2: Estimating the Circulation and Climate of the Ocean, Phase I1: High-Resolution Global-Ocean and Sea-
Ice Data Synthesis, http://ecco2.jpl.nasa.gov/
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Kombination von ihnen Uber eine Flache, die kleiner als die Kugel ist (z.B. nur die
Meeresflachen), nicht zu null werden, es sei denn, dass sie auch tber jeden anderen Teil der
Oberflache zu null wird. In diesem Sinne entspricht das nach [2.22] in Kombination mit [2.8]
(und [2.9]) Dberechnete W, nicht dem Koeffizienten nullten Grades der
Kugelfunktionsentwicklung des Schwerepotentials. Vielmehr ist es das Mittel der Potentialwerte
der Punkte, die die Meeresoberflache beschreiben, und nicht die Aquipotentialfliche, die das
geometrische Mittel der Meeresflachentopographie darstellen wiirde.

2.3.1. Bestimmung von W, im Rahmen des Randwertproblems

Die empirische Schéatzung von Wy ist nach Rummel and Heck (2000) irrelevant, weil

a) die primdren Messungen bei der Hohenbestimmung Potentialdifferenzen sind und der
Referenzwert beliebig gewahlt werden kann, und

b) die direkte Berechnung der absoluten Potentialwerte aus den verfiigbaren Beobachtungen
nicht maoglich ist.

Gleichwohl kénnen, ebenso wie bei den geometrischen Referenzsystemen (bei denen nicht direkt
Koordinaten sondern Zeitabschnitte, Strecken und Richtungen gemessen werden) durch das
Einfuhren von entsprechenden Restriktionen oder Bedingungen recht prazise Potentialwerte
abgeleitet werden. Die grundlegende Bedingung ist dabei, dass das Gravitationspotential V im
Unendlichen gegen null strebt (oder null ist):

V, =0 [2.23]

Durch diese Bedingung muss man nicht einen absoluten Wert des Potentials schatzen sondern die
Differenz zwischen dem Gravitationspotential im Unendlichen und der Niveauflache, die durch
den Berechnungspunkt verlauft (Rummel and Heck 2000). Eine hinreichende Erfullung dieser
Bedingung liefert ausschlieBlich die Losung des geodatischen Randwertproblems (GRWP).

Das primdre Ziel des GRWP ist die Bestimmung des (dulReren) Potentialfeldes der Erde aus
gegebenen oder bekannten geodétischen Beobachtungen auf einer geschlossenen, geometrisch
stetigen Flache X, die s&mtliche vorhandenen Massen (konzentriert in seinem Inneren) vom
umgebenden Raum, der als vollstandig frei von Massen angenommen wird, trennt. Die
Formulierung des GRWP héngt von den verfligbaren Beobachtungen ab und davon, ob die Flache
¥ bekannt ist oder nicht. Wenn X bekannt ist, wird das GRWP fix genannt, falls nicht, spricht man
vom freien GRWP. Im letzteren Fall unterscheidet man zwei weitere Formulierungen: einerseits
das skalare GRWP, bei dem der Ortsvektor beziglich seiner vertikalen Komponente unbekannt
ist, zum anderen das vektorielle GRWP, bei dem der 3D-Ortsvektor der Randflache vollstandig
unbekannt ist (vgl. Heck and Seitz 1993, Seitz 1997). Die ublicherweise benutzten
Beobachtungen in der Losung des GRWP sind Schweremessungen (gegeben als
Schwereanomalien oder Schwerestdrungen), Potentialdifferenzen (geopotentielle Koten), die aus
Nivellements auf den Kontinenten sowie ozeanographischen Messungen in Kombination mit
Stromungsmodellen in marinen Gebieten abgeleitet werden, sowie in geringerem Malie
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Lotabweichungen. Aber auch die aktuellen geodatischen satellitengestutzten Verfahren bieten die
Verfligbarkeit zusétzlicher Beobachtungen, die zu gemischten oder Uberbestimmten
Formulierungen des GRWP fiihren. Wenn man z. B. zu den Beobachtungen die ellipsoidische
Hohe der Meeresoberflache und/oder Schwereanomalien, die aus der Satellitenaltimetrie
abgeleitet werden, hinzufugt, wird aus dem skalaren, freien GRWP das gemischte oder
Altimetrie-Gravimetrie-GRWP (z.B. Sacerdote and Sanso 1987, Svensson 1988, Lehmann 2000).

Im vertikalen Problem ist bis heute das skalare, freie GRWP in spharischer und linearer
Néherung am gebréduchlichsten (z.B. Sacerdote and Sanso 1986, Heck 1989). Die ublichen
Unbekannten (Flache ¥ und Schwerepotential W) werden um den sogenannten vertikalen
Datumsparameter AW, ergénzt, der die Differenz zwischen dem terrestrischen Potential Wy und
dem bei der Linearisierung der Beobachtungsgleichungen benutzten Normalpotential W, darstellt

(vgl. To in Lehmann 2000, SW in Sacerdote and Sansd 2004, AW in Heck and Rummel 1990):
AW, =W, —U, [2.24]

W, ist unbekannt, ist aber mit enthalten in den Beobachtungen, die die Randbedingungen bilden,
insbesondere in den geopotentiellen Koten und den physikalischen Hohen, die fir die
Berechnung der Schwereanomalien benutzt werden. Da diese Beobachtungen sich nicht auf ein
einziges vereinheitlichtes Datum beziehen, missen so viele AW, eingeflhrt werden, wie Datums

i existieren (W, ) (Abb. 2.2):

AW, =W, U, [2.25]

Datum i £

Datum i+

it

AW 0 IY i+1

Qo

Abb. 2.2: Vertikale Datumsparameter bei individuellen Hohensystemen.

Dies entspricht der Aussage, dass die Randflache X in i Regionen geteilt wird, die nicht
untereinander verbunden sind (Sacerdote and Sanso 2004). Falls eine Verbindung besteht (z.B.
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durch terrestrisches oder geostrophisches Nivellement), ist AW, eine Konstante, d.h. AW, = AW,
und es entstiinde eine neue Unbekannte sW, (Abb. 2.3), die den Niveauunterschied zwischen
den individuellen Datums (V\/O') und dem willkirlich als Referenz ausgewahlten (V\/O) darstellt
(vgl. Co  in Rummel and Teunissen (1988) und nachfolgende Publikationen, z.B. Heck and
Rummel (1990), Xu and Rummel (1991), van Onselen (1997)):

W, =W, —W, [2.26]

Da diese Methode die Bestimmung der Niveauunterschiede (éWO') zwischen verschiedenen
Hohensystemen erlaubt, wird sie in der vorliegenden Arbeit fir die Verbindung
(Vereinheitlichung) der lokalen vertikalen Systeme Woi mit dem globalen W, benutzt, die im
Kapitel 5 diskutiert wird.

Datum i £

_raa_ t l i+
h\~ ;f P K 8"‘;g| ! [ﬂf!fh'
AW, Iy Datum i+1 N i+t
Q,

Abb. 2.3: Vertikale Datumsparameter bei miteinander verbundenen Héhensystemen.

Es soll darauf hingewiesen werden, dass ahnliche Ansétze bestehen, um bei der Lésung des GRWP
die Auswirkung der Koordinaten der Beobachtungen, die sich auf verschiedene horizontale lokale
Datums beziehen, zu schatzen (Sanso and Usai 1995, Sanso and Venuti 2002). Diese werden
jedoch in der vorliegenden Arbeit nicht berticksichtigt, da davon ausgegangen wird, dass einheitlich
ITRS/ITRF-Koordinaten zur Georeferenzierung der Randwerte benutzt wird.

Die Schétzung von Wy ist hier auf das fixe GRWP nach Dirichelt bezogen. Die grundlegende Idee
basiert auf den folgenden Argumenten (siehe Kapitel 4):

a) Wy ist das Potential des Geoids.
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b) Nach Gaul} (1828) ist das Geoid die Flache, die den mittleren Meeresspiegel in volligem
Gleichgewicht am besten approximiert.

c) Die Meeresoberflache kann mit Methoden der Satellitenaltimetrie vermessen werden, und
die zeitlichen und raumlichen Stérungen, die sie beeinflussen, kdnnen derart modelliert
werden, dass eine genaue Darstellung der sogenannten quasistationdren Meeresoberflache
erhalten wird.

d) Wenn diese quasistationdre Flache als identisch mit dem Geoid angenommen wird (wobei
wir die Meeresflachentopographie zundchst auBer acht lassen), kann die Geometrie des
Geoids als bekannt angesehen werden.

e) Diese Flache kann als Randflache in die Losung des fixen GRWP eingefuhrt werden.

Sanchez (2009) prasentiert einige numerische Auswertungen mit Benutzung des Modells CLS01
(Hernandes and Schaeffer 2001) als geometrische Darstellung der Randflache X sowie der
globalen Schwerefeldmodelle (GGM) EGM96 (Lemoine et al. 1998) und EIGEN-GLS04S
(Forste et al. 2006) fir die notwendigen Randbedingungen, d.h. Schwerestérungen. Das Potential
wird in jedem Punkt des CLSO1 berechnet, und das resultierende W, als Mittel nach [2.22]
geschatzt. Cunderlik and Mikula (2009) I6sen das GRWP unter Einschluss sowohl mariner als
auch kontinentaler Gebiete. Bei den letzteren wird die Geometrie der Randflache durch die
ellipsoidischen Hohen, abgeleitet aus einem digitalen topographischen Modell (SRTM*! PLUS
V1.0, Becker and Sandwell 2003) in Kombination mit Geoidundulationen des Modells EGM96
(Lemoine et al. 1998) beziglich des Ellipsoids GRS80 (Moritz 2000), dargestellt. Die
Randbedingung in marinen Gebieten schlie3t als Unbekannte die in [2.25] definierte Konstante
AW ein, die Stérung der Randbedingung von Dirichlet genannt wird (vgl. sW in Gleichung [8],

S. 231, Cunderlik and Mikula 2009). Die Schétzung des AW wird empirisch durchgefiihrt, wobei
die Werte variiert und die Berechnungen wiederholt werden, bis eine Konvergenz zwischen den
aus ihrer Methode abgeleiteten Beobachtungen und den Originalwerten des GGM als
Ausgangsdaten erreicht ist. Die Wahl des endgultigen AW stltzt sich auf die minimalen
Residuen der Schwerestdrungen Uber den ozeanischen Gebieten, d.h. obwohl die numerische
Auswertung des GRWP die gesamte Erdoberflache einschliel3t, werden bei der Schéatzung
W, =U, + AW, nur marine Gebiete bertcksichtigt.

2.3.2. Aktuelle Werte von W,

Wie schon erwahnt, ist der Wert W, fur die Gewinnung vertikaler, auf das Erdschwerefeld
bezogener Koordinaten nicht unbedingt erforderlich (vgl. Heck and Rummel 1990, Rummel and
Heck 2000, Heck 2004), und jeder beliebige Wert kann angenommen werden. Dennoch eréffnen
die modernen, auf geodéatische Satellitenverfahren beruhenden Methoden neue Perspektiven, die
friher aus praktischen Gesichtspunkten nicht moglich waren. Zum Beispiel, irgendwann in der
Zukunft, wenn die erforderte Genauigkeit erreicht ist, wird die Bestimmung von geopotentiellen
Koten aus der Kombination von globalen Erdschwerefeldmodellen mit aus GNSS-Positionierung

1 SRTM: Shuttle Radar Topography Mission, http://www2.jpl.nasa.gov/srtm/
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abgeleiteten geozentrischen Koordinaten moglich (direkte Auswertung der Formel [2.10]). Eine
heutige Alternative ist die Losung des fixen GRWP, das ebenfalls auf GNSS-Koordinaten und
gravimetrischer Information hoher Auflésung, d.h. globalen Modellen mit Verfeinerung durch
terrestrische (kontinentale oder marine) Schweredaten, basiert (Heck 2011). Damit globale
Kompatibilitdt gewdhrleistet wird, ist es erforderlich, dass die Referenz Wy an jeder Stelle der
Erde identisch ist, so dass sich die grundlegende Aufgabe auf die Realisierung eines verlasslichen
Wy konzentriert. Mit anderen Worten, der Wert W an sich ist nicht hinreichend, um die (Position
und Geometrie der) Aquipotentialfliche zu kennen, die er definiert. Er dient nur zur
Identifizierung der speziellen Aquipotentialflache, die als Referenzniveau (H =0) global gewahlt

wird. Damit diese Flache an jedem Ort der Erde zuverl&ssig identifiziert werden kann (mit einer
Unsicherheit von wenigen Zentimetern, evtl. Millimetern) ist es notig, dass der Wert Wy aus
denselben geodatischen Beobachtungen geschatzt wird, die zur Festlegung der Flache (H =0)
dienen.

Tab. 2.2 fasst die verschiedenen globalen Werte Wy, die nach der Berechnung des GRS80-
Ellipsoids publiziert worden sind, zusammen (lokale Schatzungen des Wy sind nicht
berticksichtigt). Die Unterschiede beruhen im Allgemeinen auf der Methodik und den verwendeten
Modellen der Schwere und der Meeresoberflache. Zum Beispiel basieren die Schatzungen von
Bursa et al. (z.B. 1998a, 2001, 2002, 2007a) auf Modellen der Meeresoberflache, die von ihnen
selbst aus z.B. den Missionen Topex/Poseidon (T/P)*2 und Jason 1 (J1)** abgeleitet wurden.
Cunderlik and Mikula (2009), Sanchez (2007, 2009) und Dayoub et al. (2012) benutzen frilher von
anderen Forschern berechnete Modelle, z.B. GSFC00.1** (Koblinsky et al. 1999), CLSO01
(Hernandes and Schaefer 2001) oder KMS04™ (Andersen et al. 2004). Weitere empirische
Auswertungen (z.B. Bur3a et al. 2007a, Sdnchez 2007, Dayoub et al. 2012) konzentrieren sich auf:

a) Verwendung von jahrlichen Meeresflachenmodellen, um die zeitliche Variation des Wy zu
erfassen,

b) Abhangigkeit des W, von der geographischen Uberdeckung des Modells der
Meeresoberflache und seiner raumlichen Auflésung,

c) Einfluss der spektralen Auflésung (n,m) der globalen Schwerefeldmodelle bei der
Schétzung von W,

Dies sind nur einige Beispiele der grofen Vielfalt von vorhandenen Mdglichkeiten die
Berechnung von W, voranzutreiben. Um diese Vielzahl zu reduzieren ist es notig, die
Konventionen zu definieren, nach denen die Bestimmung durchgefiihrt werden soll. Andernfalls
gibt es so viele Werte W, wie Berechnungsstrategien. Dieses Thema wird detailliert im Kapitel 4
behandelt.

12 http://sealevel.jpl.nasa.gov/missions/

" Ibid.

4 GSFC00.1: GSFC (Goddard Space Flight Center) mean sea surface model
15 KMS04: KMS (Danish National Space Center) mean sea surface model
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Tab. 2.2. Aktuelle Werte von W, (62 636 000 [m?/s?] ist zu addieren).

Referenzepoche 2000.0

853,24 7

Meeresoberflache: KMS04 (¢ = 60°N/S),
Schwerefeld: EIGEN-GC03C
Referenzepoche 2000.0

854,46 + 7

Meeresoberflache: KMS04 (¢ = 80°N/S),
Schwerefeld: EIGEN-GC03C
Referenzepoche 2000.0

Annahme Wo-Wert [m%/s?] Kommentare Literatur
W, =U, 860,850 | GRS80 Moritz (2000)
bestanpassendes Ellipsoid fiir T/P- Rapp et al. (1991)
858,546 ..
Meeresoberflache
bestanpassendes Ellipsoid fur T/P- Rapp (1995b)
856,88 B
Meeresoberflache
bestanpassendes Ellipsoid fiir DNSC08™- | Dayoub et al. (2012)
854,18 .
Meeresoberflache
IEZ ds = min: 856.5 + 3V Meeresoberflache: GE(lJQSATm, Bursa et al. (1992)
d Schwerefeld: GEM-T2
Meeresoberflache: GEOSAT, Nesvorny and Sima
g= Wo —W; 8575+ 1% | o 1 werefeld: JGM-2% (1994)
Vi Meeresoberflache: ERS1% + T/P (10.1992 | Bur3a et al. (1997)
855,8 + 0,50 | - 12.1993) minus MDT: POCM 4B?,
Schwerefeld: EGM96
Meeresoberfléche: T/P (1994 - 1996) Bursa et al. (1998a)
855,72 £ 0,50 | minus MDT: POCM 4B, Schwerefeld:
EGM96
-4 | Meeresoberflache: T/P (1993-1996), BurSa et al. (1998b)
855,611 +0,008 Schwerefeld: EGM96
Meeresoberflache: T/P (1993-2001), Bur3a et al. (2002)
896,161:£0.002 | o 1\ erefeld: EGMY6
Meeresoberfléche: T/P (2000), Sanchez (2007)
853,4 +? | Schwerefeld: EIGEN-GC03C*
Referenzepoche 2000.0
Meeresoberflache: CLSO1 (¢ = 60°N/S),
853,35+ ? | Schwerefeld: EIGEN-GC03C
Referenzepoche 2000.0
Meeresoberflache: CLSO1 (¢ = 80°N/S),
854,61 +? | Schwerefeld: EIGEN-GC03C

1® DNSC08: Danish National Space Center 08 sea surface model,
www.space.dtu.dk/upload/institutter/space/data_og_modeller/global_mean_sea surface_model/dnsc08mss.pdf

7 \W, wird durch den sog. geopotential scale factor R, = GM/W, berechnet. Die Bestimmung von R, folgt dhnlichen
Bedingungen wie [2.21] und [2.22].

8 GEOSAT: U.S. Navy Geodetic Satellite, http://science.nasa.gov/missions/geosat/

19 GEM-T2 gravitational model (Marsh et al. 1989).

2 Sjehe FuRnote 16.

21 JGM-2: Joint Gravity Model 2 (Nerem et al. 1994)
%2 ERS: European Remote Sensing satellite, http://www.esa.int/esaEO/SEMGWH2VQUD_index_0_m.html
2 http://www.oc.nps.edu/~rtt/model_info/pocm_4b_c_info.html
2 Dieser Werte wurde zu 62 636 856,0 + 0,5 gerundet und seit 2003 in den IERS-Conventions benutzt (McCarthy

and Petit 2004).

% Forste et al. 2005.
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855, 619 + 0,004

Meeresoberflache: T/P-J1 (1993 - 2003),
Schwerefeld: EGM96

855, 832 + 0,005

Meeresoberflache: T/P-J1 (1993 - 2003),
Schwerefeld: GGMO02C

855, 883 + 0,005

Meeresoberflache: T/P-J1 (1993 - 2003),
Schwerefeld: EIGEN-CGO01

BurSa et al. (2007a)

854,6 + 0,004

Meeresoberfléche: T/P (1993 - 2003),
Schwerefeld: EGM96

Bursa et al. (2007hb)

853,19+ 7

Meeresoberflache: CLSO1 (¢ = 60°N/S),
Schwerefeld: EGM2008, Referenzepoche
2005.0

854,22 +7

Meeresoberflache: CLSO1 (¢ = 80°N/S),
Schwerefeld: EGM2008, Referenzepoche
2005.0

853,437

Meeresoberflache: DNSCO8 (¢ = 60°N/S),
Schwerefeld: EGM2008, Referenzepoche
2005.0

854,43 +7

Meeresoberflache: DNSCO8 (¢ = 80°N/S),
Schwerefeld: EGM2008, Referenzepoche
2005.0

853,317

Meeresoberflache: T/P-J1 (1992 - 2009),
Schwerefeld: EGM2008, Referenzepoche
2005.0

854,2+0,2

Meeresoberflache: CLS01/DNSCO08 minus
MDT: ECCO2, Schwerefeld: EGM2008

Dayoub et al. (2012)

W, =U, + AW,

854,38 + 0,03

Meeresoberflache: CLS01 (¢ = 80°N/S),
Schwerefeld: + EIGEN-GL04S?

853,11+ 0,03

Meeresoberflache: CLS01 (¢ = 60°N/S),
Schwerefeld: + EIGEN-GL04S

Sanchez 2009

857,95+ 7

Meeresoberflache: KMS04, Schwerefeld:
EGM96

Cunderlik and
Mikula (2009)

2.4. Schlussfolgerungen

Als Folgerung aus den oben dargestellten Argumenten wird die Definition eines globalen
vertikalen Referenzsystems mit folgender Charakteristik vorgeschlagen:

a) Es soll durch zwei Komponenten gebildet werden, eine geometrische und eine

physikalische.

b) Die geometrische Komponente besteht aus ellipsoidischen Hohen und deren zeitlicher
Anderungen als Koordinaten und ein mittleres Erdellipsoid (mean Earth ellipsoid) als

Referenzflache.

c) Die Lage und Orientierung des Ellipsoids soll durch den ITRS gegeben sein: der
geometrische Mittelpunkt des Ellipsoids soll mit dem Koordinatenursprung des ITRS
ubereinstimmen, die kleine Halbachse soll mit der Z-Achse des ITRS zusammenfallen,

%8 http://icgem.gfz-potsdam.de/ICGEM/
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d)

9)

h)

)

der Referenzmeridian soll in der XZ-Ebene des ITRS liegen, das Ellipsoid muss mit der
gleichen Rotationsgeschwindigkeit des ITRS (bzw. der Erde) rotieren.

Die ellipsoidischen Hohen und deren zeitlichen Anderungen sollen aus geozentrischen
Koordinaten beziiglich des ITRS/ITRF abgeleitet werden.

Die physikalische Komponente soll die Ableitung jedweden Typs von physikalischen
Hohen (z.B. orthometrische, normale u.s.w.) erlauben. Da sich diese allesamt von
Potentialdifferenzen ableiten (d.h. geopotentielle Koten), werden Potentialdifferenzen und
deren zeitliche Anderungen direkt als primare Koordinaten vorgeschlagen. Diese
Potentialdifferenzen sollen sich auf einen einheitlichen Wert W, beziehen.

Die Verwendung von PotentialgréRen in der Definition der physikalischen Komponente
fuhrt dazu, dass die erforderliche Hypothese Uber die Massenverteilung innerhalb der
Erde und die Schweregradienten bei der Bestimmung des Geoids und der orthometrischen
Hohen Teil der Realisierung des Referenzsystems ist, ohne die Exaktheit der eigentlichen
Definition zu beeintréchtigen.

Der Wert Wy soll durch Losung eines Dirichlet-Randwertproblems bestimmt werden,
denn dies ist der einzige Rahmen, der es erlaubt, die notwendigen Bedingungen zur
Schétzung der absoluten Werte des Potentials einzufiihren, d.h. grundsatzlich, dass die
gravitative Komponente des Potentials im Unendlichen zu null wird (oder gegen null
strebt).

Der Wert Wy selbst erlaubt nicht, die Geometrie und Lage der Aquipotentialfliche, auf die
er sich bezieht, festzulegen, so dass die Realisierung dieses Wertes sich auf die Auswahl
der geeignetsten Aquipotentialflache konzentriert. Die Festlegung muss an jedem Ort der
Erde durchfihrbar sein, und deshalb muss das W, aus denselben geodatischen
(geometrischen und gravimetrischen) Messungen abgeleitet werden, die zur Bestimmung
der entsprechenden Aquipotentialflache verwendet werden.

Es wird vorgeschlagen, dass der Wert W, durch die Losung des fixen GRWP geschétzt
und die Verbindung der bestehenden H6hensysteme mit dem besagten W, durch Ldsung
des skalaren freien GRWP durchgefiihrt wird (siehe Kapitel 5).

Das hier vorgeschlagene vertikale Bezugsystem muss die genaue Kombination seiner
geometrischen und physikalischen Komponente gewéhrleisten, d.h. Diskrepanzen
zwischen geopotentiellen Koten aus Nivellements und Schwerereduktionen [2.3] und
Potentialdifferenzen aus der Kombination von Storpotential und Referenzellipsoid [2.6]
dirfen nicht groRer als die Beobachtungsgenauigkeit sein.
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3. Konventionen fir die Realisierung eines globalen vertikalen
Referenzsystems

Im Kapitel 2 wurde die Definition eines globalen vertikalen Referenzsystems basierend auf einer
geometrischen ([2.11], [2.12]) und einer physikalischen ([2.16], [2.17]) Komponente, die mit
hoher Genauigkeit kombinierbar sein mussen (Gleichwertigkeit von [2.3] und [2.6]),
vorgeschlagen. Damit dieses System realisierbar ist, muss die Definition erganzt werden durch

a) die Darlegung der notwendigen Charakteristiken, um die genannte Kombination mit der
grofitmoglichen Naherung durchfiihren zu kénnen, und

b) die Einrichtung einer physikalischen Infrastruktur, die den direkten Zugang zum
Referenzsystem ermdglicht.

Der grundlegende Gedanke ist es, die Elemente, die die physikalische Infrastruktur bilden (z.B.
materielle Punkte), durch Koordinaten, die aus Messungen abgeleitet werden und dem
Referenzsystem zugeordnet sind, zu beschreiben. Die Eindeutigkeit und Allgemeingultigkeit
dieser Beschreibung wird durch die unter a) genannten Charakteristiken gewéhrleistet, die u.a.
zuvor festgelegte Modelle, Standards und Verfahren enthalten, und damit eine prézise und stabile
Beziehung Uber lange Zeitrdume zwischen der physikalischen Infrastruktur und den verfligbaren
Messverfahren erlauben. Die gewéhlten Modelle, Standards und Verfahren zur bestmoéglichen
Approximation der Definition des Referenzsystems werden unter dem Namen konventionelles
Referenzsystem zusammengefasst, und die entsprechende physikalische Infrastruktur, mit
bekannten Koordinaten in diesem Referenzsystem, wird als Realisierung des konventionellen
Referenzsystems bezeichnet. Die Charakteristiken des konventionellen Referenzsystems, als
Konventionen bezeichnet, sind grundsétzlich willkdrlich, so dass eine Vielfalt von Mdglichkeiten
besteht, die zu verschiedenen Optionen fiihrt (siehe als Beispiel Tab. 2.2). Es ist wichtig, dass die
Konventionen in generellem Konsens ausgewdhlt und vereinbart werden, so dass sie allgemeine
Anwendung finden. Demgemal3 konzentriert sich das vorliegende Kapitel auf die Beschreibung
und Auswahl der Konventionen, die fur eine konsistente, prézise und dauerhafte (d.h. Gber lange
Zeit stabile) Realisierung des im Kapitel 2 definierten globalen vertikalen Referenzsystems
erforderlich sind.

3.1. Vertikale Lage und zeitliche Anderungen des Erdschwerefeldes und der
Erdoberflache

Das vorrangige Ziel eines vertikalen Referenzsystems ist es, die Position (Hohe) eines beliebigen
Objekts quantitativ festzulegen. Dazu bendtigt man eine Grundmenge von leicht zugénglichen
Punkten mit bekannten Koordinaten, die als Bezug fiir die Positionsbestimmung anderer Punkte
oder Objekte durch verfligbare Mess- und Auswerteverfahren dienen. Aus Griinden der
ZweckmaéRigkeit (Nutzerfreundlichkeit und Verfugbarkeit) liegen diese Referenzpunkte auf der
Erdoberflache. Diese unterliegt sékularen, periodischen und sporadischen Bewegungen, die durch
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geodynamische Erscheinungen oder Prozesse!, Plattentektonik, gravitative Einfliisse der
Himmelskorper, seismische Ereignisse, menschliche Eingriffe usw. verursacht werden. Die sich
ergebenden Verénderungen der Erdoberflache spiegeln sich notwendigerweise in den Positionen
sowohl der Bezugspunkte als auch der neu zu bestimmenden Punkte wider. Aus diesem Grunde
und im Hinblick darauf, dass die definierten Koordinaten des vorgeschlagenen vertikalen
Referenzsystems Niveauunterschiede und deren zeitliche Veranderungen sind, muss zundchst
zwischen dem Teil von h bzw. C, der als statisch (konstant) angesehen werden kann, und dem
dh dC

Teil, der die zeitliche Ableitung m bzw. m enthalt, unterschieden werden.

3.1.1. Ellipsoidische Hohen in Gebieten der festen Erde

Im geometrischen Referenzrahmen ITRF (vgl. Petit and Luzum 2010, Kap. 4), wird die
momentane Lage X(t) eines Punktes auf der Erdoberflache durch (Abb. 3.1)

X(t)=X, +dd—>t((t—t0)+ZAXi(t)+gX [3.1]

beschrieben, wobei t die Epoche angibt, fur die X gilt. Oi}l—i((t—to) reprasentiert die lineare

Anderung von X mit der Zeit (Geschwindigkeit) und ist hauptsachlich auf die tektonischen
Plattenbewegungen zurtickzufthren. ZAXi(t) enthalt die tbrigen Effekte, die Anderungen von

X in einer GroRenordnung groRer als die Messgenauigkeit hervorrufen. Ublicherweise werden
diese Effekte von den Positionen X durch konventionell vereinbarte Modelle reduziert, so dass
X(t) keine hochfrequenten zeitlichen Variationen enthalt und sein zeitlicher Verlauf méglichst

gleichférmig ist, d.h. ohne groRe oder abrupte Anderungen.

.. T dX
Position + konstante Geschwindigkeit X, + E(t ~ 1)

Position X
N
-

D AX, +&4

"\/

" dX
wahre Position X, + ;(t —1,)+ ZAX, ()+ey

24

Ellipsoid (A = 0)

~
s .
Ly Zeitt
Abb. 3.1: Zeitabhangigkeit der Stationspositionen.

! Ein Prozess wird als eine Menge aufeinanderfolgender Ereignisse verstanden.
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Derzeit werden Effekte (Versetzungen) durch folgende Prozesse beriicksichtigt (Petit and Luzum
2010, Kap. 7):

a) Erdgezeiten (Deformation der festen Erde aufgrund der gravitativen Wirkung von Sonne,
Mond und anderen Himmelsk&rpern). Der Betrag der permanenten Gezeit auf der festen
Erde ist nicht genau bekannt, da diese immer vorhanden sind und keine Messungen
durchgefiihrt werden konnen, die den Effekt nicht enthalten (um die Differenz zwischen
ihrer Présenz und Abwesenheit darzustellen). Nach Melchior (1966) wird eine
Deformation von -0,28 m an den Polen und +0,14 m am Aquator erzeugt. Mit den
Konventionen des IERS 2010 erreicht diese Deformation -0,12 m an den Polen und +0,06
m am Aquator (siehe Abschnitt 3.4). Die periodischen Komponenten sind mit hoher
Genauigkeit bekannt, die erzeugten Deformationen werden mit maximalen Werten (am
Aquator) von +0,36 m (durch den Mond) bzw. +0,16 m (durch die Sonne) und minimalen
Werten (am Pol) von -0,18 m (Mond) bzw. -0,08 m (Sonne) geschétzt (vgl. Torge 2001).

b) Ozeanische Auflast (elastische Reaktion der Erdkruste auf die ozeanischen Massen),
deren Maximalwerte um die +0,10 m liegen.

c) Atmosphérische Auflast (elastische Reaktion der Erdkruste auf die variable Verteilung
des Atmosphéarendrucks). Dabei missen die durch die direkte gravitative Anziehung von
Sonne und Mond auf die Atmosphdrenmassen (Gezeiteneffekt) und die durch andere
Ursachen, d.h. nicht gezeitenbedingt generierten Druckénderungen, z.B. Winde,
Temperaturschwankungen, andere  meteorologische  Bedingungen,  sprunghafte
Anderungen der Erdoberflachenstruktur usw., beriicksichtigt werden. Derzeit werden nur
die Gezeiteneffekte reduziert, deren grofite Betrége liegen bei 0,0015 m.

d) Zentrifugale Deformationen, die durch Variation der Erdrotationsgeschwindigkeit und die
Polbewegung, die ihrerseits eine Zentrifugalwirkung auf die feste Erde (Polgezeiten) und
die Ozeane (ozeanische Polgezeiten) erzeugt, hervorgerufen werden, Polgezeiten und
ozeanische Polgezeiten sind als elastische Reaktion der Erdkruste bzw. der ozeanischen
Massen auf die Polbewegungen zu verstehen. Die Effekte der Polgezeiten werden auf
ungefahr £0,027 m in der radialen (vertikalen) und +0,007 m in der horizontalen
Komponente geschatzt, wahrend die ozeanischen Polgezeiten bei +0,0018 m radial
(vertikal) und £0,0005 m horizontal liegen.

Trotz dieser Reduktionen zeigen neuere Berechnungen des ITRF, z.B. ITRF2005 (Altamimi et al.
2007, Angermann et al. 2009) und ITRF2008 (Altamimi et al. 2011, Seitz et al. 2010), dass die
Zeitreihen der Referenzstationen noch periodische Bewegungen aufweisen, deren
GroRenordnung mehrere Zentimeter erreicht?> (Abb. 3.2). Auch wenn der Einfluss der
systematischen Fehler durch die Beobachtungsverfahren (z.B. Appleby et al. 2009, Rothacher
2002, Sarti et al. 2010) oder Inkonsistenzen bei der Realisierung des ITRS (Drewes 2009,
Collilieux and Woppelmann 2011, Drewes 2012, Drewes et al. 2013) nicht vernachlassigt werden

% In der Region des Amazonas weisen einige kontinuierlich messende SIRGAS-Stationen saisonale Bewegungen mit
Amplituden bis zu 5 cm auf, die invers mit der jahrlichen Regen- und Trockenzeit und der daraus folgenden
Anderung des Wasserstandes des Amazonas korreliert sind (Sanchez und Seitz 2011).
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dirfen, so ist doch anzunehmen, dass die periodischen Bewegungen hauptsachlich durch die
kontinentale Hydrologie sowie durch nicht gezeitenbedingte atmosphdrische und ozeanische
Auflasten verursacht sind, z.B. durch Massenverlagerungen des Grundwassers und der
Bodenfeuchte, in Meeresstromungen und meteorologische Luftdruckschwankungen (Petit and
Luzum 2010, Abschnitt 7.2). Die Reduktion dieser speziellen Effekte kann derzeit nicht
durchgefuhrt werden, da noch keine Modelle mit der notwendigen Genauigkeit vorliegen, d.h. die
Unsicherheit der verfugbaren Modelle ist groRRer als die Genauigkeit der Messungen, so dass ihre
Anwendung eine Verschlechterung der Ergebnisse erzeugen wirde.
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Abb. 3.2: Amplituden der saisonalen Variationen einiger SIRGAS-Stationen mit eindeutigen periodischen
Bewegungen (aus Sanchez and Seitz 2011).

AuBer den beschriebenen Bewegungen ist X(t) lokalen® Prozessen unterworfen, wie z.B.
postglazialen Hebungen (z.B. Lidberg et al. 2007, Sella et al. 2007), seismischen und post-
seismischen Verlagerungen (z.B. Kaniuth et al. 2002a, Kaniuth 2005, Sanchez et al. 2013),
Absenkungen durch Extraktion unterirdischer Flussigkeiten (z.B. Kaniuth et al. 2002b, Munekane
et al. 2004) usw. Der lokale Charakter dieser Effekte erschwert deren Modellierung (VVorhersage)
im globalen Rahmen, und bis heute werden sie nur punktuell bericksichtigt. Im Falle der
postglazialen Hebungen sind deren Auswirkungen in den Daten enthalten, oder besser gesagt, sie

i dX
werden nicht vom Term E(t —t,) getrennt.

Der letzte Summand in [3.1] (e, ) reprasentiert die Summe von

a) zufalligen Fehlern durch die zur Bestimmung von X(t) verwendeten Messungen,

® Ein lokaler Prozess wird als eine Erscheinung verstanden, die auf geographische Regionen begrenzt ist und nicht
den gesamten Referenzrahmen betrifft, d.h. die Effekte sind nicht gemein fiir alle Punkte und kénnen deshalb nicht
systematisch wahrend der Auswertung der Messungen reduziert werden.
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b) Fehlern in den verwendeten Modellen zur Schéatzung von dd—)t((t—to) und zur Reduktion

der in 3 AX;(t) enthaltenen Effekte,

c) Effekten, die noch nicht reduziert werden kdnnen, da sie nicht bekannt sind oder weil ihre
Modellierung nicht hinreichend genau ist.

Es ist zu beachten, dass in dieser Beschreibung keine Storeffekte in den Messmethoden selbst
berlcksichtigt wurden (z.B. durch die Ausbreitung von Mikrowellen in der Atmosphare, Variationen
der Phasenzentren in den Empfangs- und Sendegeréten, Uhrensynchronisation usw.), sondern dass
vorausgesetzt wird, dass diese in der Datenverarbeitung berlicksichtigt wurden und deren Restfehler
in (ex) enthalten sind. Mit dem gleichen Argument werden im Folgenden die inharenten

(instrumentellen, systematischen, usw.) Fehlereinfliisse, die den zur Bestimmung der Geometrie der
Erdoberflache und des Schwerefeldes der Erde verwendeten Messmethoden anhaften (z.B. relative
und absolute Schweremessungen, Nivellement, Satellitenaltimetrie), vernachlassigt.

Die zeitliche Anderung der ellipsoidischen Hohen h wird durch (kontinuierliche oder
wiederholte) GNSS-Positionierung bestimmt. Normalerweise wird ein lineares Verhalten
angenommen, obwohl, wie bereits erwahnt, die Zeitreihen saisonale Variationen (Jahresperioden)
mit Amplituden in der GroRenordnung mehrerer Millimeter aufweisen. Zur Bestimmung von h
aus den geozentrischen Koordinaten X wird z.B. auf Heck (2003, S. 73 ff) und Hofmann-
Wellenhof et al. (2001, S. 280 ff) verwiesen.

3.1.2. Ellipsoidische Hohen in ozeanischen Gebieten

Die Geometrie der Meeresoberflache bestimmt man heute im Allgemeinen aus Messungen der
Satellitenaltimetrie, die den Abstand zwischen dem Satelliten und der momentanen
Meeresoberflache liefert. Mittels einfacher geometrischer Beziehungen erhédlt man die
ellipsoidischen Hohen dieser Flache beziglich eines Referenzellipsoids (z.B. Seeber 2003, S. 451
ff, Chelton et al. 2001, S. 2 ff). Nach der Ausgleichung der Fehler in den Instrumenten (z.B. Drift,
Phasenzentrenvariationen usw.), in den Messungen (z.B. Signalausbreitung in der Atmosphare),
im sogenannten sea state bias, (d.i. die variable Reflexion des Signals durch den sich
verdndernden Wellenzustand der Meeresoberflache, z.B. Tran et al. 2010) und die
Satellitenbahnbestimmung, lassen sich diese Hohen wie folgt beschreiben (Abb. 3.3):

()= N + Z(t)+ £ =N + {: R ZAEi(t)} v 32]

E(t) gibt die Meeresflachentopographie® an, die der Differenz zwischen der momentanen
Meeresoberflache und einer festen Aquipotentialflache des Erdschwerefeldes, d.h. dem Geoid,

* Auch Dynamic Topography (DT) genannt.
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entspricht.  kann in einen stationaren Teil® =, (iiber lange Zeitraume konstanten, aber von der
Lage X abhangigen) und einen zeitabhangigen Teil® S A= (t), der die temporaren

Veranderungen der Meeresoberflache angibt, zerlegt werden (in diesem Fall wird das Geoid als
zeitlich invariant angesehen). =, wird hauptsachlich von quasistationaren ozeanischen und

meteorologischen Effekten beherrscht, die ozeanische Strémungen und Neigungen der
Wasseroberflache erzeugen, wodurch das mittlere Meeresniveau von der Aquipotentialflache des

Erdschwerefeldes abweicht, d.h. £, #0.

A . .
- Satellitenbahn
_;; —G c < <
=
H=}

T
2 (o]
:9 1':
E =2
= Q P :E_':S)
—_ CIJC
g D AE, He| 532
& "7 TRE S E
i Blr =
S g &
Ev g
N=2
O
. mittlere
3} Meeresoberfliche
9
o=
- L
= o 5 ‘=
=0 B e
h 52 g
S 5L 5
28 0
=2 = i}
w2 Geoid (H=0)
O
Ellipsoid (& = 0)
_ W ~ c
—>
Zelt t

Abb. 3.3: Zeitabhéngigkeit der Meeresoberflache an einer festen geographischen Position .

Die zeitabhdngige Komponente > Az, (t) enthélt die Effekte folgender Prozesse (vgl. Chelton et

al. 2001, Rio und Andersen 2009, Ablain et al. 2009):

a) ozeanische Gezeiten (Variationen der Meeresoberflache durch die gravitative Wirkung
von Sonne, Mond und anderen Himmelskorpern, die den Gesetzen der Hydrodynamik
folgen und ihre grofiten Werte im Kdistenbereich annehmen). Im offenen Meer ist die
Amplitude maximal 1 m, wéahrend im Kistenbereich Werte groer als 16 m (in der Fundy
Bay, Kanada, vgl. Vanic¢ek und Krakiwsky 1986, S. 128).

b) Erdgezeiten (vgl. 3.1.1).

% Auch Mean Dynamic Topography (MDT) genannt.
¢ Auch Dynamic Ocean Topography (DOT) genannt.
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c) Zentrifugale Deformation durch Variationen der Erdrotationsgeschwindigkeit und der
Polbewegung (Polgezeiten, vgl. 3.1.1).

d) Variationen der Meeresoberflache, die indirekt durch die Wirkung der Gezeitenkrafte auf
die Erdoberflache bzw. auf den Meeresboden induziert werden (Gezeitenauflast).

e) Atmosphérische Auflast auf den Ozeanen (Reaktion der Meeresoberflache auf den
Atmosphérendruck). Dieser Effekt wird in zwei Komponenten zerlegt: ein Teil enthélt die
statische Reaktion des Ozeans (inverser Barometereffekt), der andere Teil nimmt die
hochfrequenten Variationen, d.h. die dynamische Reaktion auf (barotroper Effekt, vgl.
Abschnitt 3.3, S. 61, und z. B. Wunsch and Stammer 1997, Carrére and Lyard 2003).

f) Verénderungen in den ozeanischen Stromungen, Winden, nicht modellierten Gezeiten,
Anderungen der Oberflachentemperatur und des Salzgehalts des Wassers, Eddies usw.
(z.B. Fu and Le Traon 2006, Fu et al. 2010).

&= reprasentiert (in ahnlicher Weise wie &, ) die Kombination der Fehler aus den Messungen,
aus den Modellen, die bei den in > A=, (t) enthaltenen Reduktionen benutzt wurden und aus

nicht berlcksichtigten unbekannten oder nur mit geringer Genauigkeit modellierten Effekten.

Im Prinzip erhdlt man die Hohen hg(t) entlang der Satellitenspuren tber den Ozeanen. Um die

verbleibenden radialen Fehler (insbesondere aus der Bahnbestimmung) zu minimieren, wird die
sogenannte Kreuzungspunkt-Kalibrierung (crossover calibration) benutzt, die es erlaubt, die
Differenz zwischen den aus aufsteigenden und absteigenden Satellitenbahnen abgeleiteten Héhen
des gleichen Punktes (Kreuzungspunkt) zu schatzen. Da die Kreuzungspunkte nicht immer Gber
einem Reflexionspunkt der Radarmessung (footprint) liegen, werden Interpolationen
durchgefuhrt, die einen direkten Vergleich erlauben. Die erhaltenen Differenzen fihrt man in die
Bahnbestimmung ein, so dass die gemessenen Distanzen zwischen dem Satelliten und der
Meeresoberflache verbessert werden. AnschlieRend wird ein Mittelwert der hg(t) fiir jeden

Kreuzungspunkt berechnet, der die Messungen einer bestimmten Periode (z.B. ein Jahr) enthalt,
und eventuell werden auch aus verschiedenen Altimeter-Missionen abgeleitete Werte kombiniert
(siehe Abschnitt 4.3.2). Diese Mittelwerte von h(t) stellt man in regularen Rastern von 2° x 2’

dar und bezeichnet dieses dann als mittlere Meeresoberflache (Tapley und Kim 2001). Deren
Zuverléssigkeit hangt, auler von der sachgerechten Reduktion der in [3.2] dargestellten Effekte,
von den Interpolationsmethoden und dem betrachteten Zeitraum fir die Mittelbildung ab (z.B.
Andersen and Rio 2011). In Ubereinstimmung mit dem oben Gesagten treten zwei zusatzliche
Bezeichnungen auf, die eine Anderung von h,(t) beschreiben. Die erste, die sog. ozeanische

Oberflachenanomalie oder Meeresspiegelanomalie, bezeichnet die Abweichungen der
Meeresoberflache zu einem beliebigen Zeitpunkt bezlglich der tber einen gegebenen Zeitraum
gemittelten Meeresoberflache, z.B. die Abweichung von einem saisonalen Mittel. Die zweite, die
Variabilitat des mittleren Meeresspiegels, gibt die mittleren Anderungen der Ozeanoberfliche
innerhalb dieses Zeitraums an (statistisch gleichbedeutend mit der Standardabweichung des
Mittelwerts). Langfristige Anderungen des Meeresspiegels (long-term sea level changes) werden
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aus Analysen der Zeitreihen der mittleren Meeresoberflache tber gleichmaRige Intervalle, z.B. 10
Tage, 60 Tage oder ein Jahr bestimmt (Nerem and Mitchum 2001).

Anders als bei der Definition und Realisierung des geometrischen Referenzsystems (ITRS/ITRF)
gibt es keine Zusammenstellung der notwendigen Konventionen zur Standardisierung der
Auswertung in der Satellitenaltimetrie. Nach Kriterien der Einrichtungen’, die mit der
Sammlung, Auswertung und Bereitstellung der aus den verschiedenen Altimetrie-Missionen
gewonnenen Daten befasst sind, werden z.B. verschiedene Modelle zur Korrektion der
atmospharischen Laufzeitverzdgerung der Altimetermessungen, unterschiedliche N&herungen zur
Reduktion der in > A=, (t) enthaltenen Effekte oder verschiedene Zeitraume zur Mittelbildung

der Meeresoberflache verwendet. Dadurch weisen die geschatzten Hohen hg(t) und die

abgeleiteten Modelle der mittleren Meeresoberflache untereinander Diskrepanzen von mehreren
Zentimetern auf (siehe Abb. 4.9 und 4.10 und vgl. z.B. Rio und Andersen 2011, Abschnitt 3.2,
Tab. 2). Deshalb konzentrieren sich die aktuellen Arbeiten auf die konsistente Kombination der
aus den verschiedenen Missionen gewonnenen Beobachtungen der Satellitenaltimetrie (z.B.
Bosch and Savcenko 2007, Beckley et al. 2010, Dettmering and Bosch 2010, Bosch et al. 2014),
nicht nur um die Zuverlassigkeit der abgeleiteten Produkte zu verbessern, sondern auch um die
Kontinuitat und Stabilitdt der Beobachtungen der Ozeanoberflache tber einen mdglichst langen
Zeitraum (ab 1992, als die Mission Topex/Poseidon begann, vgl. Cazenave et al. 2010) zu
gewahrleisten.

3.1.3. Erdschwerefeld

Ebenso wie die geometrischen Positionen x(t) und hs(t) sind auch die mit dem terrestrischen

Schwerefeld (bzw. Potentialfeld) verbundenen Koordinaten (z.B. Schwerewerte, geopotentielle
Koten, Geoidundulationen, Lotabweichungen) sékularen oder sporadischen zeitlichen
Anderungen unterworfen. Im konkreten Fall der Bestimmung physikalischer Hohen bzw.
geopotentieller Koten sind besonders diejenigen Prozesse von Bedeutung, die eine Bewegung
oder Verlagerung von Massen hervorrufen, denn diese verdndern die Geometrie (Krimmung)
und/oder die relative Position (den Abstand) der Aquipotentialflichen, was einen direkten
Einfluss auf die physikalischen Hohen hat. Wahrend die Anderungen in X(t) nur die Variation

der Geometrie der Erdoberflache wiedergeben, kénnen Anderungen der physikalischen Hohen
die Folge von Veranderungen der Erdoberflache, des Erdschwerefeldes oder einer Kombination
der beiden sein (z.B. Ekman 1989).

In einem Punkt auf der Erdoberflaiche kann der momentane Schwerevektor g geschrieben
werden als (vgl. Heck 1984, 2004):

60~ Ty + ZAT, 0+ @ + £A0, )+ 200+ Bcmt)+ e )+ D8 00, [33]

" Siehe www.altimetry.info/html/missions/welcome_en.html
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Der erste Term (FO+ZAFi(t)j reprasentiert die Gravitationsbeschleunigung durch die
i

terrestrischen Massen (einschlieBlich der Atmosphdare und Ozeane), die sich aus einem
konstanten Term T, und einem variablen Term Y Ar,;(t) zusammensetzt. Der letztere wird

hauptséchlich durch die Bewegung oder Neuverteilung der festen, flissigen und gasférmigen
Massen innerhalb, auf und in der Néhe des Erdkorpers erzeugt. Seine Hauptkomponente ist mit
den periodischen Variationen durch die Gezeiten der festen Erde, der Ozeane und der
Atmosphiare verbunden, die sich in direkte (Anderungen der Gravitationsbeschleunigung durch
die Massenverlagerung) und indirekte (zusitzliche Anderungen wegen der durch die
Massenauflast erzeugten Deformationen) Effekte gliedern. Punktuelle Variationen aufgrund
lokaler Massenverlagerungen (z.B. Erosion, Senkungen, hydrologische Auflast, Grundwasser,
usw.) sind im Term S Ag(t) enthalten (siehe unten). Falls AI' als Gradient des

Deformationspotentials v, ausgedriickt wird, erhalt man (vgl. Heck 1984, S. 39, Gl. 2.66):

AT =grad Vg, ; Zé\/defi =6V +(6VO +é\/def,0)+(é\/A +é\/def,A) [3.4]

Darin ist oV die Anderung des Gravitationspotentials aufgrund der Deformation des festen
Erdkérpers durch die Gezeitenbeschleunigung der Massen ay,(t), die den direkten Effekt der
Massen anderer Himmelskorper auf den betrachteten Punkt darstellt und als Differenz zwischen
der Gravitationsbeschleunigung auf diesen Punkt und derjenigen auf den gesamten Erdkorper zu
verstehen ist. Normalerweise werden nur Sonne und Mond berticksichtigt, der Einfluss anderer
Himmelskdrper wird als nicht signifikant betrachtet (vgl. Vani¢ek und Krakiwski 1986, Tab. 8.1).
oV, und oV, geben die Potentialanderung durch die direkte Gravitationswirkung der verlagerten

ozeanischen (O) und atmospharischen (A) Massen an, und &Vyy o, Ny 4 Sind die zusatzlichen

durch Auflast dieser Massen erzeugten Effekte. Hier mussen auch die Wirkungen der
Massenverlagerungen aus anderen Ursachen als der Schwerewirkung von Sonne und Mond
berucksichtigt werden, die im Meer von ozeanischen Strémungen und in der Atmosphare durch
Luftdruck- und Temperaturschwankungen beherrscht werden (siehe Abschnitt 3.3).

Die permanente Gezeit erzeugt einen Effekt von -0,30 ums™ in der Schwerebeschleunigung am
Aquator und +0,61 pms? an den Polen. Die periodischen Variationen durch den Mond liegen
zwischen -1,1 ums™ und +0,5 ums™ und durch die Sonne zwischen -0,5 ums? und +0,3 ums™.
Luftdruckschwankungen variieren im Allgemeinen zwischen -3 ... -4 nms?hPa, wodurch
Anderungen bis zu 0,15 ums? in absoluten und bis zu +0,03 pms? in relativen
Schweremessungen verursacht werden konnen (vgl. Torge 1989, S. 322 ff). Der indirekte Effekt
der atmospharischen Massenverlagerungen (atmospharische Auflast) durch die Gezeiten wird bis
jetzt als nicht signifikant angesehen (maximale Werte 0,003 pms?, Heck 1984). Die durch
ozeanische Auflast erzeugten Variationen werden zwischen +0,01 pums? und +0,2 pms™
abgeschétzt (vgl. Torge 2001, S. 87).



54 3. Konventionen fiir die Realisierung eines globalen vertikalen Referenzsystems

Der zweite Term in [3.2] ((I)O + ZA(I)i (t)) zeigt die Zentrifugalbeschleunigung an, die ebenfalls in

einen konstanten Teil ®, und einen zeitabhdngigen Teil > A, (t) aufgespalten werden kann. Der

erste Teil stammt vom konstanten Anteil in der Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation, der zweite
von den Variationen der Richtung des Rotationsvektors €, d.h. der Polbewegung (Verlagerung der
momentanen Rotationsachse gegenuiber dem vereinbarten ITRS-Pol), Ungleichférmigkeiten der
Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation (Variation der Tageslange, LOD) und indirekten Effekten
der zusétzlichen Auflast aufgrund der durch die Polbewegung generierten Deformation (Polgezeit
und ozeanische Polgezeit). Die Polbewegung erzeugt maximale Effekte von +82 nms-2 (in der
Breite ¢ = 45°), wahrend die Variation der Winkelgeschwindigkeit zu Anderungen zwischen 0,7
nms-2 und 7 nms-2 fihrt (vgl. Torge 1989, p. 65ff).

coriois(t) ist die Coriolis-Beschleunigung, die bei der Bewegung eines Punktes relativ zum
terrestrischen Referenzsystem auf der rotierenden Erde (hier ITRS) entsteht. Solche Bewegungen
werden grundsétzlich durch die Plattentektonik und Gezeitendeformationen erzeugt. Heck (2004,
S. 165, Gl. 10) driickt sie durch (2D,XxQ) aus, dabei sind D, X die Ableitung des
Positionsvektors X nach der Zeit  und @ der Vektor der Winkelgeschwindigkeit. Der Term
gy () entspricht der Euler- (oder Rotations-) Beschleunigung, die durch zeitliche
Veranderungen des Rotationsvektors bezuglich des Quasiinertialsystems generiert wird. Darin
bilden sich die aus der Prézession und Nutation sowie den UnregelmaRigkeiten der Tageslange
(LOD) entstehenden Effekte ab. Sie kann durch (X x D,Q) quantifiziert werden (Heck 2004, S.

165, GI. 10). Heck (1984, 2004) misst diesen beiden Beschleunigungen besondere Bedeutung bei,
da sie nicht konservativ sind und vom momentanen Schwerevektor g(t) reduziert werden

miussen, um zu gewahrleisten, dass dieser konservativ bleibt (z.B. als Gradient eines skalaren
Potentialfeldes dargestellt werden kann). Diese Effekte kénnen die GrélRenordnung von etwa 0,01
ums? erreichen (Heck 1984), was die Reduktion bei Messungen hoher Genauigkeit (absolute
oder supraleitende Gravimeter) erforderlich macht. In der Praxis werden sie jedoch nur bei
Schweremessungen auf bewegten Plattformen, z.B. auf Flugzeugen, Schiffen usw., beriicksichtigt
(Torge 1989, S. 271ff), und nicht auf vermarkten Punkten auf der Erdoberflache (feste Erdkruste).

> Ag;(t) fasst die tbrigen Effekte zusammen, die durch Verlagerungen oder Verénderungen der

Dichte von Massen in der Umgebung des betrachteten Punktes entstehen. Hier konnen besonders
Senkungen, hydrologische Auflast oder seismische Versetzungen erwahnt werden. Gegenwartig
wird der Effekt, der durch Variationen des Grundwassers in Regenzeiten erzeugt wird, am
meisten beachtet. Er kann in der gemessenen Schwerebeschleunigung einen Betrag zwischen 50
nms™ und 100 nms™ erreichen, unter Umstanden mehr, wenn die Regenfalle sehr ergiebig sind
(z.B. in tropischen Regenwaldgebieten). Der letzte Summand in [3.2], &, (&hnlich wie &, und

&), stellt die Kombination der Beobachtungsfehler dar, die durch die Méngel der verwendeten
Modelle und die vernachléssigten Effekte verursacht werden
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Die Variationen des Schwerefeldes werden durch Wiederholungsmessungen bestimmt. Fir globale
Veranderungen berechnet man Modelle des Erdschwerepotentials in Form von Kugelfunktionen
[2.8] aus Satellitenmessungen (heute vor allem satellite-to-satellite tracking) Uber einen
bestimmten Zeitraum, wobei die Koeffizienten niederer Ordnung zwischen verschiedenen Epochen
verglichen werden (z.B. Cheng and Tapley 1999, Nerem et al. 2000). Davon ausgehend ist es heute

tblich, die Koeffizienten durch einen konstanten Term (Cgo,Cgo,Cfo,...), der flr eine bestimmte

Epoche t, giltig ist, und eine sikulare Anderung (CZO,CSO,C4O,...) darzustellen, wie z.B. in den

Modellen EIGEN-GLO04C® (Férste et al. 2006) und EIGEN-GLO5C® (Forste et al. 2008). Die
Verfugbarkeit von GRACE hat es erlaubt, die Genauigkeit und zeitliche Auflésung der
geschatzten Anderungen zu verbessern (z.B. Tapley et al. 2004, Wahr et al. 2004, Chen et al.
2005, Lemoine et al. 2010), so dass es mdglich ist, zusatzlich zu den sakularen Anderungen auch
die periodischen Variationen zu beriicksichtigen. Zum Beispiel enthalt das Modell EIGEN-6"
(Forste et al. 2011) die zeitabhangigen Koeffizienten bis zu Grad und Ordnung n,m = 50 durch
ubliche lineare Terme und die jahrlichen und halbjéhrlichen Perioden durch Sinus- und Cosinus-
Funktionen. Peters (2007) présentiert die aktuell verwendeten unterschiedlichen Methoden zur
Bestimmung der Kugelfunktionen als Funktion der Zeit, d.h. (C,, (t), S, (t)).

Die aus dem Vergleich der Schwerefeldmodelle zu verschiedenen Referenz-Epochen erhaltenen
Ergebnisse werden validiert (bzw. kombiniert) mit den aus wiederholten terrestrischen
Schweremessungen hoher Genauigkeit (d.h. Absolut- oder Superconducting-Gravimeter),
abgeleiteten Anderungen (e.g. Crossley et al. 2005, Timmen et al 2006, Miiller et al. 2007,
Steffen et al. 2009).

Die zeitlichen Veranderungen des Schwerefeldes werden auch in der Realisierung des ITRS
beriicksichtigt, denn der ITRF stitzt sich grundsatzlich auf Messungen zu extraterrestrischen
Zielen (Satelliten und Quasare), wobei die Satelliten dem Einfluss des Schwerefeldes unterliegen,
dessen Variationen mit hinreichender Prazision modelliert werden missen, um die
Zuverléssigkeit der Transformation zwischen dem quasiinertialen (in dem die Bewegung der
extraterrestrischen Objekte bestimmt wird) und dem terrestrischen System (in dem die
Koordinaten der Referenzpunkte gegeben sind) zu garantieren. Die Effekte werden durch eine
Darstellung des Erdschwerepotentials in Kugelfunktionen [2.8] berechnet, und die Reduktion der
entsprechenden Storungen wird direkt in den Koeffizienten niederer Ordnung (n < 12)
vorgenommen. Gegenwartig schlieRen die Konventionen des IERS (Petit and Luzum 2010, Kap
6.) als Standard das Modell EGM2008 (Pavlis et al. 2012, 2013) ein. Dessen Koeffizienten (Cyp,
Ca0, C40) werden durch sékulare Anderungen verfeinert, wobei die Effekte der Erdgezeiten, der
ozeanischen Gezeiten und der Gezeiten (der festen Erde und der Ozeane), die durch die
Zentrifugaldeformation aufgrund der Polbewegung (Polgezeit und ozeanische Polgezeit)
entstehen, berticksichtigt werden. Die Behandlung der mit den Erdgezeiten verbundenen Effekte
und die Analyse der mit CHAMP, GRACE und GOCE gewonnenen Beobachtungen stimmen im

8 http://op.gfz-potsdam.de/grace/results/grav/g005_eigen-glo4c.html
® http://op.gfz-potsdam.de/grace/results/grav/g007_eigen-05c.html
19 http:/ficgem.gfz-potsdam.de/I CGEM/documents/Foerste-et-al-EGU_2011-01.pdf
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Allgemeinen mit dem in den IERS-Konventionen beschriebenen Vorgehen Gberein (Lihr et al.
2002, Flechtner 2007a, Gruber et al. 2010).

Die Geoid- oder Quasigeoid-Modelle sind ebenfalls gegeniiber den in [3.3] genannten Effekten
sensitiv, da sie primar aus Analysen des Schwerefeldes hervorgehen. Dennoch werden sie
herkdmmlicherweise als statisch angesehen, und ihre Bestimmung enthédlt neben den
Reduktionen, die fir die Berechnung der Schwereanomalien verwendet wurden, nur die
Reduktion der lunisolaren Gezeiten a,,(t). Heute ist es mdglich, Variationen der
Geoidundulationen oder Hohenanomalien durch Vergleich der Kugelfunktionskoeffizienten
verschiedener Epochen, d.h. (C,,,(t), S, (), zu schétzen.

3.1.4. Geopotentielle Koten

Der Nachweis zeitlicher Variationen der geopotentiellen Koten C ist ein komplexer Prozess, da
diese normalerweise aus dem Prazisionsnivellement in Kombination mit gravimetrischen
Reduktionen abgeleitet werden. Wenn auch die nivellierten Hohenunterschiede in erster
Né&herung durch die Veranderungen der Geometrie der Erdoberflache gegeben sind [3.1], so ist
der Messvorgang doch sehr langwierig und Uberdeckt geographisch nur sehr kleine Gebiete
(einige Kilometer pro Tag), wodurch es schwierig ist, den Einfluss zeitlicher Anderungen von
den Messfehlern zu trennen. Da die nivellierten Punkte sehr nahe beieinander liegen, wird
vorausgesetzt, dass die globalen geodynamischen Erscheinungen (mit groflen rdumlichen
Wellenlangen und langen zeitlichen Perioden) diese in gleicher Weise beeinflussen, und es wird
angenommen, dass sich der Effekt durch den Prozess der Hin- und Riickmessung symmetrisch*!
eliminiert (vgl. dng,(t;) und dng,(t,) in Abb. 3.4). Die einzige Reduktion, die heute
angewendet wird, ist die astronomische Korrektion (siehe Anhang A), die den Einfluss der
variablen Komponente (kurzer Perioden) der Erdgezeiten auf die Lotabweichungen beziffert, der
sich letztlich in periodischen Neigungsanderungen des Zielstrahls zwischen dem
Nivellierinstrument und den Nivellierlatten zeigt (Torge 2001, S. 209). Die GréRenordnung
dieser Korrektion wird pro Kilometer Nivellement mit ungeféahr £0,056 mm fur die lunaren und
+0,026 mm fiir die solaren Effekte abgeschétzt (vgl. Vanicek and Krakiwski 1986 S.599). Streng
genommen muss dieser Effekt in Hohennetzen von mehr als 50 km Ausdehnung von den
gemessenen Hohenunterschieden reduziert werden, jedoch wird dies gewohnlich nicht immer
gemacht, und es ist nicht klar, wann und wo es angewendet wurde. Andererseits sind die
anzubringenden zeitabhangigen gravimetrischen Reduktionen zur Umformung der gemessenen
Hohenunterschiede in geopotentielle Koten bzw. physikalische HoOhen so klein, dass

Genauigkeiten um +10ums ™ ausreichen, um die relative Prézision des Nivellements zu erhalten
(Torge 2001, S. 250, Sanchez 2002, Tab. 2). Als Konsequenz bleibt die einzige Korrektion, die
normalerweise bei den terrestrischen gravimetrischen Messungen (zur Berechnung
geopotentieller Koten) angewendet wird, die durch ag(t) in [3.2] gegebene.

11 Zum Beispiel zeigt Heck (1984), wie die Polbewegung quasi-periodische Verlagerungen der Niveauflachen von
+3 cm mit einer Periode von 430 Tagen (Chandler-Periode) erzeugt, die praktisch konstant Uber grofe
Entfernungen und deshalb im Prazisionsnivellement schwierig aufzudecken sind.
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Abb. 3.4: Zeitliche Variationen in den Hohenunterschieden zwischen zwei Punkten.
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Die Bestimmung linearer zeitlicher Anderungen der physikalischen Héhen H wurde durch
wiederholte Nivellements und Gravimetrie durchgefihrt (z.B. Heck und Mélzer 1983, Ekman and
Makinen 1996, Makinen and Saaranen 1998). Im Allgemeinen wird ein lineares Verhéaltnis

zwischen den genannten Anderungen angenommen, d.h. %zg—a (vgl. Torge 1989, S. 123,

Ekman 1989, Mékinen et al. 2005), was die detaillierte Kenntnis der lokalen Massenverteilung
voraussetzt und deshalb nur in Kkleinen Gebieten giltig ist. Da die Durchfihrung von
Nivellements aufwéndig und teuer ist und uber grof’e Entfernungen zu einer Akkumulation der
Fehler fahrt, benutzte man diese Relation friher, um vertikale Erdkrustenbewegungen aus
wiederholten Gravimetermessungen abzuleiten (z.B. Wassef 1976, Torge 1986). Heute werden
diese Bewegungen durch GNSS-Positionierung bestimmt. Heck und Malzer (1983) zeigen, dass
die maximalen Differenzen zwischen linearen ellipsoidischen und physikalischen
(orthometrischen, Normal-, usw.) Héhen&nderungen um 10% des Gesamtbetrages liegen, so dass
oft sh~sH angenommen wird (siehe 6Ha und SHg in Abb. 3.4). Die Referenzflachen (H=0,

h=0) werden als zeitlich konstant angesehen. Ein &hnlicher Vergleich findet sich auch in
Mékinen et al. (2003).

3.2. Stationare und zeitabhangige Komponenten bei der Héhenbestimmung
Die Terme 3" AX;(t) in [3.1], 3 A=;(t) in [3.2] und YAT;(t), S A®;(t), > Ag;(t) in [3.3] werden

erst seit sehr kurzer Zeit (letzte Dekaden des vorigen Jahrhunderts) beriucksichtigt, denn die
GroélRenordnung ihrer Auswirkung ist gering (oder kaum messbar) beziiglich der Préazision der
traditionell verfigbaren Messverfahren. Die technologische Entwicklung (vor allem bei den
Weltraumverfahren) erlaubte es, die Frequenz und die Prézision der Messungen zu erhéhen, so
dass Zeitreihen der beobachteten geodéatischen Parameter erzeugt und Signale erkannt werden
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konnten, die nur durch physikalische Interpretationen zu erkldaren sind. Um eine Erscheinung
(oder einen Prozess) zu erkennen, der zu einem besonderen Verhalten des beobachteten
Parameters fuhrt, wird deshalb ein Apriori-Modell dieser Erscheinung erstellt, und durch
Simulation wird der Effekt nachgebildet, den das genannte Modell in dem interessierenden
Parameter erzeugt. Die Differenz zwischen dem ,,Gemessenen* und mit dem Modell
»Gerechneten* erlaubt es, das Anfangsmodell zu verfeinern und in einem iterativen Prozess
fortzufahren, bis die physikalische Erscheinung und der Effekt, den sie in der Zeitreihe des
betrachteten Parameters erzeugt, vollstandig erklart sind. Sobald dieser Effekt genau bekannt ist,
wird er von den Messungen reduziert, so dass moglicherweise andere Komponenten sichtbar
werden, und es beginnt eine entsprechende Analyse, um die Erscheinungen aufzudecken, die
diese Komponenten erzeugen.

Da sich dieselben Erscheinungen oder Prozesse des Systems Erde i. A. sowohl in der Geometrie
als auch im Schwerefeld niederschlagen, ist die integrierte Analyse geometrischer und
gravimetrischer Beobachtungen eines der priméren Ziele der gegenwértigen Geodasie, die den
Aufbau konsistenter Modelle hoher Prazision mit sich bringt (vgl. Plag and Pearlman 2009).
Damit dies moglich wird, ist es erforderlich, dass die Definition und Realisierung der
geodatischen Referenzsysteme eine hohere Genauigkeit haben als die Grole der Effekte, die
dargestellt werden sollen (z.B. Cazenave et al. 2010, Drewes 2012) und zwar nicht nur im
raumlichen (als Funktion der Position) sondern auch im zeitlichen Sinne (als Funktion der Zeit).
Das heif3t, die Realisierung jedes geodéatischen Referenzsystems muss hinreichend stabil (ohne
sprunghafte Anderungen in Raum und Zeit) sein, um als Grundlage fiir das Aufdecken und
Vergleichen der Effekte, die durch dieselben Erscheinungen an verschiedenen geographischen
Orten und zu verschiedenen Epochen hervorgerufen werden, zu dienen. Aus diesem
Gesichtspunkt sind die zeitabhéngigen (insbesondere die periodischen) Variationen beim Aufbau
der Referenzrahmen als storend zu betrachten und missen ausgeschaltet oder beseitigt werden.
Dies hat dazu gefiihrt, dass die geodatischen Konzepte der regularisierten Position und
Stationaritat eingefiihrt wurden. Das erstgenannte bezieht sich auf die Moglichkeit, die Position
eines Punktes durch seine Koordinaten zu einer gegebenen Epoche und die regulére (mdglichst
gleichformige) Anderung mit der Zeit darzustellen (Petit and Luzum 2010, Kap. 4). Das
zweitgenannte Konzept hangt mit dem konstanten Aufbau oder Verhalten (permanent, stationar,

statisch) eines Parameters x (ber einen bestimmten Zeitraum At zusammen: (;—’::0. Auf jeden

Fall treten die zeitlichen Verdnderungen eines bestimmten Parameters (besonders die
periodischen) starker hervor, d.h. sind offensichtlicher, und seine Modellierung wird vereinfacht,
wenn die regularisierte Position oder die stationdre Darstellung von seinen momentanen Werten
subtrahiert werden.

Die Stationaritadt wird manchmal gleichbedeutend mit dem Mittelwert des speziellen Parameters
Uber einen betrachteten Zeitraum At angesehen. So werden zum Beispiel die stationére
Meeresoberflache (Mittelwert von hg(t), z.B. Tapley und Kim 2001) oder die stationéren

globalen Modelle des Schwerefeldes (Mittelwert von C,,(t)S,,(t)) bestimmt und auch als
statisch oder mittleres Geopotential bezeichnet. Diese Naherung ist nutzlich, um die periodischen
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Effekte zu eliminieren, hangt jedoch vom Zeitraum At ab, der zum Berechnen des Mittels
verwendet wurde, und &ndert sich, wenn dieser variiert (siehe Abschnitt 4.3.2). Eine andere
Besonderheit des Konzepts der Stationaritat ist die Vernachldssigung der sékularen oder
langperiodischen Anderungen (iiber Millionen Jahre), die im System Erde auftreten und zu

?j—’fzconst.io fihren. Unter diesen kdnnen die tektonischen Plattenbewegungen, Umverteilung

oder Abschmelzen der Eismassen, Gezeitenreibung in den Ozeanen, postglaziale Hebungen,
lineare Variationen des mittleren Meeresspiegels, Prozesse wie die Konvektion im Erdmantel
usw. genannt werden. Aufgrund dieser Argumente kann die stationdre Darstellung jedes
geodatischen Parameters im Laufe verschiedener Zeitrdume unterschiedlich sein, weshalb es
praziser ist, den Ausdruck quasistationar statt stationar zu verwenden.

Es soll hier erwéhnt werden, dass die Notwendigkeit, Ursachen und Wirkungen der
verschiedenen Erscheinungen und Prozesse in den geodéatischen Messungen zu erkennen, dazu
gefiihrt hat, dass sich die Geodasie zur Wissenschaft der Messung des Wandels im System Erde
erweitert hat (Drewes 2006). Was hier als Stérung und somit als zu reduzieren betrachtet wird, ist
in anderen Geowissenschaften Gegenstand der Forschung und dient als grundlegendes Material
zur Verbesserung der Kenntnisse tber die Erde und seiner Umwelt. Diese Thematik ist eine
Begrundung fir GGOS, das Global Geodetic Observing System (Plag and Pearlman 2009) und
wird hier nicht weiter behandelt.

3.3. Aktueller Stand bei der Reduktion zeitabhangiger Komponenten

Die Reduktionen der Effekte, die durch Gezeiten und die direkte Attraktionswirkung von Sonne
und Mond auf die Messungen erzeugt werden, stellt man im Allgemeinen durch eine
Reihenentwicklung in Frequenzen und Kugelfunktionen dar. Derzeit schlie3t der IERS (Petit and
Luzum 2010, Kap. 6.2 und Kap. 7.1.1) als vereinbarte Modelle die von Cartwright and Taylor
(1971) sowie Cartwright and Edden (1973) ein, und stellt Transformationsparameter zwischen
deren Amplituden und denen der Modelle von Doodson (1921) sowie Hartmann and Wenzel
(1995) zur Verfugung. Bei der Verarbeitung der Daten der Satellitenaltimetrie (Rio and Andersen
2009) und der Satellitenschwerefeldmissionen (CHAMP, GRACE, GOCE) folgt man den
Konventionen des IERS (Luhr et al. 2002, Flechtner 2007a, Gruber et al. 2010), wahrend bei den
terrestrischen Schweremessungen'? neben den Modellen von Cartwright and Taylor (1971) sowie
Cartwright and Edden (1973) vor dem IGSN71* auch die von Longman'* (1959) und spéter die
von Hartmann and Wenzel (1995) verwendet wurden. Die Entwicklung von Cartwright and
Taylor (1971) sowie Cartwright and Edden (1973) in 505 Partialtiden erlaubt die Berechnung der
Gezeitenbeschleunigung mit einer Prazision besser als +1 nms?, und die von Hartmann and
Wenzel (1995) mit 12935 Partialtiden bietet eine Sicherheit besser als +0,001 nms™ (vgl. Torge

12 Messungen auf mobilen Plattformen (Flugzeuge oder Schiffe) werden in dieser Arbeit ausgeklammert.
3 International Gravity Standardization Net 1971 (Morelli et al. 1974)

4 Das Modell von Longman liefert direkt die durch die Gezeiten erzeugten lunisolaren Beschleunigungen und
enthélt keine Reihenentwicklungen des Gezeitenpotentials.
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2001, S. 88ff). Die Love- und Shida-Zahlen, die zur Schatzung der Anderungen des Potentials
(Petit and Luzum 2010, Kap. 6.2) und der Geometrie der Erde (Petit and Luzum 2010, Kap.
7.1.1) durch die Erdgezeiten erforderlich sind, werden nach Wahr (1981) und Mathews et al.
(1995) fiir eine ellipsoidische, elastische, rotierende Erde ohne Ozeane mit einer
Massenverteilung nach dem Modell PREM*® (Dziewonski and Anderson 1981) bestimmt.
Korrektionen wegen der Viskositat des Mantels und sekundérer (Resonanz-) Effekte durch
ozeanische Stromungen und Auflasten sowie der Resonanzen zwischen Chandler-Wobble,
retrograder freier Nutation des Erdkerns (FCN) und direkter (prograde) Nutation des inneren
Kerns (FICN) werden dabei bericksichtigt. In erster Naherung wird der Effekt mit
frequenzunabhdngigen (nominellen) Love-Zahlen berechnet, die denen fur die halbtagigen
Wellen entsprechen, danach werden Korrektionen bezogen auf die Differenz zwischen den
nominellen und denen der berlcksichtigten Frequenzen angebracht. Die Verfeinerung bei der
Bestimmung der nominellen und spater korrigierten Love-Zahlen wird detailliert z.B. von Wang
(1997), Dehant et al. (1999) und Mathews and Guo (2005) dargestellt.

Die durch die Polbewegung verursachten Storeffekte auf die feste Erde (Polgezeit) und die
Ozeane (ozeanische Polgezeit) werden als Funktion der mittleren (quasistationdren)
Winkelgeschwindigkeit der Erde und der zeitabhangigen Ablage (offset) des momentanen Pols
(xp, yp) gegenlber dem mittleren Pol des IERS (IERS reference pole) geméal der Formulierung

durch Wahr (1985) berechnet. Im Falle des Potentials werden die Polgezeiten direkt in den
Koeffizienten C,,S,, reduziert (vgl. Petit and Luzum 2010, Kap. 6.4), wahrend die ozeanischen

Polgezeiten bei den Koeffizienten C,.,S.. bis n,m=10 zum Einsatz kommen (vgl. Petit and

Luzum 2010, Kap. 6.5). Die Versetzungen, die durch die Polgezeit der festen Erde verursacht
sind, werden mit den von Munk und MacDonald (1960, S. 24ff) vorgeschlagenen Love-Zahlen
geschatzt. Diese werden fluid Love numbers genannt, weil sie die Deformation der Erde im
hydrostatischen Gleichgewicht darstellen. Es ist zu beachten, dass diese Love-Zahlen von denen,
die zur Reduktion der direkten Effekte der lunisolaren Gezeiten (Petit and Luzum 2010, Kap.
7.1.1) benutzt werden, abweichen, weil jene von einer elastischen und nicht von einer
hydrostatisch ausgeglichenen Erde ausgehen. Komplementar wird die Auflast der ozeanischen
Polgezeit nach dem Gleichgewichtsmodell von Desai (2002) geschatzt (vgl. Petit and Luzum
2010, Kap. 7.1.4 und Kap. 7.1.5). Die Effekte der Polgezeit und der Auflast der ozeanischen
Polgezeit werden bei Auswertungen der Satellitenaltimetrie und GRACE und GOCE®" nach den
IERS-Konventionen reduziert. Hochprézise terrestrische (absolute und supraleitende)
Schweremessungen werden ebenfalls wegen der Polbewegung und Polgezeit nach dem Modell
von Wahr (1985) korrigiert (vgl. Torge 2001, S. 175).

Die Antwort der Meeresoberflache auf die Schwerewirkung von Sonne und Mond wird durch
ozeanische Gezeitenmodelle dargestellt (z.B. Le Provost 2001), die ihrerseits die Grundlage zur

> Im Folgenden werden diese allgemein als Love-Zahlen bezeichnet, ohne explizit die Shida-Zahl zu nennen.
18 PREM: Preliminary Reference Earth Model

" Formell basieren die GRACE- (Flechtner 2007a) und GOCE-Standards (Gruber et al. 2010) auf den IERS-
Konventionen 2003 (McCarthy und Petit 2004), jedoch wurden diese an deren Anderungen angepasst, so dass sie
endgultig wie die IERS-Konventionen 2010 publiziert wurden.
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Schatzung des Einflusses auf das Potential und die Geometrie der festen Erde (ozeanische
Auflast) liefern. Die Genauigkeit dieser Modelle erreicht im offenen Meer = 2 cm, wahrend sie
im Kistenbereich und in Polargebieten (wegen der Méngel oder des Fehlens von Messungen,
besonders der Satellitenaltimetrie) schlechter als + 10 cm ist. Im Falle des Potentials werden

diese Effekte als periodische Variationen der Koeffizienten C,,, S, berticksichtigt, wahrend die

ozeanische Auflast in einem gleichabstandigen Gitter von Knoten nach einem Integrationsmodell
von Farrell (1972) dargestellt wird. Die IERS-Konventionen empfehlen eine vereinbarte Routine
zur Berechnung der ozeanischen Auflast (Scherneck 1991, 1999), die 342 konstituierende
Frequenzen enthélt, deren Amplituden und Phasen ausgehend von den 11 Hauptgezeiten
interpoliert werden (Petit and Luzum 2010, Kap. 7.1.2). Da die gr6Rte Unsicherheit der
Berechnung der Deformationen durch die ozeanische Auflast von den ozeanischen
Gezeitenmodellen herrihrt, empfehlen die IERS-Konventionen, aktuelle Modelle zu verwenden
(da deren Bestimmung eine groRere Anzahl von Messungen enthélt), ausdriicklich ohne die
vorherigen Modelle abzuwerten (Petit and Luzum 2010, Tabelle 7.4, S. 111). Bei der Berechnung
des ITRF werden gegenwartig die Modelle TPXO7.2 (Egbert et al. 1994) und FES'2004
(Letellier 2004) bevorzugt. Das letztgenannte Modell wird ebenfalls bei der Auswertung von
GRACE- (Flechtner 2007a) und GOCE-Daten (Gruber et al. 2010) verwendet, wéhrend man in
der Satellitenaltimetrie auch andere Modelle wie FES99 (Lefevre et al. 2002) und einige aus den
Serien GOT?® (Schrama und Ray 1994) oder TPXO (Egbert et al. 1994) benutzt. Die
Verwendung unterschiedlicher ozeanischer Gezeitenmodelle bei der Bestimmung der mittleren
Meeresoberflache erzeugt im Mittel Widerspriiche zwischen £2 cm und +5 cm, wobei die grofiten
Werte im Kustenbereich auftreten (Rio and Andersen 2009). Savcenko and Bosch (2008) zeigen
den heutigen Stand ozeanischer Gezeitenmodelle, deren Nachteile und Madglichkeiten zur
Verbesserung der Genauigkeit in den genannten Gebieten.

Bei den durch den atmosphérischen Luftdruck induzierten Effekten beschrankt sich der IERS
derzeit nur auf die durch Gezeiten erzeugten Anderungen; nicht gezeitenbedingte Einfliisse
werden bei der Berechnung des ITRF?! nicht beriicksichtigt (Altamimi et al. 2011, Kap. 3.1) und
auch nicht bei der Modellierung in der Satellitenbahnbestimmung (Petit and Luzum 2010, Kap.
6). Die durch die tdglichen und halbtdglichen solaren Frequenzen erzeugte atmospharische
Auflast wird nach dem Modell von Ray and Ponte (2003) berechnet (vgl. Petit and Luzum 2010,
Kap. 7.1.3). Im Fall von GRACE und GOCE wird die atmospharische Auflast vernachlassigt,
wéhrend die Effekte durch nicht gezeitenbedingte, kurzperiodische (von Wochen bis Stunden)
Massenverlagerungen im System Atmosphdre-Ozean direkt in den Koeffizienten der

18 TPXO: The OSU TOPEX/Poseidon Global Inverse Solution, http:/volkov.oce.orst.edu/tides/global.html

9 FES: Finite Element Solution, http://www.aviso.oceanobs.com/index.php?id=1279

2 GOT: Global Ocean Tide Model, http://bowie.gsfc.nasa.gov/ggfc/tides/eop_got99.html

2l Im Februar 2012 erdffnete die Arbeitsgruppe Modelling environment loading effects for reference frame der
Kommission 1 der Internationalen Assoziation fir Geodasie gemeinsam mit dem ITRF Product Centre und dem
Global Geophysical Fluid Centre einen Aufruf, dass die Prozessierungszentren der verschiedenen Verfahren in der
Realisierung des ITRF (VLBI, SLR, GPS, DORIS) gleichermaRen tagliche und waéchentliche Losungen mit und
ohne Korrektionen der nicht gezeitenbedingten atmosphérischen Auflast fir den Zeitraum 2006,0 bis 2011,0
liefern. Durch den Vergleich dieser Losungen erwartet man, den Effekt der atmosphérischen Auflast in der
Bestimmung des ITRF und der Erdorientierungsparameter abzuschétzen und die Mdoglichkeit zu untersuchen, diese
Korrektionen in der routineméaRigen Auswertung der Messungen zu integrieren. Ergebnisse dieser Untersuchungen
sollen etwa 2015 verfligbar sein.
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Kugelfunktionen des (quasi) statischen Potentials reduziert werden. Die Berechnung dieser
Reduktionen beruht auf einer Kombination der durch den ECMWF?# gegebenen
meteorologischen Information mit dem baroklinen ozeanischen Modell OMCT?® (Thomas 2002).
Zunachst werden Geschwindigkeit und Kraft der Winde, die Variabilitdt der Temperatur,
zeitliche Anderungen von Luftdruck und SiiRwassertransport (Abfluss durch Fliisse zum Meer
und Niederschlag minus Verdunstung) assimiliert; danach nimmt man diese Eingangsdaten und
simuliert die Auswirkungen, die sie in der Verteilung (Zirkulation) der ozeanischen Massen
verursachen, wobei die eisbedeckten Gebiete und die Schwerkraft sowie zusétzliche Auflasten
durch die bewegten Massen bericksichtigt werden. Die entsprechenden Korrektionen werden alle
sechs Stunden berechnet und auf die Koeffizienten bis Grad und Ordnung n,m=50 (Flechtner
2007b) angewandt. Bei GRACE berechnet man die gezeitenbedingten atmosphérischen Effekte
fur die taglichen und halbtaglichen solaren Frequenzen nach dem Modell von Biancale and Bode
(2006), nachdem der Effekt der halbtaglichen Frequenz vorher vom ozeanischen Modell nach
Ponte and Ray (2002) subtrahiert wurde, und reduziert dann direkt die Koeffizienten bis n=8 und
m=>5. Bei GOCE werden diese Effekte im ozeanischen Modell bertcksichtigt.

Bei der Auswertung der Daten der Satellitenaltimetrie ist das VVorgehen &hnlich. Die Antwort der
Meeresoberflache auf Luftdruck&nderungen wird derzeit durch Kombination niederfrequenter
Variationen aus der statischen Reaktion des Ozeans (Gesetz des inversen Barometers) mit der
hochfrequenten Ozeandynamik (barotroper Effekt) berechnet. Diese Kombination bezeichnet
man als dynamische atmosphérische Korrektion. Der statische Effekt wird mit den vom ECMWF
bereitgestellten Luftdruckfeldern als Eingangsdaten bestimmt, und der barotrope Effekt wird aus
dem Modell Mog2D?* (Lynch and Gray 1979, Carrére and Lyard 2003) simuliert. Es ist zu
beachten, dass bei GRACE und GOCE ein baroklines ozeanisches Modell verwendet wird,
wéhrend die Satellitenaltimetrie ein barotropes benutzt. Die grundsétzliche Differenz zwischen
diesen beiden Bezeichnungen ist, dass ein barotropes Modell von einer homogenen Dichte jeder
Wassersdule ausgeht, die nur als Funktion der Tiefe variiert, wahrend in einem baroklinen
vertikale Anderungen auftreten, die auBer von der Tiefe auch von der Temperatur und dem
Salzgehalt des Wassers abhangen. Die Verwendung des einen oder anderen Modells bei der
Bestimmung mittlerer Hohen der Meeresoberflache ist unerheblich, denn die globalen
Abweichungen flr Perioden nicht groRer als 100 Tage sind kleiner als 0,1 mm (Tierney at el.
2000). Die Effekte langerer Perioden sind im statischen Modell (inverser Barometereffekt)
enthalten. Obwohl bei der Auswertung der GRACE-Daten auch die Mdglichkeit der Verwendung
eines barotropen Modells betrachtet wird (PPHA?, Flechtner 2007b), gibt man derzeit sowohl
bei GRACE als auch bei GOCE dem baroklinen Modell den Vorzug, weil es sich besser der
tatsachlichen Bewegung der ozeanischen Massen anpasst und die Uberdeckung in polaren Zonen
besser ist. Die mittlere Differenz der Geoidundulationen bei Verwendung des einen oder anderen
Modells liegt bei +1,5 mm (Flechtner et al. 2006). Ahnliche Modelle zur Auswertung der

22 ECMWF: European Centre for Medium-Range Weather Forecasts, www.ecmwrf.int.

2 OMCT: Ocean Model for Circulation and Tides, http://www.gfz potsdam.de/portal/gfz/Struktur/Departments/
Department+1/sec13/servicessOMCT_Simulations

# Dieses Modell wird heute mit dem Namen T-UGOm 2D (Toulouse Unstructured Grid Ocean model 2D)
identifiziert, http://sirocco.omp.obs-mip.fr/eng/tools/Tugo/Home/TugoHome.htm

% PPHA: Abkiirzung der Namen seiner Autoren : Pacanowski, Ponte, Hirose, Ali (Hirose et al. 2001).
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Anderungen des Schwerefeldes wegen dynamischer Ozeaneffekte sind die von Menemenlis et al.
(2008) und POP?® (Johnson et al. 2001).

Bei terrestrischen Schweremessungen wird der Einfluss der atmospharischen Massen
ublicherweise aus einer Standardatmosphére abgeleitet (vgl. Torge 1989), d.h. einem sphérischen
Modell mit radialen Dichtevariationen, das geographische und zeitliche Anderungen des
Luftdrucks und der Temperatur vernachlassigt. Diese Korrektion wird durch UnregelmaRigkeiten
des topographischen Reliefs in der Atmosphéaren-Oberflachen-Kopplung verfeinert, deren
Auswirkung man als eine invertierte Bouguer-Platte mit der mittleren Atmosphérendichte
approximiert. Der gesamte Effekt wird zu den Schweremessungen hinzugefiigt, als wenn die
Atmosphére in einer Kappe Uber der Erdoberflache lage. Hochpréazise (absolute) Messungen
haben jedoch die Notwendigkeit gezeigt, den Effekt unter Berlcksichtigung zeitlicher und
geographischer Variationen des Luftdrucks zu modellieren (Neumeyer et al. 2004, Gitlein and
Timmen 2007). Dieser Vorschlag ist relativ neu und beginnt erst berticksichtigt zu werden.

Eine weitere wichtige Quelle zeitlicher Variationen des Schwerefeldes ist die Hydrologie, die
sich in diesem Fall auf die Wassermassen in kontinentalen Gebieten bezieht, insbesondere
Wasser im Untergrund und Akkumulation (bzw. Abschmelzen) von Schnee oder Eis?’. Da es
keine hinreichend genauen globalen hydrologischen Modelle gibt, werden diese Effekte nicht wie
diejenigen der Atmosphdare und des Ozeans reduziert (d.h. durch mathematische und
physikalische Modelle, die reale Beobachtungen des betroffenen Parameters assimilieren). Sie
werden unter der Annahme, dass die Differenzen zwischen einem statischen Modell des
Potentials und den monatlichen GRACE-Modellen per se den saisonalen Einfluss der Hydrologie
wiedergeben, empirisch bestimmt, und die Differenzen werden angebracht, z.B. bei GOCE als
Ersatz fur die notigen Reduktionen. Dies fuhrt dazu, dass andere mdgliche Quellen der
Variationen oder der Fehler (z.B. sakulare Anderungen, Fehler der Modellierung des
Atmosphéren-Ozean-Systems, systematische Fehler in den Beobachtungen usw.) als
hydrologische Variable betrachtet werden. Es soll erwédhnt werden, dass es regionale Studien gibt
(besonders in tropischen Urwaldzonen und groRen Flusseinzugsgebieten), in denen das
hydrologische Signal in den GRACE-Messungen klar erkannt wird (z.B. Schmidt et al. 2006,
Llovel et al. 2010, Cazenave and Chen 2010). Diese sind jedoch in ihrer geographischen
Ausdehnung begrenzt und deshalb nicht ausreichend zur Erstellung globaler Modelle.

Nominell sollte die nicht gezeitenbedingte Bewegung atmospharischer Massen periodische
Anderungen von +15 mm mit Wellenlangen zwischen 20 km und 2000 km im Geoid erzeugen.
Ahnlich wird abgeschitzt, dass die nichtgezeitenbedingte Bewegung ozeanischer und
kontinentaler Wassermassen (Wasser im Untergrund und Eismassen) periodische Variationen des

%6 POP: Paralle Ocean Program, http://climate.lanl.gov/Models/POP/

2" Tatsachlich deckt der Begriff Hydrologie den Wasserkreislauf von der Erdoberflache in die Atmosphére und von
der Atmosphére zurlick auf die Erde ab, d.h. Verdunstung, Kondensation (in Wolken), Niederschlag,
Akkumulation im Boden und in Wassergebieten (Flisse und Seen), Abfluss ins Meer und wieder Verdunstung.
Desungeachtet ist der Wassergehalt der Atmosphére in den Atmospharenmodellen durch die Luftfeuchtigkeit und
den Luftdruck enthalten. Ebenso schlieBen die ozeanischen Modelle die Differenz zwischen Niederschlag und
Verdunstung sowie den SutRwasserabfluss zum Meer ein. Somit geben die hydrologischen Modelle vor, die
fehlenden Komponenten darzustellen: Wasser im Untergrund, Eis und Akkumulation von Schnee.
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Geoids zwischen 10 mm und 12 mm mit Wellenldngen von 100 km bis 1000 km im ersten und
10 km bis 8000 km im zweiten Fall hervorrufen (vgl. Peters 2007, Tab. 3.1). Trotzdem
konzentrieren sich die derzeitigen Untersuchungen hauptséachlich auf die Minimierung der Fehler
aus den Abtastungsintervallen und folglich dem Aliasing in den Beobachtungen von GRACE und
GOCE (bei CHAMP werden nur die mit den Gezeiten verbundenen Effekte reduziert), woflr die
harmonischen Koeffizienten bis Grad und Ordnung n,m=50 Korrigiert werden, was einer
raumlichen Auflésung von 400 km entspricht. Die Effekte der kiirzeren Wellenlangen koénnen
noch nicht beriicksichtigt werden, da zu ihrer Bestimmung die homogene Uberdeckung der
Erdoberflache mit kontinuierlichen und wiederholten hochprézisen Schweremessungen (z.B. mit
Absolut- und Supraleit-Gravimetern) erforderlich wére, die es erlauben, die raumliche Auflésung
der Satelliten-Schwerefeldmissionen zu ergénzen (erhdhen).

Bezuglich der Messung der Niveauunterschiede durch Nivellement ist — wie bereits in 3.1.4
erwahnt — die einzige berlcksichtigte (aber nicht immer angebrachte) Reduktion die der
lunisolaren Gezeiteneffekte (sog. astronomische Korrektion). In diesem Fall werden die fluid
Love numbers (siehe Abschnitt 3.4 und vgl. Vanicek und Krakiwsky 1986, S. 599) benutzt und
nicht die einer elastischen Erde, wie es in den IERS-Konventionen zur Schétzung der
Koordinaten X der Punkte auf der Erdoberfliche vereinbart ist. Anderungen durch die
Polbewegung (pole tides) und die ozeanische oder atmosphérische Auflast werden bis heute als
nicht signifikant betrachtet (vgl. Heck 1984).

Diese Beschreibung ist noch sehr unvolistandig. Sie erwéhnt nur die Modelle, die heute benutzt
werden, um die bekannten zeitlichen Anderungen in der Geometrie der Erdoberflache und im
Schwerefeld zu reduzieren. Die detaillierte Auswertung dieser Modelle sowie die Mdglichkeiten
ihrer Verbesserung gehen tber den Umfang dieser Arbeit hinaus und werden hier nicht vertieft.
Die Beschreibung ist jedoch nétig, um einige mit den vertikalen Koordinaten verbundene
Betrachtungen, dem Gegenstand dieser Arbeit, zu machen (siehe Abschnitt 3.5).

3.4. Vertikale Lage und permanente Gezeit

Die Behandlung der permanenten Gezeit ist von besonderer Bedeutung fur die Bestimmung
vertikaler Koordinaten, da die Reduktion oder Beibehaltung ihrer Effekte (direkt oder indirekt) zu
unterschiedlichen Darstellungen sowohl der Erdoberflache als auch des Schwerefeldes bzw. des
Potentials fihrt (vgl. Abb. 3.5 und Abb. 3.6). Gegenwartig werden die folgenden Falle®
unterschieden (vgl. Makinen and Ihde 2009):

a) Mean tide: Die direkten (V,) und indirekten (V,) Effekte der permanenten Gezeit werden

beibehalten. Damit entspricht die Geometrie der Erdoberflache der mittleren Figur (uber
eine lange bzw. unendliche zeitliche Periode) der durch die permanenten Gezeiten
deformierten Erde. Das entsprechende Potentialfeld enthédlt die Summe des durch diese
mittlere deformierte Erde erzeugten Potentials (W +V,) und des Potentials der Gezeiten

(bzw. dem direkt durch Sonne und Mond erzeugten) (v, ).

%8 Dabei wird davon ausgegangen, dass die periodischen Komponenten immer reduziert werden.
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b)

Zero tide: Der direkte Effekt (v,) der permanenten Gezeit wird reduziert, wahrend der
indirekte Effekt (V,) beibehalten wird. Hierbei ist die Geometrie der Erdoberfléche

genauso wie bei der mean tide, und das Potentialfeld wird nur durch das Potential der
Deformation (W +V,) verdndert. D.h. das resultierende Potential wird ausschlieBlich

durch die terrestrischen Massen erzeugt.

Tide free (auch non tide genannt): Die direkten (V,) und indirekten (v,) Effekte der

permanenten Gezeit werden vollstdndig reduziert, so dass die geometrische Figur und das
Schwerefeld der Erde dem Zustand entsprechen, als wenn Sonne und Mond (und die
tbrigen Himmelskorper) sich im Unendlichen befédnden. Die entsprechenden Reduktionen
werden normalerweise unter der Annahme bestimmt, dass die sdkulare Antwort der Erde
auf die Anziehung von Sonne und Mond der Charakteristik eines fliissigen Korpers im
hydrostatischen Gleichgewicht entspricht (Munk und MCDonald 1960, Zschau und Wang
1985). Dennoch werden diese Reduktionen in einigen Féllen (speziell in den IERS-
Konventionen) unter Annahme der gleichen elastischen Reaktion der Erde wie bei den
zeitabhdngigen Effekten geschatzt, konkret wie bei der halbtdgigen Gezeitenfrequenz
(siehe Abschnitt 3.3). Dieses VVorgehen erzeugt einen vierten Fall, der conventional tide
free genannt wird und nach Petit and Luzum (2010, S. 15) "... «conventional tide free»
values of quantities do not correspond to truly tide free values that would be observed if
tidal perturbations were absent."

conventional zero tide = mean tide Erdoberflac
tide free Geoid
zero tide = mean tide

Erdoberflache

lide free
Geoid

tide free Erdoberflache (hydrostatisches Gleichgewicht)

. i Wo = (w

tide Geoid + Vg)
tide free Ze/m/——_————_\)vf
Erdoberflache

onventional tide free Geoid Wo =W - (vt + Vd)iers
c

mean tide .
Geoid jide free Geoid Wo=W. (vt 4 Vd)

hydrostatisches Gle‘chgewj h
'Cht

zero tide
Geoid

Abb. 3.5: Schematische Darstellung der in der Geodasie gebrauchlichen Gezeitensysteme

In Ubereinstimmung damit kann die Erdoberflache je nach den angewandten Reduktionen in den
Systemen tide free, conventional tide free oder mean tide (= zero tide) dargestellt werden. Analog
dazu kann das Schwerefeld (bzw. Schwerebeschleunigung, Potentialfeld, Geoid) in den Systemen
tide free, conventional tide free, mean tide oder zero tide angegeben werden. Normalerweise
werden die Gezeiten ausgehend von der Potentialtheorie und den Ephemeriden der Storkorper
(Sonne, Mond usw.) bestimmt. Dabei sind zwei Darstellungsformen gebréuchlich: die erste basiert
auf der Laplacesche Gezeitengleichung (vgl. Heck 1993, Gl. 6), die zweite auf der Entwicklung in
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spharisch-harmonische (Kugel-) Funktionen (vgl. Heck 1993, GI. 8). Beim ersten VVorgehen ist es
nicht moglich, die permanenten Effekte von den zeitabhangigen zu unterscheiden oder zu trennen;
im Gegenteil, es werden mittlere Love-Zahlen benutzt, die simultan sémtliche Komponenten der
Gezeiten enthalten. Durch Anwendung dieser Reduktion erhalt man per se das Gezeitensystem tide
free. Um in das System zero tide oder mean tide zu gelangen, missen die entsprechenden Effekte
analytisch berechnet und in die Ergebnisse des Systems tide free eingegliedert werden. Die zweite
Darstellungsform erlaubt es, den Effekt jeder Gezeitenkomponente unabhangig zu ermitteln. Um
das System zero tide oder mean tide zu erhalten, geniigt es dann, die zur permanenten Gezeit
(Frequenz null) gehorenden Love-Zahlen zu Null zu setzen (Heck 1984, S. 41).

[cm] [TideFree-ConvTideFree] [MeanTide-TideFree] [MeanTide-ConvTideFree]
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Abb. 3.6: Differenzen in den ellipsoidischen Hohen von 23 SLR-Stationen, die in den Gezeitensystemen mean (zero)
tide, tide free und conventional tide free berechnet wurden.

Bei der Kombination geometrischer und physikalischer Koordinaten geht man davon aus, dass
sich beide auf dasselbe Gezeitensystem beziehen, was nicht immer der Fall ist. Es gibt eine grofe
Zahl von Veroffentlichungen, die die Beziehung zwischen den verschiedenen Systemen und
deren Pros und Contras erkldaren. Da es zu weit fiihrt, diese Literatur hier neu zu schreiben,
werden im Folgenden die wichtigsten Aspekte von Heikkinen (1979), Groten (1980), Rapp
(1983Db, 1989), Heck (1984 S. 35ff, 1993), Ekman (1988, 1989, 1996) sowie Mé&kinen and Ihde
(2009) zusammengefasst. Die grundlegende Theorie zur Modellierung der Reduktionen kann z.B.
bei Melchior (1966), Vanicek and Krakiwski (1986, S. 123ff und S. 587ff), Strobach (1991, S.
105ff), Torge (2001, S. 362ff) nachgelesen werden.

Der Hauptvorteil des Systems mean tide ist, dass es die mittlere Lage der tatséchlichen
Erdoberfliche (bzw. des Geoids) wiedergibt. Seine Nutzung ist besonders wichtig fur
ozeanographische und hydrographische Studien, da das Verhalten der Wasseroberflache nach
Reduktion der periodischen Gezeiten getreu reproduziert wird. Daher ist es das Gezeitensystem,
das zur Bestimmung des mittleren Meeresniveaus (bzw. der Oberflache) aus periodischen
Messungen der Satellitenaltimetrie oder Pegelregistrierungen benutzt wird (Ekman 1989, Rapp
1989, Heck 1993, Chelton et al. 2001). Der Hauptnachteil dieses Systems ist, dass bei der Losung
des Randwertproblems nach der Formulierung von Stokes keine Massen aufRerhalb der Randflache
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vorhanden sein dirfen. Dieses System enthélt aber die direkte Schwerewirkung von Sonne und
Mond, d.h. Massen, die definitiv auRerhalb des Geoids liegen (Heck 1993, Ekman 1996). Damit
fuhrt die Verwendung von auf das System mean tide bezogenen Schwereanomalien bei der
Auswertung der Formel von Stokes zu Fehlern von ~ 90 cm in den berechneten Geoidundulationen
(Heikkinen 1979). Es gibt einige Vorschlage, die Losung des Randwertproblems so neu zu
formulieren, dass Massen innerhalb und auRerhalb des Geoids akzeptiert werden (Grafarend and
Sanso 1984) oder dass im theoretischen Schwerefeld die Wirkung der permanenten Gezeit als eine
zusétzliche Abplattung zu der durch die Erdrotation erzeugten eingeschlossen wird (Zeman 1987,
1993, Poutanen et al. 1996). Bei der Berechnung der Schwereanomalien wéren diese dann frei von
den genannten Effekten. Der erstgenannte Vorschlag wurde niemals angewandt, wahrend der
zweite die Unzulanglichkeit hat, dass bei Lage des Punktes (oder des Objekts) auRerhalb der Erde
die Rotation (bzw. die Zentrifugalbeschleunigung) verschwindet, die direkte Wirkung der
permanenten Gezeit jedoch erhalten bleibt, so dass das Storpotential im AuRenraum nicht
harmonisch ist, mit der Konsequenz, dass die richtige Modellierung von Satellitenbahnen
verhindert wird (Groten 1980, Ekman 1996).

Wenn der direkte Effekt der permanenten Gezeit reduziert wird (d.h. im System zero tide), ist das
Storpotential im AufRenraum harmonisch und geniigt den notwendigen Bedingungen zur
Berechnung von Satellitenbahnen und der Geoidbestimmung nach der Formel von Stokes. Diese
Reduktion ist vergleichbar mit dem Entfernen anderer Masseneffekte aulRerhalb des Geoids, z.B.
der Atmosphare und der Topographie (Poutanen et al. 1996). Physisch wird die Erdoberflache
nicht verandert (entsprechend der mean tide), wahrend das Geoid im System zero tide vorliegt.
Auch wenn dieses System der grundlegenden Theorie der Physikalischen Geodasie gendigt, ist
sein Hauptnachteil, dass die zugehorigen Potentialdifferenzen den Lauf des Wassers, das sich
nach dem gesamten Potential bewegt, unabhéngig von welchem Korper es erzeugt wird, nicht
beschreiben. Die gleiche Begriindung gilt fur das Verhalten der Frequenzen von Uhren nach der
allgemeinen Relativitatstheorie (Mé&kinen and Ihde 2009).

Die grofite kontroverse Diskussion gibt es im Falle des Systems tide free (bzw. non tidal). Das
Hauptargument dagegen ist die Unmdglichkeit, mittels empirischer Methoden die Love-Zahlen zu
bestimmen, die zuverlassig die durch die permanente Gezeit erzeugte Deformation des Erdkdrpers
und Anderung des indirekten Effekts auf das Schwerepotential beschreiben (Groten 1980, Heck
1984), da ihre Auswirkung nicht von anderen Erscheinungen getrennt werden kann, die ebenfalls
zur ausgeglichenen Figur der Erde beitragen, d.h. die Zentrifugalbeschleunigung, Konvektion im
Mantel und postglaziale Hebung (Heck 1984, Poutanen et al. 1996). Diese unabanderliche Situation
fuhrt zur Formulierung von Hypothesen Uber das rheologische Verhalten der Erde, deren meist
akzeptierte, wie bereits erwahnt, die des hydrostatischen Gleichgewichts ist (Munk und McDonald
1960, Zschau und Wang 1985). Aber selbst wenn man die sékularen Love-Zahlen genau
bestimmen konnte, wiirde die Reduktion der permanenten Deformation die wirkliche Form und das
Potential der Erde dandern, so dass es notig ware, die Tragheitsmomente, die
Rotationsgeschwindigkeit und die Zentrifugalbeschleunigung entsprechen zu modifizieren (Ekman
1989). Auf diese Weise stellen die Geometrie und das Schwerefeld eine Erde vollkommen
unabhéngig von der Wirklichkeit dar. Um die Einflihrung von Hypothesen und einer irrealen Erde
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bei der Analyse geodatischer Beobachtungen zu vermeiden, wird seit Anfang der 1980er Jahre die
Benutzung des Systems zero tide fur das Schwerefeld und des Systems mean tide fur die Geometrie
der Erdoberflache empfohlen (z.B. Groten 1980, Rapp 1983b, Tscherning 1984, Ekman 1989).

Es ist nicht klar, weshalb beim IERS das System conventional tide free benutzt wird. Tatsachlich
wird in der Beschreibung des konventionellen terrestrischen Referenzrahmens in den IERS-
Standards 1989 (McCarthy et al. 1989, S. 12) ausdricklich erwéhnt, dass die Koordinaten der
Referenzstationen "include the permanent solid Earth tidal deformation so that the adopted
coordinates will differ from the instantaneous coordinates by only periodic terms”. In der
folgenden Version der IERS-Standards 1992 (McCarthy 1992, S. 16) wird geschrieben: "The
corrections [der Referenzkoordinaten] to be considered are solid Earth displacement (full
correction including permanent effect, so that the extra correction which was originally
recommended in order to have zero mean correction is not longer valid), ocean loading, and
atmospheric loading". Diese Anderung wird in keiner Weise durch Argumente unterstiitzt, die
den Gebrauch des Systems non tide an Stelle von zero tide rechtfertigen. AuBerdem wird diese
Empfehlung im Kap. 7 desselben Dokuments (S. 58) revidiert: "Since the values for the Love
numbers h, and I,substituted in [Formel] (6) are representative only for short-period

deformation, this permanent part has no physical significance and must be subtracted from
[Formel] (6). As a result, the tide model relates to the true long-time average positions of sites".
Trotz dieser Inkonsistenz wird klar gesagt, dass die Reintegration des Effekts der permanenten
Deformation (analytisch mittels Gleichung 6, S. 57 abgezogen) mit denselben Love-Zahlen
vorgenommen werden soll, mit denen dieser reduziert wurde. In den spateren Ausgaben, die
bereits IERS-Konventionen genannt werden (1992, 2003 und 2010) wird die Behandlung der
Effekte der permanenten Gezeit als site displacement beibehalten und nicht als eine intrinsische
Komponente der Position der Stationen. AuRerdem wird ausdriicklich empfohlen, dass die ITRF-
Koordinaten im System tide free gegeben sein sollen. Im speziellen Fall der IERS-Konventionen
1992 (McCarthy 1996, S. 47 und S. 65) wird gesagt, dass der Effekt der permanenten
Deformation auch mit den sakularen (flussigen) Love-Zahlen berechnet werden kann, was eine
gewisse Konfusion erzeugt, da im Falle der Restituierung des Effekts dieselben nominellen Love-
Zahlen benutzt werden sollen wie bei der anfanglichen Reduktion. Wenn auch im Laufe der
verschiedenen Ausgaben die Entwicklung der Genauigkeit der verwendeten nominellen®® Love-
Zahlen hervorgehoben wird, ergibt sich eine wichtige Anderung von den IERS-Konventionen
1992 (McCarthy 1996) zu denen von 2003 (McCarthy und Petit 2004) indem die Love-Zahlen
nicht mehr der reinen elastischen Reaktion der Erde entsprechen sondern auch die unelastische
Reaktion beriicksichtigen. SchlieBlich wird die Bezeichnung conventional tide free system zum
ersten Mal durch die IERS-Konventionen 2003 eingeftihrt (McCarthy and Petit 2004).

Die geometrisch orientierten Geodaten sind sich bewusst, dass die IERS-Koordinaten sich auf eine
irreale Erdoberflache beziehen (siehe Zitat Petit and Luzum 2010, S. 15). Dennoch wird diese
Konvention beibehalten, und die einzige Rechtfertigung ist, dass die Stationspositionen sich um

% 7 B. ist die Love-Zahl ky = 0,29 in den IERS-Standards 1989 (McCarthy et al. 1989), 0,30 in den IERS-Standards
1992 (McCarthy 1992), 0,29525 in den IERS-Konventionen 1992 (McCarthy 1996) und 0,30190 in den IERS-
Konventionen 2003 (McCarthy und Petit 2004) und 2010 (Petit und Luzum 2010).
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mehrere Zentimeter &ndern wirden und es keine Kontinuitét in den Zeitreihen gabe (Poutanen et al.
1996, Makinen and Ihde 2009). Jedoch gab es bereits eine Reprozessierung aller Beobachtungen,
die zur Bestimmung des ITRF beitragen (z.B. ITRF2005, ITRF2008) und die Anderung des
Gezeitensystems héatte man einschlieRen kénnen, ohne groRe Traumata zu verursachen, denn die
Stationskoordinaten und deren Zeitreihen wurden vollig neu berechnet. Das Problem wirde sich
I6sen, wenn die bestehenden Programme zur Auswertung der geodatischen Beobachtungen den
Effekt der permanenten Gezeit nicht subtrahieren (was erreicht wird, indem die zur permanenten
Deformation gehdrenden Love-Zahlen zu null und nicht mit den fur die halbtédgigen Frequenzen
gultigen gleich gesetzt werden) oder den Effekt in den endglltigen Stationskoordinaten restaurieren
wirden (Petit and Luzum 2010, S. 108, Gl. 7.14a, 7.14b).

Dank der IERS-Konventionen und ihres generellen Gebrauchs besteht Gewissheit Uber das
Gezeitensystem in dem Sinne, dass die geometrischen Koordinaten des ITRF, darunter die
SIRGAS-Koordinaten, im System conventional tide free gegeben sind. Unglicklicherweise ist die
Situation bei anderen fiir die H6hen notwendigen Variablen ganz anders. Z.B. ist es im Falle des
Nivellements nicht klar, ob die sogenannte astronomische Korrektion (siehe 3.3) angebracht wurde
und wenn ja, ob der Effekt der permanenten Gezeit bei den gemessenen Niveauunterschieden
restituiert wurde. Diese Information ist in Sldamerika nicht dokumentiert, und deshalb wird
angenommen, dass die Gebrauchshohen derzeit im System mean tide gegeben sind. Bei der
terrestrischen Gravimetrie benutzte man bis Ende der 1970er Jahre das Potsdamer Referenzsystem

(Borrass 1911), dessen Genauigkeit mit + 3x10™° ms™ bewertet wurde. Aus spéteren Vergleichen

mit absoluten Schwerewerten wurden Diskrepanzen von +12x107° ms™bis +16x107° ms™

gefunden, die man in Sudamerika nicht berticksichtigte und die urspriinglichen Werte weiterhin
benutzte. In Anbetracht dieser Unsicherheit ist das Gezeitensystem irrelevant. Mit der Bestimmung
des IGSN71 (Morelli et al. 1974) beginnt die Anwendung der sogenannten Korrektion von
Honkasalo (1964), die zum System mean tide fuhrt. Wegen der Missstéande, die dieses System bei
der Geoidbestimmung mit der Formel von Stokes erzeugt (Heikkinen 1979), wurde 1979
entschieden, die Korrektion von Honkasalo nicht mehr anzubringen (Uotila 1980), und es wird die
Annahme des Systems non tide empfohlen (Mueller 1980). Im speziellen Fall Lateinamerikas wird
die Verdichtung des IGSN71 durch das LAGSN77° (McConnell et al. 1979) durchgefiihrt, das
diese Empfehlung aufnimmt, und deshalb die Annahme rechtfertigt, das die entsprechenden
Schwerewerte im System non tide gegeben sind. Ende der 1980er Jahre beginnt in Slidamerika die
Schweremessung mit Absolutgravimetern (vgl. Pacino 2007), die allgemein den von Boedecker
(1988) aufgestellten Standards folgen und der (heute glltigen) Empfehlung entsprechen, das
System zero tide zu benutzen (Tscherning 1984). Als Folge wird angenommen, dass die nach 1990
in den Landern dieser Region eingerichteten Schwerereferenzsysteme im System zero tide gegeben
sind. Aus dieser Perspektive beziehen sich die verfligbaren Schwerewerte sowohl fir die
Berechnung geopotentieller Koten als auch fur gravimetrische Geoidmodelle auf unterschiedliche
Gezeitenmodelle, und wegen des Fehlens entsprechender Dokumentationen (die noch
problematischer bei Informationen aus geophysikalischen Explorationskampagnen sind) ist es
unmoglich diese zu unterscheiden, um die notwendige Transformation durchfiihren zu koénnen.

% | AGSN77: Latin American Gravity Standardization Net 1977.
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Deshalb wird fur die numerischen Berechnungen in dieser Arbeit angenommen, dass sich die
terrestrischen Schwerewerte auf das System zero tide beziehen.

Die globalen Schweremodelle (genauer deren Koeffizient C,,) werden undifferenziert in den

Systemen tide free und zero tide angegeben, und die Konvertierung zwischen ihnen wird als
Funktion der Amplitude des permanenten Potentials und der Love-Zahl k,, vorgenommen (vgl.

Petit and Luzum 2010, S. 89, GI. 6.14). Der Wert von k,, ist dabei normalerweise 0,3 **, was zu

einen System conventional tide free fiihrt, das nicht vollkommen konsistent mit dem conventional
tide free der IERS-Konventionen ist, wo k,, =0,30190 gilt. AuBerdem werden unterschiedliche

Werte fur die Amplitude des permanenten Potentials benutzt, z.B. -0,31446 m bei Cartwright and
Edden (1973), -0,314593 m bei Tamura (1987), -0,31458 m bei der Auswertung der Daten der
Satellitenaltimetrie, -0,31455 m in den ersten drei Versionen der IERS-Konventionen (bzw.
Standards) 1989, 1992, 1996, oder -0,31460 in den beiden letzten (IERS2003 und IERS 2010).
Ahnliche Inkonsistenzen finden sich bei der Schatzung der siakularen Love-Zahlen, z.B. definiert
Lambeck (1980) k, =0,94, wahrend Mathews (1999) fur das Modell PREM k, =0,933 angibt.

3.5. Folgerungen bezlglich der stationaren und zeitabhangigen Komponenten
bei der H6henbestimmung

Als Folgerung aus der in diesem Kapitel diskutierten Standards und Konventionen wird folgendes
klar gestellt:

a) Die Reduktion der durch S AX,(t) [3.1], 3 A=, (t) [3.2] sowie Y Ar;(t), > A®,(t) und
> Ag;(t) [3.3] dargestellten Effekte ist nur sinnvoll, wenn diese mit Genauigkeiten besser

als oder gleich wie die interne Messgenauigkeit moglich ist, denn andernfalls nimmt die
Zuverléssigkeit der Koordinaten ab. Es ist offensichtlich, dass die Modelle, die den
Einfluss der lunisolaren Gezeiten beschreiben, diese Bedingung erfillen (aul3er bei der
permanenten Deformation, siehe 3.4), wahrend diejenigen, die Massenverlagerungen
durch nicht-gezeitenbedingte Ursachen in Ozeanen, Atmosphdre und fester Erde
reprasentieren, verbessert werden missen. Eine Mdoglichkeit ware, diese Modelle in die
Prozessierung einzufiihren und deren Parameter durch Ausgleichung zu verfeinern.

b) Die IERS-Konventionen wirken als Standardisierung bei der Modellierung der mit
Erdgezeiten verbundenen periodischen Effekte, denn diese werden im Allgemeinen auch
bei der Auswertung der gravimetrischen Satellitenbeobachtungen benutzt. Dennoch muss
beachtet werden, dass die auf das Geopotential bezogenen Formulierungen in diesen
Konventionen sich an der Satellitenbahnbestimmung orientieren, die fur die
Positionierung und Schatzung der Erdorientierung benutzt wird (deshalb sind sie kaum fur
Koeffizienten von Grad und Ordnung grofer als nm=12 anwendbar). Fir die
Verbesserung der Genauigkeit und Konsistenz bei der Darstellung mit hdheren

% GOCE benutzt denselben Wert K,, wie in den IERS-Konventionen 2010 definiert (Gruber et al. 2010).
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d)

Auflésungen ist die Vereinbarung gleichwertiger Konventionen erforderlich, die speziell
auf die Behandlung der durch Effekte nicht-gezeitenbedingter Massenverlagerungen
fokussiert sind. Auf diese Weise daulRern sich eventuelle Méngel der benutzten Modelle
zumindest bei sdmtlichen Auswertungen gleich, so dass die notwendige Kompatibilitét
bei ihren Vergleichen garantiert ist. Ebenso ist es wiinschenswert, dass die ozeanischen,
atmospharischen und hydrologischen Modelle bei der Auswertung gravimetrischer
Messungen dieselben sind wie die bei der Analyse von Daten der Satellitenaltimetrie und
bei der Bestimmung der Erdkrustenauflast benutzten.

Um die Uberregionale Konsistenz zwischen den Stationen, die den Referenzrahmen bilden,
zu garantieren, ist es empfehlenswert, nur die Effekte derjenigen globalen Effekte zu
berticksichtigen, die in gleicher Weise (systematisch) berechnet und direkt in allen Punkten,
die eine vertikale Koordinate reprasentieren, von den Beobachtungen reduziert werden
konnen. Die Auswirkungen lokaler oder regionaler Erscheinungen (die in begrenzten
geographischen Zonen gelegene Punkte beeinflussen) diirfen nicht von den Beobachtungen
reduziert werden, und ihre Analyse muss nach der Prozessierung vorgenommen werden,
d.h. sie missen in den Zeitreihen der Vertikalkoordinaten enthalten sein, und ihre Effekte
mussen direkt auf der Grundlage dieser Zeitreihen modelliert (bzw. reduziert) werden.

Es ist unbestreitbar, dass die kurzperiodischen geodynamischen Effekte von den
terrestrischen gravimetrischen Messungen und dem Nivellement reduziert werden
mussen, da sie lange Zeitrdume erfordern, um eine ausgedehnte geographische Region
(z.B. ein Land) zu uberdecken. Die Effekte langerer Perioden, die als konstant fur
aufeinanderfolgende Messungen bzw. nahegelegene Punkte anzusehen sind und deshalb
nicht berucksichtigt werden, kdnnen minimiert werden, indem man die Ausgleichung der
Beobachtungen  mit  kinematischen ~ Modellen  durchfiuhrt,  die  zeitliche
Koordinatenanderungen (Niveau- und Schweredifferenzen) als zusatzliche Unbekannte
einschlieBen. Dazu ware es notig, beim Registrieren der entsprechenden Messungen den
genauen Zeitpunkt ihrer Durchfihrung anzugeben, und ebenso wie bei der GNSS-
Positionierung mussen die Koordinatenwerte die gultige Epoche enthalten.

Um zu vermeiden, dass die vertikale Position von Inkonsistenzen in den benutzten
Hypothesen bei der Realisierung des Systems tide free (bzw. conventional tide free)
beeinflusst wird, muss der Effekt der permanenten Gezeit als integraler Bestandteil der
Punktposition betrachtet werden und nicht als eine Verlagerung, wie es die IERS-
Konventionen bezeichnen, d.h. es muss die Definition aus den IERS-Standards 1989
wiederaufgenommen werden (McCarthy et al. 1989, S. 12). Gleichermalien ist es
empfehlenswert, dass die Schweremodelle direkt im System zero tide bestimmt werden,
und spater konnen Interessierte diese in conventional-tide-free-Werte konvertieren.
Dennoch stimmt die Autorin dieser Arbeit mit Ekman (1996, S. 9511) tberein, der
schreibt: "The non-tidal case is not relevant in any situation and should be done away
with where still used!"

Um die Konsistenz mit denjenigen Anwendungen sicherzustellen, die das Geoid im
System mean tide (z.B. Ozeanographie, Bestimmung von Niveauunterschieden durch
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9)

Atomuhren) erfordern, missen die Konversionsparameter als Teil der Konventionen des
Vertikalsystems bereitgestellt werden.

Die Modellierung der zeitlichen Variationen der Vertikalkoordinaten erfordert
quasistationare Referenzflachen, denn wenn die Realisierung dieser Flachen zeitliche
Anderungen aufnahme, wire es sehr schwierig, die Veranderung der Koordinaten selbst
von den Anderungen der Referenzflaiche zu trennen. Z.B. dirfen eventuelle
Geoidvariationen (siehe oN, in Abb. 3.7) nicht als Anderungen der Hohe eines

gegebenen Punktes interpretiert werden (siehe oh, ~oH, in Abb. 3.7). Um zu wissen, ob

ein Punkt seine Position verandert hat, ist es vielmehr unerlésslich, dass seine Héhe (vgl.
Hq(t,), He(t) in Fig. 3.7) Uber einer unveranderlichen Referenzflache gegeben ist

(H=0,t,), wie Hipkin (2002, S. 124) schreibt: "We shall have very great difficulty

understanding the physics of how and why the Earth varies if we keep redefining the
length of the ruler to match our current best estimate of the object being measured”. Es
darf nicht tibersehen werden, dass das Geoid eine Aquipotentialflache und deshalb den
durch das Schwerefeld verursachten Anderungen unterworfen ist. Folglich wird
empfohlen, dass das Geoid (bzw. W) als Referenzflache quasistationdr definiert, aber
seine Realisierung mit einer bestimmten Epoche verbunden wird. Dadurch kénnen seine
Variationen beziglich einer absoluten Referenzfliche, z.B. (H =0,t,) in Abb. 3.7,

modelliert werden. Das Geoid Ubereinstimmend mit dem veranderlichen mittleren
Meeresspiegel zu halten ist unangebracht, denn ,,Geodesy has a vital role to play in
providing a rigorous datum against which the rise in 'mean sea level' can be measured
and against which state-switching in the pattern of ocean circulation might be identified.
How can this be done if the datum is defined to remain coincident with the phenomenon?
(Hipkin 2002, S. 126; der unterstrichene Text ist im Original hervorgehoben). Das
Referenzellipsoid (bzw. Up) kann zeitlich invariant gehalten werden, ohne dass dies die
Bestimmung der geometrischen Vertikalkoordinate beeinflusst.

Hohe

H;r{l‘;) IIPHH}

Bezugsfliehe (H=0, 1)

Np (1) Np (£)=Np (l)+3Np

Ellipsoid (h=0)

hy

' b
T

ty t; Zeit

Abb. 3.7: Trennung der zeitlichen Anderungen der Vertikalkoordinaten und seiner Referenzflachen.
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Schwerpunkte der Realisierung des im Kapitel 2 definierten vertikalen Referenzsystems sind
erstens die Einrichtung eines zuganglichen Referenzrahmens, dessen Stationskoordinaten sich unter
Beriicksichtigung der im Kapitel 3 beschriebenen Konventionen auf dieses System beziehen, und
zweitens die Festlegung des physikalischen Referenzniveaus, d.h. des Referenzwertes Wy, und die
folgende Modellierung der durch dieses Wy definierten Referenzflache. Demzufolge werden in
diesem Kapitel die Charakteristiken des vertikalen Referenzrahmens sowie die Strategie flr die
Bestimmung und Realisierung des Wy beschrieben.

4.1. Referenzrahmen

Der direkte Zugang zum globalen vertikalen Referenzsystem ist iber ein Netz von Punkten mit
Vertikalkoordinaten bezlglich dieses Systems, d.h. Giber einen globalen vertikalen Referenzrahmen,
moglich. Dieser Rahmen sollte in &hnlicher Weise wie der geometrische eingerichtet werden, d.h.
mit globaler Uberdeckung (wie z.B. der ITRF') und kontinentalen Verdichtungen (wie z.B.
SIRGAS?, EUREF-EPN® NAREF* ...), die ihrerseits durch nationale Netze verdichtet sind (z.B.
MAGNA®-Kolumbien, RAMSAC®-Argentinien, REMOS’-Venezuela, ...). Diese Hierarchie
ermdglicht den Zugang zum einheitlichen globalen Referenzsystem auf jedem regionalen oder
lokalen Niveau. Gemé&R der im Abschnitt 2.3 dargestellten Definition und den Empfehlungen im
Abschnitt 3.5 werden im Folgenden die Grundcharakteristiken dieses Rahmens diskutiert.

4.1.1. Verbindung mit dem ITRS/ITRF

Die Fundamentalstationen des vertikalen Referenzrahmens missen mit ununterbrochen
registrierenden GNSS-Empfangern ausgeristet sein, so dass die ellipsoidischen Hohen und deren
zeitliche Anderungen (Definition [2.12]), einschlieRlich solchen seismischen Ursprungs
(Erdbeben), mit hochster Genauigkeit (mm) uber den ITRF bestimmt werden kénnen. Auf jeden
Fall muss sichergestellt werden, dass die entsprechenden GNSS-Messungen jedes Mal
reprozessiert werden kdnnen, wenn die Standards und Konventionen des IERS sich &ndern, so
wie es derzeit (2014) mit den Netzen der verschiedenen geodatischen Verfahren im ITRF (d.h.
GNSS®, VLBI®, SLRY, DORIS™) geschieht. Es ist unbestreitbar, dass die Bestimmung der

L ITRF: International Terrestrial Reference Frame, www.iers.org/IERS/EN/DataProducts/I TRF/itrf.html
2 SIRGAS: Sistema de Referencia Geocéntrico para las Americas, www.sirgas.org

® EUREF-EPN: European Reference Frame, Permanent Network, www.epnch.oma.be

* NAREF: North America Reference Frame Densification, www.naref.org/naref/index.html

> MAGNA: Marco Geocéntrico Nacional de Referencia, www.igac.gov.co

® RAMSAC: Red argentina de monitoreo satelital continuo, www.ign.gob.ar/NuestrasActividades/Geodesia/Ramsac
" REMOS: Red de estaciones de monitoreo satelital GPS, www.igvsb.gob.ve/vistas/remos.php

8 GNSS: Global Navigation Satellite Systems

 VLBI: Very Long Baseline Interferometry

% SLR: Satellite Laser Ranging

I DORIS: Doppler Orbitography and Radiopositioning Integrated by Satellite
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geometrischen Koordinaten [3.1] des vertikalen Referenzrahmens sich auf die Vorschriften des
IERS (siehe Abschnitt 3.1.1) beschranken muss mit der einzigen Ausnahme des Gezeitensystems.
Solange der IERS die Vereinbarung des conventional tide free-Systems beibehdlt, muss der
indirekte Effekt der Permanentgezeit an den geometrischen Stationskoordinaten wieder restituiert
werden. Auf diese Weise bleiben diese Koordinaten in Ubereinstimmung mit den Resolutionen
der IAG*? (z.B. Rapp 1983b, Tscherning 1984) und denen, die im Abschnitt 3.5 dargelegt sind,
Im mean (= zero) tide-System. Die Restitution ist durch Anwendung der von Petit and Luzum
(2010, S. 108) gegebenen Gleichungen (7.14a) und (7.14b) maoglich:

Ar =[-0,1206 + 0,0001 P, (sing)] P, (sing)  [m] [4.1a]
At =[-0,0252 +0,0001 P, (sing)|sin2¢  [m] [4.1b]

worin P,(sing)= (3sin2 ¢—1)/2 und ¢ die geozentrische Breite des Berechnungspunktes sind. Die

Gleichungen [4.1] geben die Korrektionswerte in Meter und gelten fir eine Amplitude des
Permanentpotentials von -0,31460 m (siehe Abschnitt 3.4) und dieselben Love-Zahlen in der
urspriinglichen Reduktion der Gezeiteneffekte, d.h. h, = 0,6078, I, = 0,0827, h'® = 0,0008,
I®=0,0002 (siehe Petit and Luzum 2010, Table 7.1). Falls der IERS diese Werte &ndert,
miissen die Gleichungen [4.1] gleichermaBen angepasst werden. Die radiale Komponente (Ar)

dieses Effekts variiert zwischen -0,12 m und +0,06 m, wahrend die tangentiale Komponente
(Nord-Sud (At)) sich von -0,025 m bis +0,025 m &ndert (Abb. 4.1). Dieser Effekt in der

ellipsoidischen Hohe (Ah, ) der Stationen ist gegeben durch (vgl. Ihde et al. 2008):

Ah, =0,0602 — 0,1790sin? ¢ —0,0018sin*p  [m] [4.2]
worin ¢ die geodatische Breite ist, deren Beziehung zur geozentrischen Breite auf dem GRS80-
Ellipsoid durch ¢ — ¢ =0,192424°sin2¢ gegeben ist.

4.1.2. Verbindung zum lokalen vertikalen Datum

Analog zu [3.1], [3.2] und [3.3] kénnen die geopotentiellen Koten geschrieben werden als

ci(t)=C +‘jj_‘t3 (t—t,)+ SAC, () + [4.3]

to

Der obere Index i zeigt an, dass die geopotentielle Kote sich auf ein lokales Referenzniveau
(Meerespegel) bezieht, der Subindex 0 gibt die Epoche t, an, flr die die geopotentiellen Kote gilt,
der zweite Term beriicksichtigt die lineare zeitliche Veranderung von C, S AC,(t) enthalt die

Effekte der Variationen von C mit Magnituden groRer als die Messunsicherheit und &. schliel3t

die Summe der zufalligen Fehler und verbleibenden nicht oder mit unzureichender Genauigkeit
modellierten Effekte ein. Die Verbindung der Stationen des globalen vertikalen Referenzrahmens

mit dem lokalen vertikalen Datum (Bestimmung von Céi) in [4.3]) muss mittels geopotentieller

2| AG: International Association of Geodesy, www.iag-aig.org
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Koten, die aus geometrischen Nivellements erster Ordnung (vgl. [2.3]) abgeleitet wurden,
durchgefiihrt werden, da dies die Methode mit der zur Zeit hochsten Genauigkeit ist. ES muss
erwartet werden, dass die nivellierten Hohenunterschiede on in der Berechnung von Céi)
bestmdglich frei von systematischen Fehlern sind, was durch die Anwendung der erforderlichen
Strategien zur Minimierung von Effekten, wie z.B. unzureichende Kalibrierung der Latten,
Bewegung des Nivellierinstruments oder der Latten wahrend der Messung, Instabilitat des
Messsystems durch abrupte Temperaturdnderungen, troposphérische Refraktion usw. (vgl. z.B.
Kahmen 1997, Kap. 11.2.4), erreicht werden kann.

Effekt [m]
0,12 -0,08 -0,04 000 0,04 008

TN
RN

40 B
~N

. BN

Breite [°]

[3%)
(=]

-40 A

4
-80 /

— Radiale Komponente
Horizontale (Nord-Siid) Komponente

Abb. 4.1: Effekt der permanenten Gezeit, der an den geometrischen Koordinaten (gemaf IERS) angebracht werden
muss, um die Lage der Punkte im mean (=zero) tide-System anzugeben.

In > AC,(t) werden vor allem die Effekte der periodischen Komponenten der Erdgezeiten

berucksichtigt, da diese systematische Fehler in ausgedehnten vertikalen Netzen (siehe Abschnitt
3.1.4) erzeugen konnen, insbesondere wenn sie sich in Nord-Sud-Richtung erstrecken. Die
Auswirkungen Aon; kénnen abgeschitzt werden durch (vgl. Vanic¢ek und Krakiwski 1986, S.

599, Heck 1993, S.19):

d && aév(t)En,j
AdN, _E;; (1+k, —h)) Wcos(A(t)j—a) [m] [4.4]
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oV (t
_ (e, ist die
oz(t);

Horizontalkomponente der Gezeitenbeschleunigung (vgl. [3.4]), z(t)j,A(t)j stellen die

Der Subindex j gibt den Beitrag des Mondes (j =1) und der Sonne (j =2) an, —

geozentrische Zenitdistanz und das Azimut des entsprechenden Himmelskorpers dar, d ist die
Strecke zwischen den nivellierten Punkten Py und Py+1, @ das Azimut zwischen Py und Pyyq, ©

der mittlere Erdradius, g der mittlere globale Schwerewert und k,,h, sind die Love-Zahlen.
Berlicksichtigt man nur die zonalen harmonischen Koeffizienten von 6V (t). bis n = 3 fiir den
Mond und n = 2 fir die Sonne, so kann man [4.4] mit den glltigen Konstanten der
Internationalen Astronomischen Union (Luzum et al. 2011), den nominellen Werten der Love-
Zahlen in den IERS-Standards (Petit and Luzum 2010, S. 83 und 103) und den Parametern des

GRS80 (Moritz 2000) schreiben als (vgl. Linzhang et al. 1995):

ASD, = [1 16092 ( ](p ]( ) ]3cos 2(t), +0,01122 [%J(gjz ( R%)l T(5cos2 2(t), —1)}

[d cose (singcoss(t), cosz(t), — cospsins(t),) + dsine (coss(t),sinz(t), )]+

o 5] 1

[d cosa (singpcoss(t), cosz(t), — cospsins(t),)+ dsina (coss(t),sinz(t), )] -

0,57765 (ﬁ][ﬁjd cosa sin 2(0} [x107" m]
L r )\a

Die einzelnen Glieder von [4.5] sind in Anhang A beschrieben.

Der letzte Term in [4.5] restituiert den indirekten Effekt der permanenten Gezeit, der implizit in
[4.4] reduziert wird, so dass die nivellierten Hohenunterschiede im System zero tide dargestellt
werden und konsistent mit den IAG-Resolutionen sind. Die Reduktion [4.5] muss unabh&ngig im
Hin- und Rickweg des Nivellements berticksichtigt werden (und nicht in der Kombination aus
beiden), weil diese zu unterschiedlichen Zeiten durchgefthrt werden.

Streng genommen muss [4.3] auch die Effekte enthalten, die durch gezeitenbedingte
Verlagerungen der ozeanischen und atmosphéarischen Massen (vgl. [3.4]) verursacht sind und die
Oberflache und Schwere der Erde verandern. Die Reduktion dieser Effekte bei der Auswertung
der Nivellements hat die gleiche Struktur wie [4.4] (vgl. Vanicek und Krakiwski 1986, S. 606)
mit dem Unterschied, dass ove durch (Vo + Vg o) bzw. (6V, + &V, 4) ersetzt werden muss

(siehe [3.4]). Zum Beweis wurden im Rahmen der vorliegenden Arbeit einige Berechnungen des
ozeanischen Auflasteffekts nach dem Modell von Farrell (1972) mit dem Programm SPOTL
(Agnew 2012) in Kombination mit den Amplituden und Frequenzen des ozeanischen
Gezeitenmodells FES2004 (Letellier 2004, Werte bereitgestellt von OLFG, H.-G. Scherneck,
Onsala Space Observatory, http://holt.oso.chalmers.se/loading/) und den in den Konventionen
IERS 2010 (Petit and Luzum 2010) gegebenen Auflast-Love-Zahlen (load Love numbers)
berechnet. Die Werte der Reduktion (~0,005 mm / 100 km) sind viel kleiner als die erwartete
Genauigkeit der endgultigen Hohen und werden deshalb beim geometrischen Nivellement als
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vernachlassigbar betrachtet. Analog wird der Effekt der gezeitenbedingten atmospharischen
Auflast als irrelevant angesehen, da dieser zwei- bis dreimal kleiner als die ozeanische Auflast ist.
In lokalen vertikalen Netzen sind die in " AC,(t) enthaltenen Effekte vollkommen insignifikant.

4.1.3. Kinematische Ausgleichung geopotentieller Koten

Den Gleichungen [2.2], [2.3] und [4.3] folgend und nach Anbringen der Reduktion [4.5] ist die
Potentialdifferenz AW, ., zwischen zwei Stationen (k,k+1) des globalen vertikalen

Referenzrahmens zum Zeitpunkt t gegeben durch:

dcC,. dC
AWy ki) = (Co,ku +#(t -t )j - (Co,k +d_tk(t -1 )} + Epw [4.6]

worin AW ) die Nivellementsmessungen sind, d.h.

e dc,, dc
Z [9 (mm+1)t ON (m,m+l),t]: [Co,kﬂ +#(t_to)j_(co,k "‘_k(t_to)J + ez [4.7]

- dt dt

Dabei ist on, .., die nivellierte Differenz zwischen zwei benachbarten Hohenfestpunkten
(m,m+1) zum Zeitpunkt t, G . =%(gm,t+gm+l,t) ist das Mittel der Schwerewerte g, und

Onu €benfalls zum Zeitpunkt t und ¢,, enthélt die zufalligen Messfehler und ggf.

vernachlassigte Modellfehler. Im Idealfall wird erwartet, dass die nivellierten Differenzen
0N, ey UNd die Schwerewerte g, und g,,,; entlang einer Nivellementsschleife in kiirzester Zeit

gemessen werden, so dass keine Deformationen durch Bewegungen der Hohenfestpunkte oder
Anderungen des Erdschwerefeldes auftreten. Da das geometrische Nivellement besonders in
schwierigem Gelénde jedoch aufwandig und langsam ist, werden in einem Netz haufig auch
Messungen aus verschiedenen Zeitraumen kombiniert, manchmal aus mehreren Jahren. Als
Konsequenz ist es erforderlich, in der Ausgleichung der vertikalen Netze eine Reduktion der
Potentialdifferenzen auf eine gemeinsame Epoche vorzunehmen. Streng genommen sollte die

Gleichung [4.7] zeitliche Veranderungen sowohl der Schwerewerte @, .., als auch der
Hohenunterschiede on, ..,y berticksichtigen. Allerdings erweisen sich die Schwereanderungen
insignifikant gegentiber den Hohenanderungen. Falls der durch die Schwerewerte g, ..,y erzeugte

Fehler in den geopotentiellen Koten nur 1% derer aus den nivellierten Hohenunterschieden
betragen soll, also vernachlassigbar ist, liegt er bei den physikalischen Hohen in der
Grolenordnung von zehntel Millimetern. Nach dem Fehlerfortpflanzungsgesetz ist der Fehler in
den geopotentiellen Koten o als Funktion der nivellierten Hohendifferenzen sn und der

Schwerewerte gy, 1) Mit ihren Fehlern o, bzw. o5 gegeben durch

ol=0c; + 5nza§ [4.8]



78 4. Realisierung eines konventionellen globalen vertikalen Referenzsystems

Im besonderen Fall von Siidamerika folgen die mit dem geodétischen Nivellement verbundenen
Arbeiten den Vorschriften des Manual of first order levelling™ des US Coast and Geodetic Survey,

in dem die Préazision der Nivellementsabschnitte erster Ordnung mit +4mm+/d (mit d als Distanz
in [km] zwischen den nivellierten Punkten) spezifiziert ist. Wenn man diesen Wert als o, in [4.8]

einfuhrt und die Bedingung (3°c3,) > (dn”o; *100) erfullt, sind die maximal erforderlichen

Amplituden in o, ungefahr 1x107° m?s2 fiir die gemessenen Héhenunterschiede in einer mittleren
Ho6he von 4000 m (Tab. 4.1). Eine Anderung dieser GréRenordnung in G(mm.1) ISt gleichbedeutend

entweder mit einer Variation der Hohe der betreffenden Punkte von ungefahr 3 m oder einer
betréchtlichen Massenverlagerung, die eine detaillierte Modellierung der Punktumgebung erfordert
oder den Punkt als Referenzstation ausschlief3t. Mit diesen VVoraussetzungen und der Tatsache, dass
Anderungen dieser GroRe normalerweise nicht vorkommen, kann angenommen werden, dass
dg, "

Bomd) _ o ynd dass Variationen in C, und C,,, eine Folge von Anderungen in 6n, .,y sind. Da

dt '

die Zeitdauer des Nivellements von k nach k+1 sehr kurz im Vergleich zur gesamten Messung des
Hohennetzes ist, wird vereinbart, dass jedes on, ., sich auf die spezifizierte Epoche t bezieht,

d.h. es wird angenommen, dass zwischen k und k+1 keine (vertikalen) Positionsveranderungen
wahrend der Messung von on, ., stattfinden und dass der Zeitraum fiir diese Messung durch den

Zeitpunkt t reprasentiert wird. Damit sind k und k+1 nicht nur Fundamentalpunkte des vertikalen
Referenzrahmens, sondern sie stellen auch die Endpunkte der in verschiedenen Zeitradumen
gemessenen Nivellementslinien dar.

Tab. 4.1: Erforderliche Prazision der Schwerewerte
fir die Bestimmung geopotentieller Koten (aus Sanchez 2002).

Hohe, in der der Unterschied oy fird=1km oy furd=2km
gemessen wird [m] [10° ms?] [10° ms?]

10 400 566

20 200 283

30 133 189

40 100 141

50 80 113

70 57 81
100 40 57
200 20 28
500 8 11
1000 4 8
2000 2 4
4000 1 2

Schreibt man [4.7] um in

3 Erste Ausgabe verdffentlicht 1929 mit Aktualisierungen 1935, 1939, 1943 und 1948. Z. Zt. Verfiigbar unter
www.ngs.noaa.gov/PUBS_LIB/Geodeticleveling_nos_3.pdf
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= dC dC
Z [g (m,m+1) on (m,m+1)]t =C0,k+1 - Co,k + d?l (t _to) - d_tk(t - to) + Eaw [4-9]
m=k

und setzt tberschissige Messungen voraus, so kann [4.9] mittels eines GauRR-Markov-Modells
mit n Messungen (gemessene geopotentielle Koten: Vektor b) und u Unbekannten (geopotentielle
Koten und deren zeitliche Anderungen: Vektor X ) geldst werden:

b=y(®)=b+Vv ; K,, =02Q,, =P , [4.10]

Darin ist (%) das funktionale Modell, v der Vektor der Residuen der Beobachtungen, b der
Vektor der korrigierten Beobachtungen (d.h. die dem funktionalen Modell entsprechenden), o¢
ist die a-priori-Varianz der Beobachtungen, Q,, die Kofaktorenmatrix der Beobachtungen und

P,, die Gewichtsmatrix der Beobachtungen, die beim Nivellement einer Diagonalmatrix mit dem
1

Kehrwert der Entfernung der Punkte k, k+1 entspricht, d.h. Py, = q :
‘ (k k+1)

Das funktionale Modell in [4.10] wird allgemein linearisiert als

y(X)=b+v=wy(x,)+AAR

-
4.11
A= (@w(x)ex), [4.11]

worin x, die Anfangswerte der Parameter darstellt und A die Jacobi-Matrix der partiellen

Ableitungen des funktionalen Modells beziiglich der Parameter ist. Im vorliegenden Fall, da [4.9]
linear ist, gilt:

~ T T
. | ~r dC
A=[A|TA]; x{cgk | d—tk } [4.12]

A ist die Ubliche Matrix der stationaren Nivellements-Ausgleichung und die Diagonalmatrix T
enthalt die Elemente (t - to) flr t = {ty, t, ..., tn}.
[4.11] kann geschrieben werden als
v=AAX-(b-wy(X,)=AA% -1
X =X, +AX [4.13]
l=b- ‘//(Xo)

und unter der Grundbedingung v'P,,v =min ist die Lésung gegeben als

AX = (AT PbbA)il (AT Pbbl):Qii I
Q;; =N=AT PpA [4.14]
I'= AT Pyl
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Darin ist Nt =Q,, die Kofaktorenmatrix der Parameter,
T T ST
~, VPV I'P I-AX1T . . .
R die a-posteriori Varianz und
n—u n—u

K, =5.Q, die Varianz-Kovarianz-Matrix der Parameter.

In [4.12] wird angenommen, dass jede betrachtete Station k, k+1 in mindestens zwei Epochen
gemessen wurde. Da aber in Sldamerika Wiederholungsmessungen der Nivellements in
nationalen Hohennetzen sehr limitiert (fast nicht vorhanden) sind, kdnnen Singularitaten auftreten
und die Inversion (Q = N') wird nicht méglich sein. Um diesen Missstand zu l8sen, wird unter
Bezug auf die Ausflihrungen im Abschnitt 3.1.4 vorgeschlagen, die in [4.9] enthaltenen Werte
9C dCy i M, Iy
dt dt dt dt
GNSS-Messungen berechneten linearen Variationen der ellipsoidischen Hohen auf den
Referenzstationen k, k+1, die mit einer zusatzlichen Variation v, bzw. v,,, verfeinert werden

konnen, falls Wiederholungsnivellements verfugbar sind. Eine solche Vereinbarung ist sehr
nltzlich, weil

7v.1 Qleichzusetzen. Darin sind %% die aus kontinuierlichen

a) der Rangdefekt beziiglich der zeitlichen Veréanderung der geopotentiellen Koten in der
Matrix N in [4.14] beseitigt wird,

b) die in verschiedenen Epochen durchgefuhrten Nivellements kombinierbar sind,

d;:tk :d:tk J/wdii”:dzkt” 71 auch aus einem auf GNSS-Positionierung gestitzten

vertikalen kinematischen Modell abgeleitet werden koénnen, falls k, k+1 Knotenpunkte
darstellen, auf denen keine kontinuierlichen oder wiederholten GNSS-Positionierungen
vorliegen, und

c)

d) die Werte v,, v,,, auf solchen Linien geschétzt werden konnen, die wiederholt nivelliert
wurden.

Der verbleibende Rangdefekt (bezuglich des Datums der geopotentiellen Koten) in N wird durch
die Bedingung

B AX=0 [4.15]

beseitigt, die besagt, dass das Referenzniveau des ausgeglichenen Netzes dem Mittelwert der
Anfangswerte fur die geopotentiellen Koten, d.h. x, in [4.13], entspricht. Auf diese Weise wird

das Normalgleichungssystem erweitert auf

o oo oz

dessen Losung
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AX, =Q, I; [4.17]
ist, mit
|:Qll Q12:|:|: Nr B|:| [418]
Qzl sz Bi 0

Der Subindex i zeigt an, dass die Normalgleichungen und deren Lésung datumsabhéngig sind.

Das Hauptziel dieser Ausgleichung ist es, lokale Normalgleichungen (bezogen auf ein spezifisches
vertikales Datum i) zu erhalten, die frei von groben Fehlern sind und deren nivellierte
Hohendifferenzen (bzw. geopotentielle Koten) sich auf eine gemeinsame Epoche beziehen. Die auf
der Ausgleichung eines freien Netzes basierende Methode gewahrleistet, dass die interne Konsistenz
erhalten bleibt und die Transformation auf (bzw. Integration in) einen globalen vertikalen
Referenzrahmen ermdglicht wird. Dieses Thema wird im Kapitel 5 wieder aufgenommen.

4.1.4. Vertikale Koordinaten bezlglich eines globalen Referenzniveaus

Die im vorhergehenden Abschnitt beschriebene Vorgehensweise fiihrt zu geopotentiellen Koten

bezogen auf ein lokales vertikales Datum (VVO) Dessen Verbindung zu einem globalen

Referenzniveau (W, ) ist mittels der Bestimmung von oW, =W, -W, (vgl. [2.6]) méglich, so dass
[4.3] umgeformt wird in

C(t)= oW, +C} +‘Z—f(t—t0)+ D> AC, (1) + & [4.19]

Die Schatzung des Parameters oW, ist der Inbegriff der Lésung des Vertikalproblems

(Vereinheitlichung der Hohensysteme) und wird im folgenden Kapitel detailliert behandelt. Das
Folgende beschreibt die Berechnung und Realisierung des globalen Referenzwertes Wy,

4.2. Referenzniveau W,

Im Abschnitt 2.3.2 wird vorgeschlagen, das Referenzniveau der physikalischen Hohen (bzw.
geopotentiellen Koten) durch einen spezifischen Wert W, zu definieren (vgl. [2.16]). Auch wenn
dieser Wert willkdrlich gewahlt werden kann, sollte er mit denselben Observablen bestimmt
werden, die fur seine Realisierung vorgesehen sind (d.h. die Geoidbestimmung), damit die
Definition und ihre Realisierung (d.h. die geometrische Darstellung der Aquipotentialflache, auf
die sich das gewdhlte Wy bezieht) konsistent bleiben. Die bevorzugte Formulierung fur dieses
Vorgehen ist die Lésung des Randwertproblems, da dies die einzige ist, die das Einfuhren der
notwendigen Bedingungen zur Gewinnung absoluter Potentialwerte erlaubt. Wie bereits im
Abschnitt 2.4.1 erwahnt, ist es angemessen, die Randflache in n Zonen zu unterteilen, von denen

sich jede auf ein einzelnes vertikales Datum i bezieht, und deren Referenzniveaus durch ein W,
gegeben sind. Unter den vielen vorhandenen Zonen wird unterschieden nach der gréRten
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geographischen Ausdehnung der im globalen Rahmen untereinander verbundenen ozeanischen
Flachen, die ihrerseits zu demselben vertikalen Datum gehoren. Damit wird der Wert w " als

globale Referenz angenommen, und auf diesen Wert werden die tbrigen existierenden Niveaus
W, in kontinentalen Regionen und Inseln bezogen. In der vorliegenden Arbeit basiert die
Schéatzung von w2 auf der Losung des fixen Randwertproblems, das grundsatzlich die
Bestimmung des Gravitationspotentials V im AufRenraum der Randflache S (in diesem Fall die

Erdoberflache) aus den vorhandenen Schweremessungen auf dieser Oberflache erlaubt und deren
Geometrie als bekannt voraussetzt.

4.2.1. Formulierung des fixen Randwertproblems

Die Formulierung des fixen Randwertproblems ist gegeben durch eine Feldgleichung [4.20a], die
von V auf der bekannten Fl&che S zu erfiillende Randbedingung [4.20b] und die Bedingung der
Regularisierung im Unendlichen [4.20c] (Z ist das Zentrifugalpotential nach [2.9]):

VA/(X)=0, X e ext(S) [4.20a]
Vv +Z)X)=g(X)  XeS [4.20b]
v(x):on|‘1) [X| - o0 [4.20c]

[4.20a] gilt nur, wenn der AuRenraum von S frei von Massen ist. Deshalb ist es notwendig, die
Randwerte g von der Schwerewirkung der Massen aufRerhalb der Erdoberflache zu reduzieren,
insbesondere der Sonne, des Mondes und der Atmosphére. Hier kommen die Empfehlungen im
Abschnitt 3.4 zur Geltung: da der indirekte Effekt vollstandig durch terrestrische Massen erzeugt
wird, werden die Beobachtungen im Gezeitensystem zero tide behandelt. In [4.20b] hat unter den
verschiedenen Observablen des Schwerefeldes die Norm g des Schwerevektors g Préaferenz, weil
diese sowohl auf Ozean- als auch auf Kontinent-Flachen verfligbar ist und eine hinreichend
homogene Uberdeckung bietet, um mogliche Interpolationsfehler zu minimieren und
vorauszusetzen, dass die Randwerte (d.h. g) durch eine stetige Funktion g(X) Uber der gesamten

Flache S gegeben sind (vgl. Heck and Seitz 1993, Sanso 1995, Seitz 1997, Heck 2011). Diese
Gleichung bedeutet, dass ausschlieflich Randbedingungen dieses Typs verwendet werden
kdnnen. Wenn weitere Typen eingefiihrt werden, ist das Randwertproblem nicht mehr fest und
wird umgewandelt in ein gemischtes oder tberbestimmtes. Hier soll erwahnt werden, dass man,
weil der Schwerevektor g nicht immer rechtwinklig auf der Flache S steht (d.h. der Normalen-

Einheitsvektor der Flache ist n¢%), von einem schiefachsigen Randwertproblem (oblique-

derivative problem) spricht, dessen eindeutige Lésung durch die Bedingung der Regularisierung
[4.20c] gewdhrleistet ist (z.B. Koch and Pope (1972), Sanso (1995)).

Die Gleichungen [4.20] missen zu jeder Zeit giltig sein, so dass die Funktionen V, Z und g sowie
die Flache S als zeitlich invariant zu betrachten sind, d.h. als quasistationar (siehe Abschnitt 3.2).
Folglich missen die geodynamischen Effekte mit Magnituden groRer als die Prazision der
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Messungen von den Observablen g und der Geometrie S unter Anwendung der in 3.3
beschriebenen Modelle reduziert werden, um die in 3.5 dargelegten Bedingungen zu erftllen.

Die analytische Losung™ des Gleichungssystems [4.20] erfordert eine Reihe von Naherungen
(vgl. Seitz 1997, Heck and Seitz 2003, Heck 2011), deren erste ihre Linearisierung durch
Einfuhren eines genadherten Anfangswertes flr die zu bestimmende Unbekannte ist. Wenn das
terrestrische Gravitationspotential V durch ein von einem Niveauellipsoid erzeugten Potential V,
approximiert wird, erhdlt man das sogenannte Storpotential T:=V -V,. Dieses ist genau dann

identisch mit dem in [2.4] aufgeflihrten Potential, wenn das Referenzellipsoid eine der Erdmasse
aquivalente Masse einschlief3t und eine Rotationsgeschwindigkeit (bzw. ein Zentrifugalpotential)
Aquivalent der quasistationdren Erdrotation hat (d.h. U(X)=(v, + Z)(X)). Komplementar ist der

Normalschwerevektor durch y(X)=V(V,+Z)X) gegeben und seine Norm ist 7(X)=|y(X)|. Auf
diese Weise konnen die Gleichungen [4.20] geschrieben werden als (vgl. Lehmann 1997):

VT (X)=0, X e ext(S) [4.21a]
oT
7 X)=9(X)-7(X)=59(x), Xes [4.21b]
T(x)=0(x[") [X| o0 [4.21c]
worin I(X):=l die Richtung des Normalschwerevektors ist und Jg(X) die sogenannte
4

Schwerestorung. In Ubereinstimmung mit den empirischen Auswertungen von Heck and Seitz
(1993) konnen die vernachlassigten nicht-linearen Terme in [4.21] Auswirkungen der

GroRenordnung 15x10° ms in den Randbedingungen und -0,04m?s im Stérpotential haben,

Werte die um 10 kleiner sind als der Beitrag des linearen Hauptterms. Unter Beriicksichtigung
der Prazision der verfuigbaren Observablen unter quasistationaren Bedingungen (siehe Abschnitt
3.2) kann der Beitrag der nicht-linearen Terme zur LGsung des Randwertproblems als
insignifikant angesehen werden und die lineare Approximation als hinreichend fur jede
praktische Anwendung (vgl. Heck and Seitz 1993, S. 50).

In Fortfllhrung der Sequenz notwendiger Approximationen ist die Beobachtungsgleichung zu
nennen [4.21b], die eine binomiale Reihenentwicklung als Funktion des Quadrats der ersten
Exzentrizitat (e%) des Ellipsoids darstellt. Der Beitrag des Terms zweiter Ordnung (e“) ist kleiner als
3x10® ms?, und man kann sich deshalb ohne gréRere Fehlerabschitzung auf den Term erster
Ordnung beschranken. Damit sind die Gleichungen [4.21] gleichbedeutend mit (vgl. Heck 2011,
Gl. 10):

VT (X)=0, X e ext(S) [4.22a]

" Es gibt auch numerische Losungen basierend auf der Diskretisierung der Randflache hauptsachlich mit der
Randelementemethode (z.B. Klees 1992, Lehmann 1997, Cunderlik et al. 2008, Cunderlik and Mikula 2009), die
in der vorliegenden Arbeit nicht berlcksichtigt werden.
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o, a
_E_e s|n¢cos¢a—(a¢_5g(¢,/1), auf S [4.22b]
TX)=0(X|"}, |- [4.22c]

worin (r,¢, /”t) die spharischen Koordinaten (Radius, geozentrische Breite und Lange) und a die
groRe Halbachse des Referenzellipsoids sind. Da eine geschlossene Ldsung des fixen
Randwertproblems nur auf einer sphérischen Randflache bekannt ist, wird der Term mit e? in
[4.22b] im Allgemeinen vernachlassigt, und die Werte der Randbedingung werden von der
(ungleichformigen) Erdoberflache S auf die Kugelflache X (ibertragen. Diese beiden Naherungen

erzeugen Ungenauigkeiten in den Randbedingungen bis zu 3x10°ms® fir den ersten Fall und

5x10 ms™ fur den zweiten, so dass es notwendig ist, die Auswirkung ihrer Vernachlassigung in
die endgiiltige Lésung wieder einzufuhren. In der vorliegenden Arbeit folgen wir der von Heck
and Seitz (2003) vorgestellten Strategie, in der das Randwertproblem in seiner einfachsten Form
(sphérische Approximation mit konstantem Radius) geldst wird und die ellipsoidischen Effekte
als Korrektion angebracht werden. Um die Ungenauigkeiten zu reduzieren, die durch das
Ubertragen der Randbedingungen auf die gleichformige Flache T entstehen, wird die Lésung im
Terminus der sogenannten Molodenskii-Reihe (z.B. Moritz 1980, Kap. 42, Hofmann-Wellenhof
and Moritz 2005, Kap. 8.6) dargestellt. Dadurch wird die Losung des Gleichungssystems [4.22]

. . oT
t-e’ ——=0 [4.22D]:
mit —e sm¢cos¢aa¢ [ ]

T:iTk:%”(59-'-91+92+...+gk)S‘(l//)da [4.23]

Die Korrektionen g, konnen rekursiv durch g, -3 (h-hy L.(9¢.n) erhalten werden mit

r=1

L, (59)=r"L[L, ,(59)], LzzR_zjjhlghi .do» l,=2Rsin(y/2). Die Auswertung beginnt mit g, =&
e 0

und L, =r. Die Terme (h - hj) und v stellen die H6hendifferenz bzw. den spharischen Abstand
des Berechnungspunktes (¢, A) vom Integrationspunkt (g, A;) dar, und S'(y) ist durch

S'(y/):m— |n(1+mj gegeben. R ist der Radius der Kugel X%, entsprechend dem

mittleren Erdradius R =%/a’b za(l—ez/G), und o ist die Einheitskugel mit dem Flachenelement

do =cos¢g dgdA . In diesem Fall wird [4.23] ausschlieBlich in ozeanischen Gebieten ausgewertet,

in denen die Randflache (Meeresoberflache) sehr viel glatter ist als auf den Kontinenten, und die
Korrektion g; in [4.23] wird als hinreichend angesehen. Dann formt sich [4.23] um in (vgl.
Moritz 1980, GI. 44-59; Stock 1983, Gl. 3.19; Heck 2011, Gl. 44):

T- [+ 88 )do ; glzs—;”hl_ghiégdo- [4.24]

o (2
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Die sphérische Losung [4.24] des Randwertproblems kann auf eine Ellipsoidoberflache durch
Addition des zusatzlichen Terms o6T.(s,4), der die ellipsoidischen Effekte darstellt, erweitert

werden. Es gibt verschiedene Formulierungen (z.B. Molodenskii et al. 1962, Moritz 1980, Rapp
1981, Martinec and Grafarend 1997, Fei and Sideris 2000, 2001, Sjéberg 2003, 2004, Najafi-
Alamdary et al. 2012)*, die grundsatzlich auf der Reihenentwicklung der Randbedingungen in
Termen des Quadrats der ersten (e?) oder zweiten (e?) Exzentrizitat des Referenzellipsoids
basieren, so dass die durch diese Approximation erzeugten Fehler auf die GréBenordnung O(e*)
bzw. O(e®) reduziert werden (~ +£2 mm in den Geoidundulationen, siehe Martinec and Grafarend
1997). Die ellipsoidischen Korrektionen kénnen entweder zum Stérpotential (z.B. Fei and Sideris
2000, 2001, Heck and Seitz 2003, Sjéberg 2003), zu den Randwerten (z.B. Moritz 1980, S. 425),
zur Gewichtsfunktion (Martinec and Grafarend 1997) oder zu mehreren von diesen gleichzeitig
(Martinec and Grafarend 1997, Sjoberg 2004, Najafi-Alamdary et al. 2012) hinzugefugt werden.
Die analytische Struktur der Korrektionsterme variiert betrachtlich zwischen den verschiedenen
Vorschlagen, da sie von der Definition der spharischen Na&herung, der Modifikation der
Randbedingungen, dem verwendeten Koordinatensystem usw. abhéngen. Dennoch zeigen Huang
et al. (2003), Ellmann (2005) sowie Heck and Seitz (2003), dass die Endergebnisse praktisch
aquivalent sind™.

Die in der vorliegenden Arbeit benutzte Strategie zur Schéatzung der ellipsoidischen Korrektion
5Te (4, 1) [4.25] basiert auf der Arbeit von Heck and Seitz (2003), die das ganze Vorgehen fiir das
lineare skalar freie Randwertproblem prasentieren. Die &quivalente Losung fir das fixeeste
Randwertproblem ist (siehe die detaillierte Ableitung im Anhang B):

g? 12 ] 24 ]
5T (p,A)= = T, +7T30 sin ¢+7(T31 cosA+T, ,sin ﬂ)cosqﬁ

3 [T = N A

n=2m=-n

+ ((: 11:3 7/n+2,an+2,m :| Ynm (¢’ ﬂ) + 0(84)

T, sind die harmonischen Koeffizienten des Storpotentials T, die aus der Differenz zwischen

den in einem globalen Schwerefeldmodell (GGM, vgl. [2.8]) enthaltenen Werten und dem
Normalpotential eines Referenzellipsoids (hier das GRS80) gewonnen werden kdnnen, d.h. fur
Tno Mit N=2, n=4, n=6 und n=8 gilt T,, =C " — I Fir die Ubrigen in [4.25] notwendigen
harmonischen Koeffizienten wird T, =C>*, T, _ =S>" gesetzt. Die Koeffizienten a,,, S,

und x,, sind im Anhang B beschrieben.

1> Diese Literatur widmet sich der ellipsoidischen Korrektion im skalar freien Randwertproblem; nur Brovar et al.
(2001) und Najafi-Alamdary et al. (2012) betrachten das fixe Randwertproblem.

16 Da die analytische Formulierung der ellipsoidischen Korrektionen sehr unterschiedlich ist, ist ein direkter Vergleich
von diesen nicht moglich, und ihre Auswirkungen werden Uber die resultierenden Geoidundulationen abgeschatzt.
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4.2.2. Vom Storpotential T zum Wert W,

Ware die in [4.21] betrachtete Randfliche S eine Aquipotentialflache des Erdschwerefeldes und
zusétzlich (1) waren die fur die Berechnung der Schwerestérungen und Koordinaten der Flache S
verwendeten gravimetrischen und geometrischen Messungen frei von Fehlern und (2) kénnte das
Randwertproblem ideal (d.h. ohne Approximationen) geldst werden, wirde es genligen, den
Potentialwert Uy des Normalfeldes zum bekannten Wert T eines einzigen Punktes auf der Flache
S zu addieren und man wirde den Potentialwert dieser Flache, d.h. Wy = Uy + T, kennen. Dies ist
jedoch nicht moglich, weil bis heute die Gleichung [4.24] in Kombination mit [4.25] das
(quasistationédre) Storpotential in denjenigen Punkten k liefert, die in diskreter Form die
(quasistationdre) Geometrie der Randflache S darstellen. Wenn die genannte Gleichung nur auf
Meeresflachen ausgewertet wird (So), kann der Wert W, ausgehend von [2.6] und [3.2]
dargestellt werden durch

W =U, — (h* -2 ) 7 + T* [4.26]

worin h* die ellipsoidische Hohe und =¥ die Meeresflachentopographie (siehe Abschnitt 3.1.2) in
jedem Punkt k ist. h und Z missen gleichermafen als quasistationar angesehen werden, so dass
sie bei der Losung des Randwertproblems konsistent mit den im Abschnitt 4.2.1 aufgefiihrten
Bedingungen sind. Aufgrund samtlicher Unsicherheitsquellen, die mit den geodéatischen
Messungen verbunden sind, von der Modellierung des Schwerefeldes tber die Geometrie der
Erdoberflache bis zur Lésung des Randwertproblems, existieren so viele Werte W, wie Punkte Kk,
und deshalb ist es notwendig, eine Ausgleichung durchzufiihren, die diese Unsicherheiten
minimiert und den wahrscheinlichsten Wert W, liefert. Die zu erfullende Bedingung ist (vgl.
Mather 1978 oder [2.15])

[ twy -, Fds,, = min [4.27]

So

und der wahrscheinlichste Wert von Wy ist

W, =U, +Si [[re~(h-=)7Jas, [4.28]

0 s,

Ersetzt man das Integral in [4.28] in eine Summe diskreter Punkt erhélt man

S It -=+)7*Jos
+ 1

k
D586
1

;. O0S§ =cosg Sp A [4.29]

worin 5S§ die GréRe des Kompartiments zur Diskretisierung der Meeresoberflache ist.
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4.3. Empirische Bestimmung von W,

Fur die numerische Auswertung von [4.29] werden folgende Daten berticksichtigt:

a) Ellipsoidische Hohen der Meeresoberflache h¥, dargestellt durch ein Modell des mittleren
Meeresspiegels (Mean Sea Surface Model — MSS), das gemal 3.5 im zero tide-System
gegeben sein muss.

b) Werte der Meeresflachentopographie =¥, dargestellt durch ein Modell der mittleren

dynamischen Topographie (MDT), das heilt, dass mit einer quasistationdren Komponente
der dynamischen Topographie (DT) gearbeitet wird (siehe Abschnitt 3.1.2). Dieses
Modell muss im gleichen Gezeitensystem wie die MSS gegeben sein.

c) Das GRS80 (Moritz 2000) als Normalschwerefeld (Werte U, 7* und
Referenzschwerefeld in [4.22]).

d) Ausgehend von [4.24] und [4.25] geschatzte Werte des Storpotentials T¥, fur welche die
Schwerestérungen 6y und die fir die ellipsoidische Korrektion notwendigen
Koeffizienten aus einem Schwerefeldmodell (Global Gravity Model - GGM) im zero tide-
System abgeleitet werden, und die Geometrie der Randflaiche mit dem fur h*
verwendeten MSS ubereinstimmt.

4.3.1. Abhéangigkeit von W, als Funktion des gewahlten Schwerefeldmodells

Zurzeit gibt es eine Vielfalt von GGM, die sich untereinander grundsatzlich durch die in der
Berechnung der Koeffizienten enthaltenen Daten unterscheiden: Es gibt Modelle vor den
Satellitenmissionen CHAMP, GRACE und GOCE, die sich hauptsachlich auf die dynamische
Methode der Satellitenbahnbestimmung stiitzen, das bekannteste davon ist das EGM96 (Lemoine
et al. 1998). Es gibt auch Modelle, die nur CHAMP-Daten enthalten, z.B. die Reihen der Modelle
EIGENY-1, EIGEN-2 (Reigber et al. 2002, 2003) und ITG'*-CHAMP (llk et al. 2003), oder nur
GRACE-Daten, z.B. die Reihen GGM von UTEX-CSR™ (Tapley et al. 2003, 2007, 2013) und
ITG-GRACE (Mayer-Gurr et al. 2007, 2010), oder nur GOCE-Daten, z.B. die Reihe
GO_CONS_GCF (Migliaccio et al. 2011, Pail et al. 2011, Bruinsma et al. 2010), oder eine
Kombination von GRACE- und GOCE-Daten, z.B. die Modelle GOCO (Pail et al. 2010,
Goiginger et al. 2011, Mayer-Gurr et al. 2012) und auch solche mit SLR-Messungen (besonders
zum Satelliten Lageos), z.B. die Reihe EIGEN-6S (Forste et al. 2012), oder erweiterte VVersionen
der Modelle GO_CONS_GCF (Bruinsma et al. 2013). Einige dieser Modelle enthalten auch
terrestrische Messungen, aus der Satellitenaltimetrie abgeleitete Schwereanomalien, z.B.
EGM2008 (Pavlis et al. 2012, 2013) und die Reihe der Modelle EIGEN-6C (Forste et al. 2012).
Tatséchlich bietet der IAG-Service International Centre for Global Earth Models? heute (2014)
ungefahr 150 statische (quasistationare) Modelle an und neun Reihen monatlicher aus GRACE-

' European Improved Gravity model of the Earth by New techniques.
'8 Institut fir Theoretische Geodasie, Universitat Bonn.

¥ The University of Texas at Austin, Center for Space Research, USA.
2 http://licgem.gfz-potsdam.de/ICGEM/
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Messungen abgeleitete Modelle. Es ist im Rahmen der vorliegenden Arbeit unmaglich, alle diese
Modelle auszuwerten, und deshalb wurde eine Auswahl nach folgenden Kriterien getroffen:

a) Modelle mit maximalem Grad und Ordnung, um die Abhéngigkeit des geschatzten Wertes
Wy von der Auflosung der Modelle zu untersuchen;

b) Modelle, die die jungsten Ausgaben (releases) der GRACE- und GOCE-Daten enthalten
(hdhere Prazision und groRere Anzahl von Messungen);

c) Modelle, die Analysen der dynamischen Satellitenbahnbestimmung enthalten, d.h. SLR-
Messungen (héhere Prazision der Koeffizienten niederen Grades/Ordnung);

d) Die Modelle EGM96 (weil der derzeit meist benutzte Wert W, mit diesem Modell
gerechnet wurde, siehe BurSa et al. 1998b) und EGMZ2008 (weil es in den IERS
Conventions 2010 (Petit and Luzum 2010) empfohlen wird und das erste Modell mit Grad
und Ordnung groRer als 360 ist).

Die Tabelle 4.2 zeigt die ausgewéhlten Modelle und ihre wichtigsten Charakteristiken. Die im
System tide free gerechneten Modelle wurden mit der Konvention der GOCE Standards (vgl.
Gruber et al. 2010, Gl. 80) in zero tide transformiert:

Ciy —Ci =ka(ACy) [4.30]

worin kz0=0,30190 die Auflast-Lovezahl (loading Love number) fir den Koeffizienten Cy und
<AC_:20>=—1,391412-10‘8 der Mittelwert der luni-solaren Gezeitenkorrektion fur diesen

Koeffizienten ist.

Zur Untersuchung der Abhéngigkeit der Schatzung von Wy mit verschiedenen GGM wird ein
gemeinsames MSS benutzt (in diesem Fall das MSS_CNES_CLS11, Schaeffer et al. 2012) und

zunéchst g, =0, 6Tz =0 und Z* =0 angenommen. Um die Effekte der Nichtberiicksichtigung

der Meeresflachentopographie (d.h. Z* =0) zu minimieren, wird unter Beachtung der Bedingung
[2.21] die Gleichung [4.29] umgeformt in

[4.31]
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Tab. 4.2: Schwerefeldmodelle, die zur empirischen Schétzung von W, verwendet wurden.

Model Daten Referenz
EGM96 Dynamische Satellitenbahnanalyse: GPS (1995), Topex/Poseidon (1993-1994), | Lemoine et al. 1998
n,m = 360 SLR (1980-1994).

tide-free system

Mittlere Schwereanomalien (30'x30" und 1°x1°) abgeleitet aus terrestrischer,
Flug- und Seegravimetrie

Mittlere Schwereanomalien (30'x30") abgeleitet aus Satellitenaltimetrie (Geosat
GM, ERS-1 GM).

Digitales Gelandehdhenmodell (5'x5').

EGM2008
n,m = 2190
tide-free system

Modell ITG-GRACEO03S (GRACE-Daten 2002 - 2007, n < 180)

Modelle DNSCO7 (Andersen et al. 2010), SSv18.1 und PGM2007B (Pavlis et
al. 2007), die mittlere Schwereanomalien (1'x1") aus Satellitenaltimetrie
enthalten: Topex/Poseidon-Jason ERM (1993-2004), ERS-2 ERM (1995-
2002), Topex/Poseidon TDM (2002-2003), Envisat ERM (2002-2004), GFO
ERM (2000-2002), Geosat GM (1985-1986), ERS-1 GM (1994-1995),
ICESAT GM (3 Monate).

Mittlere Schwereanomalien (5'x5") abgeleitet aus terrestrischer, Flug- und
Seegravimetrie

Digitales Gelandehéhenmodell (30'x30")

Pavlis et al. 2012,
2013

EIGEN-6C2
n,m = 1949
tide-free system

LAGEOS: 1985 - 2010

GRACE: 03/2003 - 12/2010

GOCE: 11/2009 - 04/2011

Schwereanomalien und Geoidundulationen abgeleitet aus dem Modell DTU10
(Andersen and Knudsen 2009, Andersen 2010) Geoidhdhen des EGM2008 in
kontinentalen Gebieten.

Forste et al. 2012

EIGEN-6C3stat
n,m = 1949
tide-free system

LAGEOS (n =2 - 30): 1985 - 2010

GRACE RL02 GRGS (n = 2 - 100): 02/2003 - 01/2011 (Bruinsma et al. 2009)
GRACE RL05 GFZ (n =55 - 180): 10/2003 - 09/2012 (Dahle et al. 2012)
GOCE-SGG (n < 235): 837 Tage, 11/2009 - 08/2012; 225 Tage 09/2012 -
05/2013 (Pail et al. 2011, Bruinsma et al. 2013)

Terrestrische Daten (n < 370): Geoidmodell abgeleitet aus DTU12MDT? in
Meeresgebieten und EGM2008 in kontinentalen Gebieten. Erweiterung bis n =
1949 mit Schwereanomalien abgeleitet aus DTU12MDT.

Forste et al. 2012

GOCO03s
n,m = 250
tide-free system

GOCE (18 Monate: 11/2009 - 04/2011)
GRACE (7 Jahre)

CHAMP (8 Jahre)

SLR (5 Jahre, 5 Satelliten)

Pail et al. 2010,
Mayer-Glrr et al.
2012

GO_CONS_GCF_

GOCE: 11/2009 - 08/2012

Bruinsma et al.

2 DIR_R4 LAGEOS: 1985 - 2010 2013

n,m = 260 GRACE RL02 GRGS: 02/2003 - 01/2011 (Bruinsma et al. 2009)

tide-free system GRACE RLO05 GFZ: 10/2003 - 09/2012 (Dahle et al. 2012)

GO_CONS_GCF_ | GOCE: 11/2009 -06/2012 Pail et al. 2011

2 TIM_R4

n,m =250

tide-free system

GGMO05S GRACE: 03/2003 - 05/2013 Tapley et al. 2013
n,m =180

zero-tide system

Als erstes soll der sogenannte Auslassungsfehler (omission error) untersucht werden. Dazu wird
das Storpotential [4.24] unter Variation des maximalen Grades (Nmax = 10, 20, ... 2190) der

Kugelfunktionsentwicklung berechnet, und die mit [4.31] erhaltenen Werte W, =" werden mit
demjenigen verglichen, der sich unter Einschluss samtlicher verfligbaren Koeffizienten, d.h.
W= ergibt. Dieser Test wird mit dem Modell EGM2008 (Pavlis et al. 2012, 2013)

>l DTU12MDT st ein Modell der quasistationaren Meeresflachentopographie, das aus dem Modell DTU10 in
Kombination mit dem aus EIGEN62C abgeleiteten Geoid, berechnet wurde. Einzelheiten finden sich unter
http://www.space.dtu.dk/english/Research/Scientific_data_and_models/Global_Mean_Dynamic_topography.
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durchgefuhrt, da es den hochsten Grad hat. Alle Eingangsdaten werden dabei als fehlerfrei
betrachtet, so dass die Diskrepanzen zwischen den verschiedenen Werten W;=?% —W'="m
ausschlielRlich als Auswirkung des Abschneidens der GGM bei npax anzusehen sind. Die Werte
W= —W,;="= sind immer negativ (Abb. 4.2), was bedeutet, dass der Wert Wy umso groRer

wird, je weniger Koeffizienten in die Berechnung eingefihrt werden und folglich die
entsprechende Aquipotentialflache einen kleineren geozentrischen Radius hat (sie liegt tiefer).
Von Npax = 10 bis nmax = 100 variiert der Auslassungsfehler zwischen -4,778 m?s und -0,100
m?s?, was positiven Verlagerungen (vom Geozentrum aus) der durch das geschatzte Wy
gegebenen Aquipotentialflache zwischen ~ 490 mm und ~ 11 mm entspricht. Ab Npax = 150
verringert sich der Auslassungsfehler betrachtlich (-0,013 m*? — ~ +1,4 mm), bis er praktisch
bei Nmax = 360 (-0,0004 m?s? — ~ +0,04 mm) insignifikant wird.

Die unmittelbare Folgerung ist, dass der Wert W, ausschliel3lich aus der Satelliten-Komponente
der GGM (hmax ~ 200) geschétzt werden kann. Dieser Schluss deckt sich mit den Empfehlungen
in friiheren Publikationen, insbesondere Sanchez (2007), Bur$a et al. (2007a) und Dayoub et al.
(2012), die vorschlagen, den Grad n auf 120 zu beschranken. Dennoch soll erwéhnt werden, dass
die Ergebnisse von Bursa et al. (2007a) zwei Maxima des Auslassungsfehlers suggerieren (Bursa
et al. 2007, Abb. 3), einen bei etwa n = 30 mit einer viel gréBeren Magnitude als 2 m? und
einen weiteren bei n,m = 60 mit einer Magnitude von 0,8 m?s%. Diese beiden Maxima kénnen in
der vorliegenden Arbeit nicht bestétigt werden, und es ist nicht moglich, sie zu erklaren. Im
Gegenteil werden die in Abb. 4.2 gezeigten Auslassungsfehler durch die Ergebnisse aus der Fig.
2 in Sanchez (2007) und Fig. 2 in Dayoub et al. (2012) bestétigt.

2190 - W max [m? 572

/x’
h
/

,/ = gy

10 30 50 70 90 110 130 150 170 190 210 230 250 270 290 310 330 350

b LN s o

Abb. 4.2: Auswirkungen des Abbruchfehlers auf den geschatzten Wert W, nach Abschneiden des Modells EGM2008
bei den Graden n = Ny (MSS: MSS_CNES_CLS11).

Als zweites werden die Werte Wy, die mit den in Tab. 4.2 genannten Modellen geschatzt wurden,
verglichen. Um diesen Vergleich zu ermdglichen, werden die Modelle bei n = 180 abgeschnitten
(maximaler Grad des Modells GGMO05S). Die Niveaudifferenzen beziglich eines beliebigen
gemeinsamen Wertes (Abb. 4.3) zeigen, dass die Ergebnisse praktisch fir alle GGM mit
Ausnahme des EGM96 gleich sind. Die Modelle, die lange Reihen von SLR-Messungen
enthalten (d.h. EIGEN-6C3stat, EIGEN-6C2 und GO_CONS_GCF_2_DIR_R4) erzeugen einen
etwas hoheren Wo-Wert (0,006 m?s2 — ~ -1 mm) als die Modelle, die diese Reihen nicht
enthalten. Dennoch sind die Diskrepanzen viel kleiner als die formalen Fehler der Berechnungen
(Tab. 4.3). Die mit dem EGM96 erhaltene Differenz ist signifikant (0,06 m’s? — ~ -7 mm) und
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mag eine Konsequenz der geringen Prazision der mittleren Wellenlangen dieses Modells (ab
n=70) sein. Abb. 4.4 zeigt die Niveaudifferenzen zwischen den durch die geschatzten Wo-Werte
definierten Agquipotentialflachen in Millimetern, und es ist evident, dass die Modelle, die
Satelliten-Schweremessungen in  Kombination mit SLR-Beobachtungen enthalten, die
Wiederholbarkeit der Schatzung des Wo-Wertes gewahrleisten.

Tab. 4.3 fasst die Varianzen und mittleren Fehler des aus den verschiedenen Modellen
gewonnenen Wy-Wertes zusammen. Die erste Zeile zeigt die mittlere Streuung der Werte Wy in
den Punkten k mit dem Gewicht eins (Breite 0°), die zweite gibt die Standardabweichung des mit
[4.31] erhaltenen Mittelwertes. Diese beiden Werte sind fur das Modell GGMO5S groRer als fir
die anderen Modelle, was die Notwendigkeit bestétigt, dessen Koeffizienten um n = 150 zu
regularisieren (siehe Tapley et al. 2013). Abb. 4.5 zeigt die geographische Verteilung der

Residuen W, —W,"™ fiir jedes Modell. Die Ergebnisse sind sehr ahnlich auBer fiir das EGM96
(siehe Breiten oberhalb/unterhalb von 60° Nord/Sud) und fir das GGMO05S, in dem die Residuen
die Satellitenbahnspuren widerspiegeln. Die Hauptschlussfolgerung dieses Vergleichs ist, dass

das Referenzniveau Wy mit der Satellitenkomponente (n < 200) eines GGM, das die Kombination
von GRACE-, GOCE- und SLR-Daten enthalt, bestimmt werden sollte.

AW [m?s2]

0,06 |

0,04 -

- l I l
0,00 T . T T T . T T

EGM96 EGM2008 EIGEN-6C3 EIGEN-6C2  GOCOO03S DIR_R4 TIM_R4 GGMO55

Abb. 4.3: Potentialdifferenzen zwischen einem beliebigen gemeinsamen Wert und dem Wert W,, der aus den in der
Tab. 4.2 aufgefiihrten GGM erhalten wird.

nmax
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Abb. 4.4: Niveaudifferenzen in Millimeter zwischen den durch den Wert W, definierten Aquipotentialflichen nach
Abschneiden der in Tab. 4.2 aufgefihrten GGM beim Grad n = np,, < 180.
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B4

EIGEN-6C3stat

GO_CONS_GCF 2 DIR_R4

Abb. 4.5: Residuen W, —W,"® fiir jedes in Tab. 4.2 aufgefiihrte GGM.
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Tab. 4.3: Streuung der W,' und Standardabweichung des Mittelwertes W, aus den GGM in Tab. 4.2 [m%s?].
EGM96 | EGM2008 |EIGEN-6C3 |EIGEN-6C2 | GOCOO03S |DIR_R4 |TIM_R4 | GGMO5S
2
o= <W0 _Wok) 18,9830 18,7016 18,6965 18,6997 18,7146 48,6973 | £8,6891 | £10,4477
n
Ow, =% +0,0238 | £0,0231 +0,0230 +0,0230 +0,0231 | £0,0230 | £0,0230 | +0,0277

Ein zusatzlich beim Einfluss der GGM auf die empirische Schéatzung des Wertes Wy zu
berucksichtigender Aspekt ist die Modellierung der in Abschnitten 3.1.3 und 3.3 genannten
sakularen und saisonalen Anderungen des Schwerefeldes. Dazu wird das Vorgehen mit den
beiden oben beschriebenen Schritten wiederholt, indem nun aber einerseits monatliche, auf
GRACE-Daten beruhende, vom GFZ als Release 05% (Dahle et al. 2012) publizierte GGM, zum
anderen das Modell EIGEN-6C2 (Forste et al. 2012) mit zeitabh&ngigen Parametern fur die
Koeffizienten bis Grad 50 (vgl. Abschnitt 3.1.3) verwendet. In dieser Untersuchung werden die
Berechnungen ebenfalls mit dem Modell MSS _CNES CLS11 (Schaeffer et al. 2012)
durchgefuhrt, und es wird angenommen, dass alle Eingangsdaten fehlerfrei sind.

Die mit dem Modell EIGEN-6C2 erhaltenen Werte W, haben viel kleinere Amplituden als die aus
den monatlichen Modellen GFZ Release 05 (Abb. 4.6). Allerdings muss beachtet werden, dass
das EIGEN-6C2 nur GRACE-Daten bis 2010 enthalt. Mdoglicherweise passt sich die
zeitabhéngige Version von EIGEN-6C3 (die sich EIGEN-6C4 nennen wird) besser der Reihe der
GRACE-Modelle an, sie ist jedoch aktuell (Sept. 2014) noch nicht verfugbar. Die Amplituden der
mit der Reihe GFZ Release 05 geschatzten Werte W, variieren zwischen -0,0108 m%s™ und
+0,0201 m?s?, wahrend die lineare jahrliche Anderung -6,617x10™* m?s2a™® (+1,3 mm in 20
Jahren) fiir die Modelle GRACE GFZ Release 05 und -2,647x10* m?s2a™ (+0,5 mm in 20 Jahren)
fur das Modell EIGEN-6C2 ist. Diese Magnituden sind viel kleiner als die formalen Fehler aus
den Ausgleichungen (vgl. Tab. 4.3) und konnen deshalb als insignifikant angesehen werden.
Ahnliche Ergebnisse prasentieren Dayoub et al. (2012, Abschnitt 3.2). Die unmittelbare
Schlussfolgerung ist, dass die Schatzung und praktische Umsetzung von W, sich auf ein
statisches Schwerefeldmodell stutzen kann, ohne dass die zeitlichen Verénderungen (siege
Abschnitt 3.1.3) die Zuverlassigkeit des Referenzniveaus W, reduzieren.

In Ubereinstimmung mit den Schlussfolgerungen aus den durchgefiihrten Vergleichen der
verschiedenen GGM wird im Folgenden das Modell EIGEN-6C3stat verwendet. Wenngleich es
ahnliche Ergebnisse liefert wie die Modelle EIGEN-6C2, GO _CONS_GCF 2 DIR R4 und
GO_CONS_GCF_2 TIM_R4, umfasst es den langsten Zeitraum, besonders mit GOCE-Daten,
was eine héhere Signifikanz in der Prazision der mittleren Wellenlangen (von n=60 bis n=230)*
vermuten l&sst.

Um die strenge Berechnung des Stdrpotentials, das in [4.31] einzufiihren ist, zu vervollstandigen,
zeigen die Abb. 4.7 und 4.8 die Werte g; (vgl. [4.24]) und die ellipsoidische Korrektion §T.(4,1)

22 Verfiigbar unter http://icgem.gfz-potsdam.de/ICGEMY/, Option Models from dedicated time periods.
2 Vgl. http://icgem.gfz-potsdam.de/ICGEM/documents/Foerste-et-al-EIGEN-6C3stat.pdf
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[4.25]. Die Wirkung von g; auf die Berechnung von Wy ist insignifikant, wéhrend die
ellipsoidische Korrektion die Sicherheit des Ergebnisses etwas verbessert: Der Wert Wy selbst
verandert sich nicht, aber die Streuung verbessert sich von +8,6965 m?s auf +8,2965 m?s™ und
die Standardabweichung des Mittelwertes von +0,023 m?s? auf 40,020 m’s?. Diese
GroRenordnungen koénnen in erster Ndherung als insignifikant verstanden werden, aber die
ellipsoidischen Korrektionen variieren in den Punkten k zwischen -2,11 m?s und +2,43 m?s?,
was ungefahr -21 cm bis +25 cm in der Geoidhdhe entspricht.

—*— Wo aus GRACE Release 05 —&— Wo aus EIGEN-6C2 mit zeitlicher Variation
AW [m?s?] - Linear (Wo aus GRACE Release 05)  -—-=---- Linear (Wo aus EIGEN-6C2 mit zeitlicher Variation)

LT . .
w===-3w--4---w¢..g§,,ﬂ, N

g

0,005

0,010

0,015

-0,020 T T T T
2003 2004 2005 2006 2007 2008 2009 2010 2011 2012 2013

Abb. 4.6: Variation der aus den monatlichen GGM GRACE GFZ Release 05 und dem Modell EIGEN-6C2 mit
sakularen und periodischen (jahrlichen und halbjahrlichen) Anderungen der Koeffizienten bis Grad 50 geschétzten
Werte W,. Die lineare Anderung der W, aus den Modellen GRACE GFZ Release 05 ist -6,617x10* m°sa™ und aus
dem Modell EIGEN-6C2 -2,647x10“m?sa™.

Abb. 4.7: Werte des Terms g; in der Losung des fixen Randwertproblems in marinen Gebieten.
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Abb. 4.8: Ellipsoidische Korrektion fiir die spharische Losung des fixen Randwertproblems.

4.3.2. Abhangigkeit von W, als Funktion des gewahlten Meeresoberflachenmodells

Fiir die empirische Berechnung von [4.29] bzw. [4.31] ist es angebracht, dass die Werte h* aus
einem Meeresoberflachenmodell gewonnen werden. Dafiir werden in der vorliegenden Arbeit die
Modelle MSS_CNES_CLS11 (Schaeffer et al. 2012) und DTU10 (Andersen and Knudsen 20009,
Andersen 2010) verwendet. lhre wichtigsten Charakteristiken werden in Tab. 4.4
zusammengefasst. Da die ellipsoidischen Koordinaten dieser Modelle auf dem sogenannten
Topex/Poseidon-Ellipsoid beruhen (a = 6378136,3 m, 1/f = 298,257), werden diese als erstes auf
das GRS80-Ellipsoid transformiert, damit sie konsistent mit dem in der Auswertung von [4.24]
verwendeten Referenzschwerefeld sind. Um zu gewéhrleisten, dass die Schatzung der Werte W,

genau in denselben Positionen geschieht, werden von jedem Modell die Mittelwerte der
Meereshéhen in einer Aufldsung von 0,5° x 0,5°** abgeleitet. Da die Modelle unterschiedliche
geographische Breitentiberdeckung haben, wird auch ein Vergleich des Wertes Wy nach dem
Abschneiden in verschiedenen Breiten durchgefiihrt. Die Werte des geschatzten Potentials aus
dem Modell MSS_CNES_CLS11 sind allgemein um 0,3 m?s groBer als die aus dem Modell
DTU10 (Abb. 4.9). Diese Niveaudifferenz (negative Verlagerung der entsprechenden
Aquipotentialflache von 3 c¢m) reflektiert die von Schaeffer et al. (2012) identifizierte mittlere
Diskrepanz zwischen beiden Modellen (Abb. 4.10). Die Autoren fiihren diese Inkonsistenz
hauptséchlich auf (1) die Modellierung der Variabilitdt der Meeresoberflache zwischen den
Jahren (interannual oceanic variability), (2) die Prozessierung von Daten in hohen Breiten, (3)

# Gem4R dem normalen Verhalten der Funktion des Storpotentials [4.24] in marinen Gebieten kann die GroRe des
verwendeten Kompartiments zur Diskretisierung der Grenzflache von 2'x2' bis 1°x1° variieren, ohne den
erhaltenen Wy-Wert signifikant zu beeinflussen (Einzelheiten siehe Sanchez 2007).
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die Glattung der sogenannten Tiefseeberge (sea mounts) im Modell MSS_CNES_CLS11 und (4)
die Extrapolation der Satellitenaltimetrie in Kistengebiete und Inseln zurtick.

Tab. 4.4: Globale Meeresoberflachenmodelle, die zur empirischen Schatzung von W, verwendet wurden.

Modell Charakteristiken Referenz

16 Jahre Altimetrie-Daten: Topex/Poseidon (10 Jahre),
Topex/Poseidon TDM (3 Jahre), Jason 1 (7 Jahre), ERS-1
ERM+GM (168 Tage), ERS-2 ERM (8 Jahre), ENVISAT (7
Jahre), GFO (7 Jahre)

Referenzmission: Topex/Poseidon, Jason-1

Referenzperiode: 1993 — 1999

Uberdeckung: 80°S — 84°N, Auflosung: 2'x2"

Mean tide System

MSS_CNES_CLS11 Schaeffer et al. 2012

17 Jahre Altimetie-Daten: Topex/Poseidon (10 Jahre),
Topex/Poseidon TDM (3 Jahre), Jason 1 (7 Jahre), ERS-1
ERM+GM (168 Tage), ERS-2 ERM (8 Jahre), ENVISAT (7

DTU10 Jahre), GFO (7 Jahre), ICESAT (2 Jahre) Andersen and Knudsen
Referenzmission: Topex/Poseidon, Jason-1 2009, Andersen 2010
Referenzperiode: 1993 — 2009
Uberdeckung: 84°S —90°N, Auflésung 1'x1' bis 2'x2'
Mean tide System
W [m?s —%-DTU10 —»—CLSI1
54 —%—*‘% w3 —% —HX—X
53
52
Breite [°]
51 T T T T T T T T T T T T T T T T T 1
+50 +52 #54 56 +58 +60 62 64 +66 68 70 +72 74 76 +78 480 182 >+82

Abb. 4.9: Wy aus den Modellen MSS_CNES_CLS11 und DTU10 mit verschiedener Breiteniiberdeckung. Der Wert
62 636 800 m?s® muss addiert werden.(GGM: EIGEN-6C3stat).

Hier sollte man beachten, dass beide Modelle als Referenzmission Topex/Poseidon verwenden,
dessen Uberdeckung bis ¢ = 67°N/S reicht. AuBerdem reduziert der Eisgehalt des Meerwassers
in den Winterperioden an beiden Polen die Zuverléssigkeit der Altimetermessungen. Dadurch
sind die Abschétzungen der Prazision (Streuung und mittlerer Fehler von Wy) im Model DTU10
sehr viel pessimistischer, wenn sie die Gebiete aullerhalb von ¢ = 80°N/S (Abb. 4.11)
einschlieRen. Deshalb wird in Sanchez (2007) der Ausschluss der Gebiete auflerhalb von ¢ =
60°N/S bei der Berechnung von W, empfohlen. Aber durch die Mallinahme der Reduzierung der
Breitenausdehnung verringert sich der geschétzte Wert Wy (Abb. 4.9), d.h. das Referenzniveau
entfernt sich vom Geozentrum (steigt an). Der Grund fur dieses Verhalten ist, dass die
Meeresflachentopographie (Abb. 1.2) in hohen Breiten extrem negative Werte annimmt (~ -2 m
im Einflussgebiet des antarktischen Zirkumpolarstroms und ~ -1 m um Groénland) und extrem
positive Werte in tropischen Zonen (z.B. ~ +1,5 m in der Einflusszone der Kuroshima- und
Aguhlas-Strdmungen). Wenn man also die hohen Breiten ausschliet, wird die Bedingung [4.27]
nicht Ober die globalen Meeresgebiete erflllt, und der erhaltene Wy-Wert passt sich nur dem
Meeresspiegel der ausgewéhlten Flache an, d.h. der Effekt der Meeresflachentopographie fiihrt
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dazu, dass das geschatzte W, lokalen und nicht globalen Charakter hat. Die unmittelbare
Schlussfolgerung dieses Ergebnisses ist, dass die empirische Schatzung von Wy sich ber die
gesamte Breitenausdehnung der MSS erstrecken muss.

Abb. 4.10: Differenz des Niveaus der Potentialwerte berechnet aus den Modellen MSS_CNES_CLS11 und DTU10 in
Kombination mit dem GGM: EIGEN-6C3stat. Die Potentialdifferenzen sind durch den Wert der Normalschwere

dividiert, um sie in Langenmaf ausdriicken zu kénnen. BNCkLSII —ngw]/yk .

o [m?s?] mDTUI0  CLS11
10

8 L

6 |

4
+50 #52 #5354 56 58 60 262 164 266 68 +/0 %72 +74 76 +78 +80 82 >182

Breite [°]
GWO [m3s3] mDTUI0  CLS11
0,025
0,020 -
0,015 - =
0,010 -
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Abb. 4.11: Streuung (oben) und Standardabweichung (unten) des Wertes W, geschatzt aus den Modellen
MSS_CNES_CLS11 und DTU10 mit unterschiedlicher Breiteniiberdeckung. (GGM: EIGEN-6C3stat).

In Ubereinstimmung mit den fir die Berechnung der Modelle MSS_CNES_CLS11 und DTU10
verwendeten Referenzperioden (Tab. 4.4) kdnnte man sagen, dass das erstgenannte sich auf eine



98 4. Realisierung eines konventionellen globalen vertikalen Referenzsystems

mittlere Epoche 1996 und das zweite auf 2001 bezieht, was ihren direkten Vergleich erschwert
(Abb. 4.10). Da der mittlere Meeresspiegel vom berucksichtigten Zeitraum bei der Berechnung des
entsprechenden Mittels abhangt, konzentriert sich die folgende Untersuchung auf die Schétzung
von W, unter Verwendung jahrlicher Modelle der mittleren Meeresoberflache. Sie basiert auf
Daten, die in OpenADB® (Schwatke et al. 2010) verfiigbar sind und eine Reihe von Produkten der
Satellitenaltimetrie (z.B. Hohen der Meeresoberflache, Anomalien des Meeresspiegels, DOT-
Profile usw.) nach durchgeflihrten Kreuzkalibrationen, Eliminieren grober Fehler und Schatzung
relativer Varianzen der verschiedenen Missionen, bereitstellt. Der in der vorliegenden Arbeit
verwendete Datensatz bezieht sich auf den aktuellen release of OpenADB (Version 4 fiir die Hohen
der Meeresoberflache), der die Kreuzkalibration samtlicher Altimetermissionen seit 1992 (Abb.
4.12) basierend auf einer Standardisierung der Reduktionsmodelle und der Ausgleichung der
radialen Kreuzungspunktfehler (siehe Abschnitt 3.1.2), enthdlt. Zum Beispiel beziehen sich alle
Messungen auf den ITRF2008 (Altamimi et al. 2011), in der Bahnanalyse wird dasselbe GGM
(EIGEN-6S2, Forste el al. 2012) benutzt, die ozeanischen Gezeitenreduktionen werden aus dem
Modell EOT11a (Savcenko and Bosch 2012) abgeleitet, die Effekte des Atmosphérendrucks
werden aus der dynamic atmospheric correction der CLS Space Oceanography Division mit dem
Modell Mog2D?® (siehe Abschnitt 3.3) erzeugt. Die Details des Prozessierens der in OpenADB
enthaltenen Daten der Satellitenaltimetrie finden sich in Bosch et al. (2014). Wenn auch OpenADB
die Hohen der Meeresoberflache tiber den Spuren samtlicher verfugbarer Satelliten seit 1992 (Ab.
4.12) bereitstellt, schlielt die vorliegende Arbeit nur Topex/Poseidon, Topex-EM, ERS-1
ERM+GM, ESR-2 ERM, Jason-1, Jason-1 EM, Jason-2 und GFO ein.
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Abb. 4.12: Missionen der Satellitenaltimetrie in OpenADB (aus Bosch et al. 2014)
Die jéhrlichen mittleren Hohen werden (ber ein Gitternetz von 0,5°x0,5° nach der Strategie
Remove-Estimate-Restore berechnet, die auf folgenden Prinzipien basiert:

a) Bestimmung der Anomalien des Meeresspiegels (siehe Abschnitt 3.1.2) durch Subtraktion
eines Referenzmodells (in diesem Fall MSS_CNES_CLS11);

2> Open Altimeter Database, Deutsches Geodétisches Forschungsinstitut, Miinchen, http://openadb.dgfi.badw.de

?® Dieses Modell wird heute mit dem Namen T-UGOm 2D (Toulouse Unstructured Grid Ocean model 2D)
identifiziert, http://sirocco.omp.obs-mip.fr/eng/tools/Tugo/Home/TugoHome.htm
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b) Berechnung/Interpolation der mittleren Anomalien in den Knotenpunkten des 0,5°%0,5°-
Gitters;

c) Wiedereinfihren des Referenzmodells, um die mittleren Meeresoberflachenhéhen zu
erhalten.

Um Fehler durch die Kustengebiete zu vermeiden, wird ein Streifen von 1000 km um die
Kontinente und Inselzonen ausgeschlossen, wofiir die Kontinentschablone des GMT?" (Wessel et
al. 2013) verwendet wird. Um die Unsicherheiten, die durch den Eisgehalt des Meereswassers in
den Polargebieten verursacht werden, zu reduzieren, werden die Zonen innerhalb der vom
NSIDC? verdffentlichten Grenzen der mittleren jahrlichen Eisbedeckung (Fetterer et al. 2002)
ebenso ausgeschlossen.

Die mittlere Anomalie des Meeresspiegels § in jedem Knoten i des Gitters ist gegeben durch

§=5,+0, [4.32]
worin s; die Anomalien des Meeresspiegels aus den Daten der OpenADB darstellt. Um § in
jedem Knotenpunkt zu berechnen, werden alle verfligbaren Werte s; innerhalb einer Kugelkappe

mit dem Radius y eingeschlossen mit der Gewichtsfunktion
—oy? . -2
P,=e" ; o=In(2)r [4.33]

rist ein empirischer Faktor, der es erlaubt, die Steilheit der Exponentialfunktion P, zu regeln. In
diesem Fall werden Parameter verwendet, die fir das Modell EOT11a definiert wurden
(Savcenko and Bosch 2012), d.h. = 1,5° und 7 = 0,3y. Zusétzlich werden bei der Losung der
Normalgleichungen (vgl. [4.14]) die Inversen der von Bosch et al. (2014) gewonnenen
Kovarianzmatrizen als Gewicht der Eingangshohen in die Ausgleichung der Kreuzkalibration
eingefuhrt (vgl. Bosch et al. 2014, Gl. [19], [20], [21]). Als Ergebnis fiihren auch die im Modell
MSS_CNES_CLS11 enthaltenen Hohen zu einer Aufldsung von 0,5°%0,5°. Bei diesem VVorgehen
wird die Korrelation zwischen benachbarten Knotenpunkten vernachldssigt, so dass die Prézision
der endgultigen mittleren Hohen gegeben ist durch

O z\laéz "'G(Z:Lsu [4.34]

In den Knotenpunkten, in denen o, >10cm ist, wird eine zweite Interpolation mit den Werten §

durchgefiihrt. Mit diesem Vorgehen erhélt man jahrliche Modelle der mittleren Meeresoberflache
von 1992 bis 2013. Diese Modelle werden als Referenzflache in die Losung des Storpotentials
[4.24] und in das Mittel zur Schatzung von Wy [4.31] eingefuhrt. Abb. 4.13 zeigt den flr jedes
Jahr erhaltenen Wert W,. Wie zu erwarten spiegeln die Anderungen des Wertes mit umgekehrtem
Vorzeichen den mit der Satellitenaltimetrie beobachteten mittleren Meeresspiegelanstieg dar: die
Aquipotentialflache, die mit dem mittleren Meeresspiegel 1993 (ibereinstimmt, hat einen Wert

% Generic Mapping Tools, http://gmt.soest.hawaii.edu/
%8 National Snow & Ice Data Center, http:/nsidc.org/
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von 0,4117 m’s? gréRer als die im Jahre 2010. Dies entspricht einer durchschnittlichen
Verénderung der mittleren Meeresoberfliache von +2,4 mm a™ (vgl. z.B. +2,4 + 1,1 mm a™ mit
Jason-1, +2,7 + 1,5 mm a™ mit Envisat, siehe Leuliette and Miller 2009). Diese Ergebnisse sind
ahnlich wie die von friheren, auf den Missionen Topex/Poseidon und Jason-1 beruhenden
Experimenten, genau -0,022 m%2a™ fir den Zeitraum 1993-2001 (Sanchez 2007) und -0,027
m?s2a™ fur den Zeitraum 1992.9-2009 (Dayoub et al. 2012).

Die in Abb. 4.13 gezeigten Potentialwerte zeigen an, dass der fir jedes Jahr berechnete mittlere
Meeresspiegel jeweils mit einer anderen Aquipotentialfliche zusammenfallt. Dies darf nicht als
eine Variation des Wertes W, mit der Zeit interpretiert werden, denn dieses wirde bedeuten, dass
das Geoid (d.h. die Hohenreferenzflache mit der Hohe null) sich mit der gleichen
Geschwindigkeit wie der Meeresspiegel dndert. Wenn man die Verénderung des Meeresspiegels
beziglich einer Referenzfliche erkennen will, und diese Referenzflache &ndert sich
gleichermalien mit dem zu bestimmenden Phanomen, ist es unmdglich etwas festzustellen, d.h. es
gabe keinen Meeresspiegelanstieg (vgl. Punkt (g) in 3.5). Ebenso bedeutet die Akzeptanz einer
Geschwindigkeit (oder Anderung) des Wertes W, dass die vertikale Referenzflache sich mit der
Zeit andert, und die Gebrauchshthen wirden nicht nur die Variationen des Referenzrahmens
enthalten sondern auch die des Nullniveaus, d.h. die amtlichen Hohen in jedem Land miissen sich
gleichermal’en wie das Wy &ndern (vgl. Abb. 3.6). Die Schlussfolgerung dieser Diskussion ist,
dass mit Wy genauso verfahren werden muss wie z.B. mit dem Conventional International Origin
(C10), bzw. Conventional Terrestrial Pole (CTP): der CIO definiert per Konvention die mittlere
Lage des Nordpols der Erdrotationsachse, die durch Messungen in den Jahren 1900 und 1905
bestimmt wurde, und bezlglich des CIO werden die Bewegungen des Pols gemessen. Wenn der
CIO identisch mit der momentanen Pollage definiert wiirde, gébe es keine Polbewegung, aber
alle geographischen Koordinaten der Erde wiirden sich stdndig d&ndern. Dementsprechend muss
zur Definition des konventionellen W, eine Epoche angegeben werden, zu der die Bedingung
[4.27] erflllt ist, und W muss konstant sein in Raum und Zeit. In Zukunft, wenn man uber mehr
und genauere Messungen des Erdschwerefeldes und der Meeresoberflache verfiigt, mag man eine
Aktualisierung des konventionellen Wy-Wertes vornehmen.

ﬁ? [mzs-E]
54,2
54,1

54,0 ’(/—'\'\

53,9 ‘R\“__\

53,8 \.\-:x-=u
53,7 W

53}6 T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T 1
1992 1994 1996 1998 2000 2002 2004 2006 2008 2010 2012

Abb. 4.13: Wert von W, geschatzt aus den jahrlichen Modellen der mittleren Meeresoberflache. Der Wert 62 636 800
m?s2 muss addiert werden. (GGM: EIGEN-6C3stat). 1992 sind nur wenige Daten der Satellitenaltimetrie verfiighar
(siehe Abb. 4.12).
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4.3.3. Auswirkungen der Vernachlassigung der Meeresflachentopographie bei der
Schéatzung des W,

In den bisher durchgefiihrten Berechnungen wurde die Gleichung [4.31] benutzt, die die
Meeresflachentopographie = unter der Annahme == MO —Wkl/yk minimiert und die es erlaubt,

die im Randwertproblem notwendige Randflache durch ein Meeresoberflachenmodell zu
beschreiben. Eine Mdglichkeit, sich der Randflache besser zu né&hern ist, ein Modell der MDT
vom MSS zu reduzieren. Die MDT-Modelle kdnnen, wie bereits in 3.1.2 und 3.3 erwahnt,
geodatisch oder ozeanographisch bestimmt werden. Im geodatischen Fall ben6tigt man vorher die
Kenntnis des Geoids, um = = h - N mit [3.2] berechnen zu kénnen, was dazu fuhrt, dass der obere
Term in [4.29] sich umwandelt in [T* - N*7*]. Wenn T und N in konsistenter Weise bestimmt

werden (abgeleitet aus denselben geodatischen Messungen und unter Nutzung gemeinsamer
Modelle), ist es evident, dass die Residuen in [4.29] zu null werden und W, =U,. Sind T und N

nicht konsistent, z.B. T aus dem Modell EIGEN62C mit der Randflache MSS_CNES_CLS11 und
N aus dem Modell DTU12MDT (&quivalent mit DTU10 auRer dem aus EIGEN62C abgeleiteten
Geoid), geben die Residuen in [4.29] die Inkonsistenzen zwischen den beiden MSS (d.h.
MSS CNES_CLS11 und DTU10) und die Effekte der Auswertestrategien zur Beriicksichtigung
der ozeanischen Stromungen im MDT (z.B. Knudsen et al. 2011) wieder. Als Konsequenz macht
es keinen Sinn, geodatische MDT bei der Auswertung von [4.29] zu benutzen.

Im ozeanographischen Fall bestimmt man die Hohen der Meeresoberflache unter Annahme
hydrostatischer und geostrophischer Gleichgewichtsbedingungen des Meerwassers beziiglich einer
Isobarenflache ohne Strémung (no motion), von der man annimmt, dass sie mit einer
Aquipotentialflache zusammenfallt. Die Wahl der Referenzflache (mit der Hohe null) hangt ab von
den aus verschiedenen Messungen verfligbaren hydrographischen Daten (z.B. Temperatur,
Salzgehalt, Luftdruck, Geschwindigkeit des Meerwassers in Ozeanstrdmungen), den
angenommenen hydrostatischen und geostrophischen Gleichgewichtsbedingungen und der
Zuverlassigkeit, mit der man die Reibungskréfte, die die ozeanischen Strdmungen regieren, kennt.
Deshalb ist die besagte Flache nicht immer dieselbe und schwerlich fallt sie mit dem Geoid (der
beim geodatische MDT benutzten Aquipotentialflache) zusammen. Tatséchlich werden die durch
ozeanographische Messungen gestutzten Modelle der Meeresflachentopographie durch geodatische
Modelle evaluiert und verbessert (z.B. Le Traon und Morrow 2001). Derzeit ist das meist
akzeptierte barokline Modell das ECCO-2 (Menemenlis et al. 2008), obwohl es nicht ausschliel3lich
hydrodynamisch ist, da die Hohen der Meeresoberflache unter Einschluss von MDT-Werten aus
der Satellitenaltimetrie und einem GRACE-Geoid als Bedingungen (constraints) modelliert
wurden. Dennoch werden versuchsweise jetzt Wo-Werte mit [4.29] (anstelle von [4.31]) geschatzt,
wobei =X die MDT- Werte des Modells ECCO-22° annimmt. Diese Werte entsprechen dem Mittel
von 1992 bis 2010 und haben eine Uberdeckung von ¢ = 70°N/S mit einer Auflosung von 1°x1°.
Die Hohen h* der Meeresoberflache werden aus dem Mittel der mittleren Jahresmodelle fiir
denselben Zeitraum, d.h. 1992-2010, ebenfalls mit einer Auflésung von 1°x1° abgeleitet. Abb. 4.14

%° Das Modell ist auf dem OPeNDAP verfiigbar,
http://ecco2.jpl.nasa.gov/opendap/datal/cube/cube92/lat_lon/quart_90S_90N/SSH.nc/contents.html
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vergleicht den aus [4.29] mit (h - MDT) erhaltenen Wert und den aus [4.31] mit ausschliel3lich h.
Wird die gesamte Breite tberdeckt (¢ = 70°), ist w"-MPT praktisch identisch mit W_'. Wenn die
Breitentiberdeckung sich verringert, nimmt w,""™°" kaum ab, wie es bei W, der Fall ist, was
bestatigt, dass der in Abb. 4.9 beobachtete Effekt eine Folge des Ausschliel3ens der geographischen
Zonen mit negativen Extremen der Meeresflachentopographie ist. Die Residuen w* —w," T (Abb.

4.15) verringern sich wie erwartet (vgl. Abb. 4.5), da die Punkte k sich ndher an der Flache
W (x,y,z)=W, befinden.

W [m*s?] —x%—Woaus (h- MDT) —«Woaush
i M
) /

52

%’//V
Breite [°]

5 1 T T T T T T T T T 1
+50 +52 +54 +56 +58 +60 +62 +64 +66 +68 +70

Abb. 4.14: Vergleich des Wertes W, geschéatzt mit (h) und (h-MDT) als Randfléache. Es muss der Wert 62 636 800
m?s addiert werden. (GGM: EIGEN-6C3stat).

Abb. 4.15: Residuen W, —W,"°"
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Die wichtigste Schlussfolgerung dieser Untersuchungen ist, dass die Gleichungen [4.29] und [4.31]
dieselben Ergebnisse erzeugen, wenn die maximale geographische Ausdehnung des
Meeresoberflachenmodells eingeschlossen wird, d.h. Wy kann ohne Benutzung eines Modells der
MDT geschétzt werden.

4.3.4. Zuverlassigkeit der Schatzung von W,

Bisher wurden alle Gleichungen unter der Annahme ausgewertet, dass die Eingangsdaten fehlerfrei
sind und die Préazisionsangaben (vgl. Tab. 4.3) nur die Standardabweichung der Potentialwerte w;

in den Knotenpunkten k bezlglich des einfachen Mittelwerts WO angeben. Jetzt soll die Varianz
der w, -Werte [4.26] geschatzt und ihre Inverse als Gewicht in die Berechnung von Wy [4.31]

eingeflhrt werden. Die Standardabweichung o, der jahrlichen mittleren HGhen der
Meeresoberflache h, wird identisch mit [4.34] angenommen, wahrend die Standardabweichung o,

des Storpotentials aus der Varianz-Kovarianz-Matrix des gewahlten Modells (d.h. EIGEN-6C3stat)
abgeleitet wird. In diesem Fall benutzt man nur die Hauptdiagonale dieser Matrix, d.h. man
vernachléssigt die Korrelation der Koeffizienten unterschiedlichen Grades und Ordnung (die bei
den Orthogonalfunktionen null sein sollte, wegen der Ausgleichung aber ungleich null ist). o

variiert damit zwischen +0,1055 m’s und +0,1535 m’s™ (Abb. 4.16), wahrend o, (Abb. 4.17) in

der fiir die Interpolation der jahrlichen mittleren Hohen betrachteten Flache (64,5° S < ¢ <78,5° N)
von +0,002 m bis +0,010 m variiert und 0,014 m in grof3en geographischen Breiten (79,5° S < ¢
< 64,5° S und 78,5° N < ¢ < 83,5° N)* erreicht. Abb. 4.18 zeigt den kombinierten Effekt

o, =40t +y°cp fur die Werte wy im Jahre 2005 als Beispiel.

Als unmittelbarer Effekt der Gewichtung der einzelnen W, -Werte mit der Inversen von
o2, =(0? +y%0% ) verringert sich Wo um 0,34 m’s® (Abb. 4.19), d.h. die entsprechende

W

Aquipotentialflache hebt sich um ~3,4 cm. Dies liegt daran, dass die geodatischen Modelle (der
Schwere und Meeresoberflache) groRere Unsicherheiten genau in den geographischen Zonen
aufweisen, wo die Meeresflachentopgraphie negativ ist. Gewichtet man diese Werte mit der
Inversen der Unsicherheit, verringert sich ihr Einfluss auf das globale W, so dass dieses
zunimmt. Die Standardabweichung der Einzelwerte (o= 8,517 m%™) und des Mittels (owo =
+0,022 m?s™®) verbessern sich ein wenig im Vergleich zu der Berechnung mit Einheitsgewichten
(vgl. Tab. 4.3). Nach Durchsicht der vorhandenen Literatur Uber die Bestimmung eines
Referenzwertes Wy (vgl. Tab. 2.2) war es nicht méglich, Informationen tber die Schétzung der
Fehlerfortpflanzung der Eingangsdaten in den Ergebnissen zu finden. Dies ist die erste rigorose
Berechnung dieses Typs.

% In den Zonen 795° S < ¢ < 64,5° S und 785° N < ¢ < 835° N werden die Héhen des Modells
MSS CNES_CLS11 benutzt und die Genauigkeitsangabe entspricht der Standardabweichung des Mittelwertes
beim Interpolieren des Gitternetzes von 0,5° x 0,5° aus den originalen 2' x 2'-Werten.
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Abb. 4.16: Standardabweichung des Stérpotentials aus dem Modell EIGEN-6C3stat, n=200.

Abb. 4.17: Standardabweichung der Werte hy fiir das Jahr 2005.
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Abb. 4.18: Standardabweichung der Werte WOk (d.h.. O = /UTZk +y%o ) fir das Jahr 2005.
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Abb. 4.19: Vergleich des berechneten Wertes W, mit den Gewichten p =1 und p = 1/(<7T2k +y°op )

4.4, Annahme eines Referenzwertes W,

Wie schon wiederholt erwéhnt, kann man zur Bestimmung physikalischer Hohen jeden
beliebigen Wert W, fir die Festlegung der Referenzflache (Hohe null) einfiihren, da die
Hauptobservablen Niveauunterschiede sind. Es ist allerdings wichtig, dass dieser Referenzwert
uberall auf der Erde realisiert werden kann und fiir den Gebrauch direkt zugénglich ist. Wenn
man also z.B. (vgl. Abschnitt 2.4) den in Europa allgemein akzeptieren Wert Wy, am
Amsterdamer Pegel (der zu keinem der hier genannten Schwerefeld- und Meeresoberflachen-
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Modelle passt) als globale Referenz einfiihren wirde, gabe es in den anderen Kontinenten
Probleme mit der Realisierung und Zugénglichkeit.

Nach allgemeinem Verstandnis soll der genannte Wert W, mit der Aquipotentialflache der Hohe
null (d.h. dem Geoid) Ubereinstimmen, und deshalb wird vorgeschlagen, diesen aus denselben
Messungen abzuleiten, die bei der Modellierung des Geoids verwendet wurden. Derzeit ist das
meist akzeptierte W, das in den IERS Conventions (Petit and Luzum 2010, Tab. 1.1) aufgefihrte
(62 636 856,0 m?s?), das Groten (2004) als besten im Jahre 2004 verfiigbaren Wert (best
estimate) empfohlen hat. Dieser Wert wurde von BurSa et al. (1998b) aus dem Modell EGM96
(Lemoine et al. 1998) und einem aus Topex/Poseidon-Messungen der Jahre 1993 bis 1998
abgeleiteten Meeresoberflachenmodell berechnet. Bei dem Versuch, diesen Wert als Referenz bei
der Vereinheitlichung der Hohensysteme in Stidamerika einzufiihren, wurde eine Diskrepanz von
ca. 20 cm offensichtlich, d.h. bei der Absicht, die zum W, von Bursa et al. (1998b) gehdrende
Aquipotentialflache mit aktuellen Schwerefeld- und Meeresoberflachen-Modellen zu realisieren,
war es nicht moglich diesen Wert zu reproduzieren. Die erhaltenen Ergebnisse zeigten eine
Differenz von etwa -2,0 m%s™. Diese Diskrepanz wurde erstmals von Sanchez (2007) erwahnt
und durch eine Reihe von spateren Publikationen bestatigt, z.B. Sanchez (2008, 2009), Cunderlik
and Mikula (2009), Dayoub et al. (2012) (vgl. Tab. 2.2). Tats&chlich ist die Vielfalt der in der
vorliegenden Arbeit durchgefiihrten Approximationen und Kombinationen von GGM mit MSS
auf die Notwendigkeit der Reproduktion (und des Verstandnisses) des in den IERS Conventions
enthaltenen Wy-Wertes (von Bursa et al. 1998b) zurtickzufiihren. Dies war letztendlich nicht
mdoglich, und deshalb wird vorgeschlagen, einen neuen Referenzwert Wy anzunehmen, der auf
den folgenden Charakteristiken basiert:

a) Definition des Geoids nach GauB-Listing (siehe Seite 21): Wy stellt den Potentialwert
derjenigen Niveauflache dar, die sich bestmdglich (im Sinne der kleinsten Quadrate) der
globalen Meeresoberflache in vélligem Ruhezustand anpasst.

b) Wenn die Meeresoberflache bekannt ist (aus Messungen der Satellitenaltimetrie), stellt
die Bestimmung ihres Potentials ein fixes Randwertproblem dar, d.h. die Berechnung des
Potentials einer Randflache mit bekannter Geometrie.

c) Bei der Losung des fixen Randwertproblems muss ein globales Schwerefeldmodell
basierend auf der Kombination von dynamischen Satellitenbahnanalysen (SLR), mit
Satellitenschweremessungen (GRACE und COCE) bertcksichtigt werden. Empirisch
wurde nachgewiesen, dass die Kugelfunktionsentwicklung bis n = 200 hinreichend ist.

d) Da der vollige Ruhezustand der Meeresoberflache nicht besteht, empfiehlt es sich, eine
quasistationare Flache aus Messungen der Satellitenaltimetrie zu modellieren, die die
hdchste Genauigkeit beim Abtasten der Meeresoberflache bietet.

e) Die GauR-Listing-Definition muss global erfillt werden. Deshalb sind alle von der
Satellitenaltimetrie liberdeckten Gebiete einzuschliefen. Um den Vernachléssigungsfehler
zu reduzieren, durfen Kustenzonen nicht berucksichtigt werden, und die Unsicherheiten in
hohen Breiten missen sich in der Gewichtung in der Ausgleichung widerspiegeln.



4.4. Annahme eines Referenzwertes W, 107

f)

9)

h)

Wy muss als Referenzwert stationar sein. Wirde er zeitlich variieren, anderten sich die auf
ihn bezogenen Hohen mit der gleichen Frequenz, was vollig unpraktisch ware.

Wegen der zeitlichen Verdnderung des Meeresspiegels muss eine Epoche angegeben
werden, auf die sich die GauR-Listing-Definition bezieht. Es wird vorgeschlagen, die
jahrlichen Wo-Werte durch eine lineare Tendenz Uber die Jahre 1993-2013 anzupassen
und den erhaltenen Wert fiir 2010.0 mit einer Nachkommastelle (= 1 c¢cm) als Konvention
einzufihren:

W, = 62 636 853,4 m?s™ [4.35]

Da der Wert eine Konvention ist, hat er keine Fehlerangabe. Es kann jedoch die
Standardabweichung seiner Bestimmung mit +0,02 m®s™ angegeben werden.
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5. Vereinheitlichung lokaler Héhensysteme im Rahmen eines
globalen vertikalen Referenzsystems

Das Ziel der Vereinheitlichung der Hohensysteme ist es, die zahlreichen bestehenden
geopotentiellen Koten (bzw. physikalischen Hohen) mit einer und derselben, in einem globalen
Rahmen definierten und realisierten Aquipotentialflache zu verbinden. Deren Definition ist durch
einen Referenzwert W, gegeben, und die Realisierung geschieht mittels dessen geometrischer
Darstellung bezuglich eines Referenzellipsoids (d.h. durch eine Geoidbestimmung). Die
Festlegung der Niveaudifferenzen zwischen einem gemeinsamen (globalen) Wy und den lokalen

Datums W, (vgl. [2.26]), allgemein bekannt als Losung des Vertikalproblems, wird mit dem

skalar freien Randwertproblem angegangen, wobei der urspriinglich von Rummel and Teunissen
(1988) entworfenen und spéter z.B. von Heck and Rummel (1990), Xu and Rummel (1991), van
Onselen (1991), Balasubramia (1994), Khafid (1998) erweiterten Formulierung gefolgt wird. Um
die Beobachtungsgleichungen zur Lésung des Vertikalproblems aufzustellen, wird in diesem
Abschnitt eine kurze Beschreibung des skalar freien Randwertproblems gegeben, und dessen
Losung wird den in Stdamerika verfugbaren geodatischen Observablen angepasst. Die
Eingangsdaten werden evaluiert und standardisiert, um maogliche systematische Fehler, die die
Zuverlassigkeit der Ergebnisse beeintrachtigen, zu minimieren. Aus diesem Grund wird z.B. mit
der Theorie von Molodenskii gearbeitet, um erforderliche orthometrische Hypothesen zu
vermeiden (vgl. 2.3.2), und es wird die Kombination der verschiedenen Observablen nur in
denjenigen Punkten durchgefiihrt, die die geodatischen Fundamentalnetze der siidamerikanischen
Lander bilden, so dass nur die in der Region verfligharen Daten hdchster Prazision verwendet
werden. Da diese Eingangsdaten nicht tber alle Lander homogen verteilt sind, ist die Einflihrung
einiger Simulationen notwendig, die in Zukunft leicht durch reale Werte zu ersetzen sind.

5.1. Formulierung des skalar freien Randwertproblems

Wie bereits im Abschnitt 2.4.1 erwahnt, muss im skalar freien Randwertproblem die Geometrie
der Randflache S und das Schwerepotential W im AuBenraum von S bestimmt werden. Da die
Horizontalkomponente des Ortsvektors als bekannt angenommen wird, reduziert sich das
Problem auf die Bestimmung der Vertikalkomponente (skalares Problem). Allgemein kennt man
die vertikalen Positionen der Observablen (d.h. Schwereanomalien, geopotentielle Koten usw.)
relativ. zu einem unbekannten Referenzniveau W,, was bei der Formulierung der
Randbedingungen berucksichtigt werden muss. Ebenso wie beim festen Randwertproblem (vgl.
4.2.1) ist es notwendig, eine Reihe von Approximationen einzufiihren, um die analytische Losung
des Problems zu ermdglichen. Dies ist als erstes die Linearisierung der Beobachtungs-
gleichungen, wofiir die Oberflache S (in diesem Fall die Erdoberflache) durch das Telluroid Z,
das Erdschwerepotential W = (V + Z) durch das Normalpotential U = (Vo + Z) und der
Referenzwert W, durch U, (vgl. [2.13]) approximiert werden. Auf diese Weise koénnen die
normalen geopotentiellen Koten definiert werden als

C(Q)=U,-uU(@Q), [5.1]



110 5. Vereinheitlichung lokaler Hohensysteme im Rahmen eines globalen vertikalen Referenzsystems

deren Differenz zu den tatsachlichen geopotentiellen Koten C(P)=W,-W(P) die sogenannte
Potentialanomalie darstellt:

AC ZC(P)_C(Q)z [Wo _Uo]_ [W(P)_U(Q)]

~ AW, ~ W (P)-U(Q)] 2]

Nach der Definition von Molodenskii ist der Punkt Q auf dem Telluroid die Projektion des
Punktes P (auf S) entlang der Ellipsoidnormalen, Uy - U(Q) = W, - W(P), und der vertikale
Abstand (Ho6he) zwischen P und Q ist die sogenannte Hohenanomalie ¢ (vgl. Abb. 2.1). Da
W, = const. angenommen wird, formt sich diese Bedingung um in

W (P)-U(Q)]= AW, = const [5.3]

Die Lésung des Problems erfordert eine dichte Verteilung von Schwerefeldbeobachtungen auf S,
so dass diese durch eine kontinuierliche Funktion dargestellt oder ohne grolie
Genauigkeitsverluste interpoliert werden koénnen. Unter den verschiedenen Observablen wird
tblicherweise die Norm des Schwerevektors g(P)=|VW(P)| benutzt, da diese die haufigsten

Messungen und beste geographische Verteilung bietet. Mit Einfuhrung des Normalschwerefeldes
in der Linearisierung formen sich die Originalbeobachtungen in die Schwereanomalien um:

Ag(¢.4)=9(P)-7(Q) [5.4]

Da sich die in [5.2] enthaltenen tatsachlichen geopotentiellen Koten und in [5.4] dargestellten
Schwereanomalien auf verschiedene lokale vertikale Datums (d.h. W,) beziehen, ist es
angebracht, AW, in einen konstanten, fiir alle bestehenden vertikalen Datums gemeinsamen, und
einen komplementaren, die Verbindung zwischen den einzelnen W, und dem gemeinsamen W,
(das [5.3] global erftllt) darstellenden Teil zu zerlegen. Mit [2.25] und [2.26] erhélt man dann

AW, = AW, - oW, [5.5]

wobei AW, und &W, zunichst unbekannt sind. Auf diese Weise hat das skalar freie
Randwertproblem, linearisiert und mit dem sphérischen Radius r = R approximiert, die Form
(vgl. z.B. Rummel and Teunissen 1988, Gl. 28, Heck and Rummel 1990, GlIn. 10 und 11, Xu and
Rummel 1991, Gl. 4, Lehmann 2000, GI. 3):

v?T(r)=0, reext(s)
or 2 i 2 i 2
_E_ET = Ag +§5Wo _EAWO’ auf S [5.6]
T(r)=0, r— oo

Die Kombination Ag' +%5W0‘ erlaubt die Transformation der Schwereanomalien Ag' (bezogen

auf das lokale vertikale Datum i) in das durch W, gegebene globale vertikale Datum. Die Losung
von [5.6] auf der Randflache selbst ist gegeben durch (vgl. [4.23]):
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T(¢,/1)=Z::Tk =T, +%J;|'(go +0,+0,+...40,)S(v)do mit o

—63in%+ l—5COSl//—3COSl//|n(Sin V; +sin? Vzlj

“sin(y/2)
Die Terme g¢ der Molodenskii-Reihe werden ebenso wie in [4.23] bestimmt mit dem
Unterschied, dass g, = Ag' +%éwoi und die Werte h, h; (in g1) durch die Normalhéhen H", H"

der betrachteten Punkte substituiert werden. Konventionell wird Ty(r) = 0 gesetzt, da es aus den
Randwerten nicht bestimmbar ist. T, enthalt die Massendifferenz &M zwischen dem
Referenzellipsoid und der Erde:
GoM
T, =R [5.8]
G ist die Gravitationskonstante und R der mittlere Erdradius. Beschréankt man sich auf die
Molodenskii-Terme bis g; und stellt die Summanden in [5.7] um, erh&lt man das Storpotential

GoM

T(p.2)= +awsin<Agi(¢k,zk>+g;m,zk))s(ww,a,@,zk»da
[5.9]

+2—avv jjs (8,4, ¢, 4 ))do

P(¢,2) stellt den Berechnungspunkt und Py(¢,A«) den Integrationspunkt dar. Bis hierher wurden die
Schwereanomalien Ag'(¢, ) bezogen auf das Datum i betrachtet. SchlieBt man jedoch in [5.9] auf
andere vertikale Datums bezogene Anomalien ein, d.h. 1 =1, 2 ... J, formt sich [5.9] um in

SO+ o +- 3. 11(00" (8 A+ 016 2)) S (6. 2.1 2 o

|1I

+—Zéw Hs (¢, 4,4, 4 )do

27w ia

T(g2)=
[5.10]

Analog zur Losung des fixen Randwertproblems (vgl. Abschnitt 4.2.1) wird in [5.10] der bei der
sphérischen Formulierung vernachlassigte ellipsoidische Effekt [5.6] wieder eingegliedert. Diese
Korrektion entspricht der Gleichung [59] von Heck and Seitz (2003) und ist vollstandig
konsistent mit der fur das feste Randwertproblem abgeleiteten ellipsoidischen Korrektion [4.25]
(vgl. auch Anhang B):

STe(p,4)= %{TZO JF%T30 sin41754r2—74(T31 cosA+T, ,sin ﬂ)cosd

23 ST

n=2m=-n

RUSIP. }Ynm (¢.4)+0le*)

(n—l) n+2,m " n+2,m
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SchlieBlich ist die Hohenanomalie £'mit dem Theorem von Bruns schétzbar:

gi:T—AWO _GoM —lAw0+léWg
/4 Ry 7 /4
R 1
* 1y 2 00 R+ ai(R))sly (P,Pk))dm;a‘TE(P) [5.12]
J
=N oW, [|s(w
+ W; oI

GoM 1

Der Term nullter Ordnung ¢, =AW, stellt eine Mafistabsanderung im Quasigeoid bzw. im
vy

Geoid dar (vgl. Hofmann-Wellenhof and Moritz 2005, S. 113ff). Da dieser Term fir alle vertikalen
Datums als konstant angenommen wird, und da nur Hohendifferenzen gemessen werden, wird er
im Allgemeinen weggelassen (vgl. Rummel and Teunissen 1988, Rummel et al. 2014). Da jedoch
terrestrische Messungen mit satellitengestltzten Messungen kombiniert werden sollen, ist es
angebracht, diesen Term zu berticksichtigen und darauf zu achten, dass er kompatibel mit dem bei
der Realisierung des geometrischen Referenzsystems, d.h. dem im ITRS/ITRF verwendeten
MaRstab ist. Der dritte Term in [5.12] entspricht den Niveaudifferenzen W, —W, , den sogenannten
vertikalen Datumsparametern und ist die als erstes zu bestimmende Unbekannte. Der vierte
Summand in [5.12] ist das Ergebnis, das man Ublicherweise beim Ldsen des skalar freien
Randwertproblems erhalt, wenn die Effekte der Vielfalt des vertikalen Datums in den Observablen
bzw. den Randbedingungen vernachléssigt werden und oM = 0, AW, = 0 angenommen wird. Der
letzte Term in [5.12] stellt den indirekten Effekt des vertikalen Datumsparameters in den
Randbedingungen dar.

5.2. Beobachtungsgleichungen zur Vereinheitlichung lokaler vertikaler Datums

Die Hohenanomalien £ kdnnen entweder ausgehend von der Loésung des Randwertproblems
[5.12] oder durch die Kombination der aus GNSS-Messungen (oder anderen geodétischen
Raumverfahren, wie z.B. SLR) abgeleiteten ellipsoidischen Héhen mit durch Nivellement (und
gravimetrischen Reduktionen) erhaltenen Normalhéhen geschatzt werden. Der Vergleich dieser
beiden Schatzverfahren erlaubt es, die Beobachtungsgleichungen zur Vereinheitlichung der
lokalen vertikalen Datums zu formulieren. Einerseits erhalt man [5.12], andererseits

Canss (P)=h(P)-H"'(P) [5.13]

Setzt man [5.12] und [5.13] gleich und stellt die Summanden um, kann man schreiben

h(P)-H"'(P)=qAW, +¢'(P) W, +Zf’ )W, (P)+ E(¢(P)) [5.14]

j=1
J#

. 1 i i 1
mit  qi=-—, €(P)=-q+{(P), f(P)=—] S(yp.p )do
y 2y o
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E(c(P) = S+ 32 [[(ag' (7)< 1(R) Sl (P.R ) T, P)

O

Zur Formulierung der Beobachtungsgleichungen werden die bekannten Terme auf die linke Seite
und die unbekannten auf die rechte Seite gestellt:

h(P)- H"/(P)- gAW, ~ E(Z(P))=€'(P)oW; + ¥ tJ(PYW/(P)  [5.15]

j=1
J#i

In der vorliegenden Arbeit ergibt sich AW, per Definition aus der Differenz zwischen dem im
Abschnitt 4.2 abgeleiteten Wert Wy (Gleichung [4.35]) und dem Wert U, des GRS80 und ist
deshalb im Beobachtungsvektor enthalten.

Fur jeden auf ein vertikales Datum i bezogenen Punkt P erhélt man eine Beobachtungsgleichung
der Form [5.15]. In Grenzpunkten, die auf zwei benachbarte vertikale Datums i, i+1 bezogen
sind, formt sich die Beobachtungsgleichung um in

HN,i+1(P)_HN,i(P):q(éWoHl_éWOi) [5.16]

Die Losung der Gleichungssysteme [5.15] und [5.16] erhdlt man mit dem im Abschnitt 4.1.3
beschriebenen GauR-Markov-Modell (Gleichungen [4.10] bis [4.14]). In diesem Fall enthalt der

Beobachtungsvektor b [h(P)— HM'(P)- gAW, - E({(P))] oder [HN"(P)—H"i(P)], die Elemente
der Matrix A sind g, €' oder f, und der Unbekanntenvektor x enthalt oW, miti=1, 2, ..., J. Bei
diesem Vorgehen wird folgendes vorausgesetzt:

a) In jeder zu einem vertikalen Datum (i = 1 ... J) gehtrenden Zone gibt es eine dichte und
homogene Uberdeckung von auf dieses Datum bezogenen Schwereanomalien Ag'.

b) Die physikalischen Hohen (in diesem Fall Normalhohen) sind durch geometrisches
Nivellement mit gravimetrischen Reduktionen in kontinentalen Bereichen und durch
ozeanisches Nivellement in Meeresgebieten verfiigbar.

c) Die geometrischen (bzw. ellipsoidischen) Hohen sind durch GNSS-Positionierung in
kontinentalen und durch Satellitenaltimetrie in ozeanischen Gebieten bekannt.

d) Die Verbindung zwischen benachbarten vertikalen Datums (in kontinentalen und
ozeanischen Gebieten) ist durch gemeinsame Punkte in beiden Datums mdglich.

5.3. In Stidamerika verftigbare physikalische und geometrische
Observable zur Vereinheitlichung der bestehenden Hohensysteme

Die numerische Auswertung von [5.15] und [5.16] héngt von den verfiigharen Eingangsdaten ab.
In hochentwickelten Regionen mit guter geodatischer Infrastruktur und den finanziellen Mitteln
zur standigen Laufendhaltung der Referenzrahmen (z.B. in Europa oder Nordamerika) gibt es mit
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der Losung dieser Gleichungen keine Probleme. Dagegen mussen [5.15] und [5.16] in Regionen
mit begrenzten Kapazitaten zur Bereitstellung der Beobachtungsdaten (wie Lateinamerika, die
Karibik, Afrika, Ozeanien, Antarktis usw.) so den Gegebenheiten angepasst werden, dass mit der
geringen geodétischen Information ein Optimum erreicht wird. Im Folgenden werden deshalb die
Charakteristiken der verfligbaren Observablen in Stidamerika zur praktischen Vereinheitlichung
der Hohensysteme beschrieben.

5.3.1. Geometrische Koordinaten

Wie bereits im Abschnitt 3.4 erwahnt ist die Bestimmung der geometrischen Koordinaten durch
die Konventionen und Produkte (vor allem ITRS und ITRF) des IERS in Sudamerika eine
standardisierte Prozedur. Der verwendete Referenzrahmen ist SIRGAS (Sistema de Referencia
Geocéntrico para las Américas), der die regionale Verdichtung des globalen ITRF in
Lateinamerika und der Karibik bildet. Dieser wird durch nationale Bezugsrahmen verdichtet, um
die Zugéanglichkeit des kontinentalen Referenzrahmens auf lokaler Ebene zu garantieren (Sanchez
and Brunini 2009). SIRGAS ist auf zwei Arten realisiert, zundchst durch zwei zehntégige GPS-
Messkampagnen im Abstand von funf Jahren, anschlielend durch ein Netz kontinuierlich
beobachtender GNSS-Stationen. Die erste Realisierung SIRGAS95 ist ein hochpréazises GPS-Netz
von 58 Punkten in Sitidamerika, deren Positionen auf den ITRF94 zur Referenzepoche 1995,4
bezogen sind und eine mittlere Genauigkeit von +8 mm in der Horizontalkomponente und +15,0
mm in der Vertikalkomponente haben (SIRGAS 1997). Im Jahre 2000 wurde dieses Netz neu
vermessen und auf Mittel- und Nordamerika erweitert (Abb. 5.1). Diese zweite Realisierung
SIRGAS2000 enthédlt 184 GPS-Stationen, deren Positionen im ITRF2000 zur Epoche 2000,4
berechnet wurden (Drewes et al. 2005). Hauptziel von SIRGAS2000 war die Verbindung der
existierenden physikalischen Hohensysteme mit dem ITRF, deswegen wurden alle Referenzpegel
mit GPS beobachtet und alle durch Nivellements zuganglichen SIRGAS2000-Stationen nivelliert
(Luz et al. 2002b). Die mittlere Genauigkeit der SIRGAS2000 Koordinaten ist +3,5 mm fiir die
Horizontalkomponente und +7,5 mm fir die Vertikalkomponente (Drewes et al 2005).

Die dritte Realisierung von SIRGAS liefert das SIRGAS Continuously Operating Network
(SIRGAS-CON-Netz, Abb. 5.2). SIRGAS-CON besteht derzeit aus etwa 350 Referenzpunkten,
die wie folgt aufgeteilt werden:

a) Ein kontinentales Kern-Netz (SIRGAS-C) als primére Verdichtung des ITRF in
Lateinamerika. Es enthélt z.Zt. 135 Stationen, wovon 80 auch gleichzeitig durch die
globalen Prozessierungszentren des IGS prozessiert und in die néchste Lésung des ITRF
einbezogen werden.

b) Nationale Verdichtungsnetze (SIRGAS-N) als Erweiterung des Kern-Netzes, um die
geographische Verteilung von Referenzpunkten zu verbessern.

Das Kern-Netz sorgt fur die langfristige und nachhaltige Stabilitdit des kontinentalen
Bezugsrahmens; die Verdichtungsnetze ermdglichen den Zugang zum Bezugsrahmen auf
nationaler und lokaler Ebene. Obwohl Haupt- und Verdichtungsnetze als zwei verschiedene
Kategorien angesehen werden kénnen, erfullen beide Typen von Stationen gleichermalien die
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Anforderungen an die ITRF-Stationen beziglich Leistung und Qualitdt. SIRGAS-CON wird
wochenweise durch die SIRGAS-Analysezentren (zehn Prozessierungs- und zwei
Kombinationszentren) ausgewertet (Sanchez et al. 2014). Die Verteilung der Stationen zwischen
den Prozessierungszentren stellt sicher, dass jede regionale Station durch drei Zentren berechnet
wird. Die Zentren wenden eine gemeinsame Vorgehensweise an, die von SIRGAS mit den
Vorgaben der Standards von IGS und IERS festgelegt wurde, um Ldsungen fir die einzelnen
Verdichtungsnetze zu berechnen (siehe z. B. Natali et al. 2009, Seemuller 2009, Costa et al.
2012a, Seemiller et al. 2012, Sanchez et al. 2014). Die individuellen Lésungen werden durch die
zwei SIRGAS-Kombinationszentren in eine gemeinsame Ldsung integriert (Costa et al. 2012b,
Sanchez et al. 2012) und es werden wdchentliche Stationspositionen und akkumulierte Lésungen
(mit  Stationspositionen und Geschwindigkeiten) bereitgestellt. Die akkumulierten bzw.
Mehrjahreslosungen werden jahrlich aufaddiert, um alle Stationen, die mehr als zwei Jahre
beobachtet haben, einzubeziehen. Die Koordinaten beziehen sich auf den zur Zeit der
Berechnung aktuellen ITRF. Die Genauigkeit der wdchentlichen Stationspositionen wird auf +1,5
mm fir Nord- und Ostkomponente und +3,8 mm fiur die Hohe geschatzt (Sanchez et al. 2013,
2014) und fur die Mehrjahreslosungen zur Referenzepoche auf +1,0 mm fiir die horizontale
Position und 2,4 mm flr die Hoéhe, sowie auf £0,5 mm/Jahr (horizontal) und 1,1 mm/Jahr
(vertikal) fur die Geschwindigkeiten (Sanchez and Seitz 2011) .
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Nach der ersten Realisierung SIRGAS95 begannen die sudamerikanischen Lé&nder die
Modernisierung ihrer traditionellen (lokalen) Bezugsysteme, um die neuen Satelliten-
positionierungsverfahren, insbesondere das GPS, konsistent anzuwenden. Da die existierenden
geodatischen Daten in den lokalen Bezugsystemen gegeben waren und sie weiter verwendet
werden sollen, war es notwendig, eine Strategie zu entwickeln, die die Integration der alten
Systeme in das neue SIRGAS ermdglicht. Die allgemeine Vorgehensweise umfasst: i) Festlegung
eines nationalen Haupt-GPS-Netzes (durch Pfeiler oder kontinuierlich beobachtende Stationen)
als lokale Verdichtung des kontinentalen SIRGAS-Netzes (Tab. 5.1); ii) Bestimmung der
Transformationsparameter zwischen den alten Bezugssystemen und SIRGAS; iii) Einfiihrung von
SIRGAS als offizielles nationales Referenzsystem; und iv) Bezug aller existierenden und neuen
geodatischen Daten auf SIRGAS (z. B. Drewes et al. 1998, Moirano et al. 1998, Schodlbauer und
Mufioz 1999, Costa and Lima 2005, Martinez and Sanchez 2009, Figueroa et al. 2010).

Tab. 5.1: Nationale Verdichtungen von SIRGAS in Stidamerika.

SIRGAS-Verdichtung Referenzrahmen und
Land Festpunktfeld (passive Stationen) Anzahl der Referenzepoche
Kontinuierliche beobachtenden Stationen Stationen
POSGARO07: Posiciones geodésicas argentinas 2007,

Argentinien www.ign.gob.ar/NuestrasActividades/Geodesia/Posgar07 178 ITRF2005, 2006.632
RAMSAC: Red argentina de monitoreo satelital continuo, 37 ITRE2008. 2005
www.ign.gob.ar/NuestrasActividades/Geodesia/Ramsac T
MARGEN: Marco Geodésico Nacional 125 SIRGAS95, 1995.4

Bolivien (Echalar y Sanchez 2010) 1GS05, 2010.2
Red de estaciones GPS continuas 4 ITRF2008, 200.5
Sistema Geodeésico Brasileiro (SGB): Rede Planimétrica
(Costa und Lima 2005), www.ibge.gov.br/home/geociencias/ 1903 SIRGAS2000, 2000.4

Brasilien geodesia/planimetrica.shtm
RBMC: Rede brasileira de monitoramento continuo,
www.ibge.gov.br/home/geociencias/geodesia/rbmc/rbme.shtm % ITRF2008, 200.5

Chile SIRGAS-CHILE, http://www.igm.cl/vertices/Rgn/RGN.htm 269 SIRGAS2000, 2002.0
Red de estaciones activas fijas 12 ITRF2008, 200.5
MAGNA-SIRGAS: Marco geocéntrico nacional de referencia
(Tremel et al. 2001, Martinez and Sanchez 2009, Martinez and 70 SIRGAS95, 1995.4
Sanchez 2012), http://geoportal.igac.gov.co/ssigl2.0/visor/ 1GS08, 2011.76

Kolumbien galeria.req?mapald=36&title=Puntos%2520Geodesicos
MAGNA-ECO: MAGNA estaciones continuas,
http://geoportal.igac.gov.co/ssigl2.0/visor/ 45 ITRF2008, 200.5
galeria.req?mapald=17&title=RED%20MAGNA-ECO
RENAGE: Red basica GPS (Tremel und Urbina 2000) 135 SIRGAS95, 1995.4

Ecuador REGME: Red _GNSS de monitoreo continuo de Ecuador, 31 ITRF2008, 200.5
www.geoportaligm.gob.ec/wordpress/

. RGFG: Réseau Géodésique Francais de Guyane, 7 ITRF93,1995.0

(F;ranzosmch- http://geodesie.ign.fr/contenu/fichiers/documentation/ 1 ITRF2008. 2005

uayana srtom/systemeDOM .pdf s
PERU96: Sistema Geodésico Nacional

Peru (Schodlbauer und Mufioz 1999). _ _ 47 SIRGASS5, 19954
REPMOC: Red peruana de monitoreo continuo, 3 ITRF2008, 2005
www.ign.gob.pe/rastreo_permanente/

SIRGAS-ROUSS, - 17 SIRGASO5, 1995.4

Uruguay www.ejercno.mlI.uy/cal/sgm{prmupal.html _

REGNA-ROU: Red geodésica nacional activa, 7 ITRF2008. 2005
www.ejercito.mil.uy/cal/sgm/principal.html T
SIRGAS-REGVEN: Red geocéntrica venezolana

Venezuela (Drewes et al. 1998), www.igvsb.gob.ve/regven/ 156 SIRGAS9S, 19954
REMOS: Red de estaciones de monitoreo satelital GPS,

- . 3 ITRF2008, 200.5
www.igvsh.gob.ve/vistas/remos.php
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Die ersten SIRGAS-Verdichtungen wurden nur durch Monumente (Pfeiler) vermarkt. Zurzeit
betreiben die meisten Lander kontinuierlich beobachtende GNSS-Stationen (Tab. 5.1), die in den
SIRGAS-CON-Referenzrahmen einbezogen sind (Abb. 5.2). In der Praxis benutzen die SIRGAS-
Lander die wdochentlichen SIRGAS-CON-Stationspositionen als Referenzwerte flr die
Prozessierung ihrer Vermessungsprojekte. Um die Positionen neuer geodatischer Punkte von der
Beobachtungsepoche auf die Referenzepoche des nationalen Bezugsrahmens zu extrapolieren,
verwenden sie die linearen Geschwindigkeiten der neuesten Mehrjahreslésung des SIRGAS-
CON-Netzes. Wenn die Geschwindigkeiten der Referenzstationen nicht bekannt sind, wird das
Geschwindigkeitsmodell VEMOS (Velocity Model for SIRGAS, Abb. 5.3) verwendet (Drewes
and Heidbach 2012). Daneben werden die Positionen der neuen Stationen vom aktuellen ITRF
(bzw. 1GS Referenzrahmen, siehe unten), in dem die 1GS-Satellitenbahnen gegeben sind, auf den
fir den offiziellen nationalen Bezugsrahmen ausgewahlten ITRF transformiert. Auf diese Weise
sind die Positionen der neuen Punkte mit denen der existierenden Geodatenbanken konsistent.

-50°

-90° -80°
Abb. 5.3: VEMOS: Velocity Model for SIRGAS (Drewes and Heidbach 2012).
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Streng genommen beziehen sich die Losungen des SIRGAS-Referenzrahmens auf den des IGS,
da dieser Grundlage fur die in der SIRGAS-Prozessierung verwendeten 1GS-Produkte ist. Ein
IGS-Referenzrahmen ist eine Untermenge der Positionen und Geschwindigkeiten des ITRF flr
einen spezifizierten Satz von langfristig stabilen und global gut verteilten Stationen, z.B.
entspricht der Rahmen IGS08 (Rebischung et al. 2012) dem ITRF2008 (Altamimi et al. 2011).
Wenn ein IGS-Referenzrahmen verfeinert wird (z.B. durch Einschluss oder Ausschluss einiger
Stationen), wird der Name geéndert, z.B. fir den 1GS08 gibt es die verbesserte Version 1Gb08
(siehe http://igscb.jpl.nasa.gov/pipermail/igsmail/2012/007853.html). Der Hauptunterschied
zwischen ITRF2008 und 1GS08/IGb08 beruht auf dem fur die Variation der Antennen-
phasenzentren angewendeten Modell. Wahrend die ITRF2008-Koordinaten mit dem
Kalibrierungssatz igs05.atx konsistent sind (Schmid et al. 2007), wurde der IGb08 mit dem
Modell igs08.atx aufdatiert (Schmid 2011). Folglich differieren die 1GS08/IGb08-Positionen von
denen des ITRF2008 in einigen Stationen um wenige Millimeter (Details siehe in Rebischung et
al. 2012 und http://igscb.jpl.nasa.gov/pipermail/igsmail/2012/007853.html). Die Koordinaten des
IGS-Referenzrahmens sind intern konsistenter als die urspriinglichen ITRF-Werte, jedoch
bestehen Ublicherweise keine Translationen, Rotationen oder MaRstabsanderungen zwischen
beiden Realisierungen. Deshalb kdnnen die 1GS-Produkte und Berechnungen, die darauf basieren
(wie die SIRGAS-L6sungen) nominell als im aktuellen ITRF gegeben angesehen werden. Eine
Ausnahme ist die Ubereinstimmung zwischen dem ITRF2005 (Altamimi et al. 2007) und dem
IGS05 (http://igsch.jpl.nasa.gov/pipermail/igsmail/2006/005518.html), denn dieser ITRF wurde
mit relativen Antennenphasenzentrumskorrektionen berechnet, wéhrend der IGS05 mit absoluten
Werten aufdatiert wurde. Diese Differenz erzeugte eine Malstabsanderung zwischen den beiden
Referenzrahmen. Eine Beschreibung der verschiedenen 1GS-Referenzrahmen findet sich unter
http://acc.igs.org/igs-frames.html.

Sanchez et al. (2013) zeigen, dass die verschiedenen SIRGAS-Realisierungen untereinander im
Millimeter-Niveau konsistent sind; jede von ihnen erfllt die im Abschnitt 4.1.1 beschriebenen
Charakteristiken (Verbindung mit dem ITRS/ITRF) und kann deshalb in der vorliegenden Arbeit
verwendet werden. Die Hauptbeschrankung bei der Anwendung ist jedoch die Verbindung mit
dem Nivellement erster Ordnung, d.h. zum lokalen vertikalen Datum (vgl. Abschnitt 4.1.2). Es ist
folgendes verfiigbar (Abb. 5.4):

a) 45 Stationen der SIRGAS-Kampagne 2000, deren Koordinaten vom ITRF2000 in den
ITRF2008 mit den vom IERS ITRS Product Centre veroffentlichten Parametern
(http://itrf.ensg.ign.fr/doc_ITRF/Transfo-ITRF2008_ITRFs.txt) transformiert wurden. Es
wird angenommen, dass diese Parameter die durch die Verwendung relativer (ITRF2000)
bzw.  absoluter  (ITRF2008)  Antennenphasenzentrumskorrektionen  erzeugten
Malstabsédnderungen einschlieen. Die Koordinaten der SIRGAS2000-Stationen beziehen
sich urspriinglich auf die Epoche 2000,4 und werden deshalb mit den aus den Kampagnen
1995 und 2000 abgeleiteten mittleren jahrlichen Anderungen (Geschwindigkeiten,
Drewes et al. 2005) auf die ITRF2008-Referenzepoche 2005,0 extrapoliert. Fir solche
Stationen, die nicht in beiden Kampagnen besetzt sind, werden die Geschwindigkeiten aus
dem Modell VEMOS (Drewes and Heidbach 2012) benutzt. Die Koordinaten von
SIRGAS95 werden hier nicht verwendet, weil alle darin verfligbaren Stationen mit
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Nivellement-Anschluss auch in SIRGAS2000 enthalten sind und dort eine hohere
Genauigkeit aufweisen.

270° 285° 300° 315° 330°
. - : 15°
I._ 00
-15°
-30°
® SIRGAS-CON
@ SIRGAS2000 45°
@ RAMSAC, Argentinien
O SGB, Brasilien
® MAGNA, Kolumbien
© RENAGE, Ecuador
— @ REGVEN, Venezuela
—— -60°
270° 285° 300° 315° 330°

Abb. 5.4: Referenzstationen SIRGAS2000, SIRGAS-CON und nationale Verdichtungen von SIRGAS, die durch
Prazisionsnivellements mit den lokalen vertikalen Datums verbunden sind.

b) 39 Stationen SIRGAS-CON, deren Koordinaten aus der Multijahreslésung SIR11P01
(Sanchez and Seitz 2011) bernommen werden, da es die letzte ist, die berechnet wurde
bevor der IGS begann seine Produkte im Referenzrahmen 1GS08" zu erzeugen. Diese

! Die Anderung vom IGS05 zum 1GS08 erzeugt (vor allem in den Hohen) einen Sprung in den Reihen der
Stationskoordinaten, der bis zu 7 mm erreichen kann (abhéngig von der Antenne und der geographischen Breite der
Station). Um die Zuverlassigkeit der Zeitreihen sicher zu stellen, wurde entschieden, alle Wochenldsungen des
SIRGAS-CON-Netzes ab 1997 mit dem 1Gb08-Referenzrahmen zu reprozessieren und dabei die vom IGS fiir seine
zweite Reprozessierung definierten Standards (siehe http://acc.igs.org/reprocess2.html) zu benutzen. Die neue
Berechnung des SIRGAS-CON-Netzes ist noch nicht abgeschlossen und kann in der vorliegenden Arbeit nicht
verwendet werden.
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Losung beruht auf der Kombination von wochentlichen Normalgleichungen von 2000-01-
02 bis 2011-04-16 und enthalt 230 Stationen mit 269 Besetzungen. Die Prézision wird mit
+1,0 mm bzw. £2,4 mm fiur die Horizontal- und Vertikalpositionen, sowie 0,7 mm/a
bzw. £1,1 mm/a fir die entsprechenden Geschwindigkeiten geschatzt. Das geodétische
Datum wurde mit den Koordinaten des ITRF2008 festgelegt, jedoch wurden die
urspringlichen Normalgleichungen auf der Grundlage des 1GS05 und dem Modell
igs05.atx berechnet. Damit sind die Koordinaten mit den im Punkt a) beschriebenen
kompatibel. Die Referenzepoche ist 2005,0. Hier muss klargestellt werden, dass die durch
das starke Maule-Erdbeben im Februar 2010 verursachten Diskontinuitdten (in mehr als
25 SIRGAS-Stationen) in der Losung SIR11PO1 ausgeschlossen wurden. AuflRerdem
werden die in Bogota, Kolumbien, gelegenen SIRGAS-CON Stationen BOGA und
BOGT (vgl. Abb. 1.5) hier nicht berlcksichtigt, da sie eine Vertikalgeschwindigkeit von
fast 4 cm/a aufweisen, was ihre Kombination mit statischen physikalischen Hohen aus
den Nivellements (vgl. Abschnitt 4.1.3) sehr erschweren wirde.

c) Die Punkte a) und b) beschreiben, genau gesagt, ausschlieBlich Stationen des
kontinentalen Referenzrahmens. Dank der Unterstitzung einiger stidamerikanischer
Lander war es mdoglich, auch weitere (nicht kontinuierlich messende) Stationen der
nationalen Referenzrahmen (d.h. Verdichtungen des kontinentalen Rahmens)
einzuschlielen. Dies sind von Argentinien 28, Brasilien 427, Kolumbien 82, Ecuador 18
und Venezuela 24 Stationen. Dabei muss erwé&hnt werden, dass die von Chile und
Uruguay beigetragenen Stationen kontinuierlich beobachten und im Punkt b) enthalten
sind. Bedauerlicherweise gibt es keine Informationen aus Bolivien, Peru und Paraguay.
Mit den nationalen Netzen wird genauso verfahren wie unter a) beschrieben, d.h. die
Transformation der Koordinaten vom urspriinglich verwendeten ITRF (vgl. Tab. 5.1) in
den ITRF2008 geschieht mit den vom IERS ITRS Product Centre verdffentlichten
Parametern, die Stationspositionen verbleiben dabei in der originaren Referenzepoche und
werden entweder mit aus Wiederholungskampagnen abgeleiteten (wie z.B. in Kolumbien,
Martinez and Sanchez 2012) oder mit dem Modell VEMOS berechneten
Geschwindigkeiten in die ITRF2008-Epoche 2005,0 extrapoliert.

Das Ergebnis dieser Standardisierung ist eine Datenbank mit 663 Referenzstationen (mit der
hochstmoéglichen Genauigkeit) bezogen auf den ITRF2008 mit Koordinaten in der jeweiligen
Messepoche (vgl. Tab. 5.1) und in der Epoche 2005,0. Fur jeden Koordinatensatz gibt es
Genauigkeitsangaben, die im ersten Fall der Varianz-Kovarianz-Matrix der individuellen
Ausgleichungen und im zweiten Fall der Fehlerfortpflanzung aus diesen Werten und der
Unsicherheit der verwendeten Geschwindigkeiten entsprechen. In allen Fallen wurden die
geometrischen Stationskoordinaten [X, Y, Z] bzw. [¢, A, h] mittels der Gleichungen [4.1] und
[4.2] vom Gezeitensystem tide free in zero tide transformiert.

5.3.2 Héhenanomalien

Die genaue Modellierung des Geoids bzw. des Quasigeoids ist eine der wesentlichen
Beschrankungen der Geodésie in Sudamerika. Als erstes gibt es keine dichte Verteilung von
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terrestrischen (oder Flugzeug-) Schweremessungen. Obwohl mehrere geophysikalische Projekte
mit Unterstutzung der Gravimetrie existieren, die viele Daten erzeugt haben, sind diese nicht frei
zuganglich und kénnen in der vorliegenden Arbeit nicht verwendet werden. Als zweites ist die
Topographie der Andenregion sehr rauh (groRe HoOhendnderungen in kurzen horizontalen
Entfernungen), und so sehr die digitalen Gelandemodelle auch verbessert wurden (insbesondere
durch SRTM?), weisen sie immer noch Unsicherheiten im Bereich einiger Meter auf. Als drittes
ist die Urwaldzone entlang des Amazonas eine natirliche Barriere, die die Gewinnung
terrestrischer geodatischer Daten sehr erschwert und in vielen Féllen unmdoglich macht (z.B.
Schweremessungen, Nivellement, GNSS). Unter diesen Umstdnden werden hier drei
Maoglichkeiten zur Handhabung der Hohenanomalien betrachtet:

a) Verfugbarkeit terrestrischer Schwerefeldmessungen (Kolumbien, Ecuador, Venezuela):
Modellierung des Quasigeoids durch Kombination eines globalen Schwerefeldmodells
mit terrestrischen (bzw. Flugzeug-) Gravimetermessungen und topographischen
Modellen.

b) Verflgbarkeit von Geoid- (bzw. Quasigeoid-) Modellen (Tab. 5.2) hoher Auflésung
(Brasilien, Kolumbien, Uruguay, Venezuela): Diese lokalen Modelle enthalten mehr
Schweremessungen als flr die Berechnung globaler Schwerefeldmodelle verfugbar sind,
so dass die Genauigkeit verbessert wird. Diese Modelle werden an ein gemeinsames
globales Schweremodell so angepasst, dass ihre langen Wellenl&dngen sich auf das gleiche
Referenzniveau beziehen. In Argentinien existieren verschiedenen Geoid-Berechnungen
(e.g. Pacino et al. 2002, Tocho et al. 2007, Pereira and Pacino 2010) aber diese Modelle
sind nicht frei zuganglich und fiir diese Arbeit nicht verwendbar.

c) Keine Verfligbarkeit von gravimetrischen Daten oder lokalen Geoidmodellen
(Argentinien, Bolivien, Chile, Paraguay, Peru): Nutzung des globalen Schweremodells
EIGEN-6C3stat mit seiner maximalen Auflésung (n,m = 1949).

Tab. 5.2: Verfugbare Geoid- und Quasigeoid-Modelle hoher Prazision in Siidamerika.

Land Nationales Modell Global-Anteil | Regional-Anteil Vergleich mit (h - HY)
MAPGEO2010: Quasigeoid, remove- i Mittel: 0,32 m
restore-Verfahren, System tide free 950 000 Schwere rms: £1,25m

- ] EGM2008 werte +
Brasilien Quelle: _ 5 . Amazonas-Regenwald-
- . n =150 Gelandemodell: - .
www.ibge.gov.br/home/geociencias/ SRTM v.2.1 Region nicht enthalten
geodesia/modelo_geoidal.shtm o (50% der Landesflache)
QGEOCOL2004: Quasigeoid, remove- 90 000 Schwere- 'r\r/lr:;t.el: 1—23,,;6mm

Kolumbien restore-Verfahren, System tide free TEG4 werte + Améz_on’as-Re enwald-
Quelle: Sanchez 2003, n =200 Gelédndemodell: Region nicht e%mthalten
WWW.19ac.gov.co GTOPO30 (30% der Landesflache)
UruGeoide2007: Geoid, remove-restore- 8 500 Schwere- Mittel: 0,26 m

Uruguay Verfahren, System tide free GGMO2C werte + rms: £0,77 m
Quelle: WWW eiercito.mil.u n =200 Gel&ndemodell: T

- Www.ejerciio.mil.uy SRTM30
VGM10: Geoid, remove-restore- m;elrllirc?::n @) Mittel: 2
Verfahren, System tide free EIGEN-6C : L

Venezuela Quelle: (n = 240) Schwerewerte + rms: £0,15 m

WWW Iéfs luz.edu.ve/lgfs/software.html Gelandemodell:
T ' SRTM30plus

2 Shuttle Radar Topography Mission.
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Die Modellierung des Quasigeoids® wird mit der Strategie des remove-restore durchgefiihrt. Zur
Berechnung der Residualanomalien werden die Schwereanomalien des EIGEN-6C3stat-Modells
bis zum Grad n = 200 (dasselbe, das auch fir den im Abschnitt 4.4 empfohlenen globalen Wo-Wert
verwendet wurde) von dem regionalen Anomaliensatz, der die punktweise verteilten Faye-
Anomalien enthalt, subtrahiert. Der Schritt geschieht in zwei Stufen: Zuerst werden die
kurzwelligen Komponenten des regionalen Schwerefeldes (topographische Effekte bzw.
Gelandereduktion) von den Freiluft-Anomalien nach Molodenskii subtrahiert, und danach werden
die langwelligen Komponenten des globalen Schwerefeldes abgezogen. Da die Somigliana-
Formulierung fir die Berechnung der Normalschwere in [5.4] sowie die Anomalien aus dem
Schwerefeldmodell die gravitative Wirkung der atmosphérischen Massen enthalten, wird die
atmospharische Reduktion zu den terrestrischen Anomalien addiert (Torge 1989, S. 54).

Die Gelédndereduktion wird durch das Programm TC aus der GRAVSOFT-Software (Tscherning et
al. 1992) durchgefiihrt. Es basiert auf der numerischen Integration der gravitativen Effekte der
durch die spharische Bouguer-Platte abgetragenen oder fehlenden Massen mit konstanter
Gesteinsdichte, die in Geldndebltcken dargestellt werden (Forsberg 1997, S. 166ff). Daflr werden
drei Integrationszonen definiert: eine duRere Zone mit einem (1'x1')-Geléndegitter, eine mittlere
Zone mit (15"x15")-Blocken und eine innere Zone mit gemald der bicubic spline-Interpolation
verdichteten HoOhendaten (Forsberg 1997, S. 167). Die Integrationsradien der drei Zonen
entsprechen 1000 km, 160 km und 90". Das angewendete Héhenmodell ist die Version 2.1 der
SRTM-Daten, die durch den U.S. Geological Survey* bereitgestellt werden.

Der Beitrag der residualen Anomalien zu den Hohenanomalien wird durch ahnliche Verfahren wie
zur Bestimmung der Gelandereduktion geschatzt. Die innerste Integrationszone erlaubt eine planare
Approximation des Stokes-Integrals, wahrend die mittlere und duRere Zone durch spharische
Approximation ausgewertet werden. In der planare Approximation wird ein kartesisches
Koordinatensystem eingefiihrt, dessen Ursprung mit dem Berechnungspunkt zusammenféllt. Damit
werden die Schwereanomalien als Funktion dieser Koordinaten durch (z.B. Kuhn 2000, S. 34ff):

Agr:Ag_AgGGM :Agr(xiiyj) [5.17]
dargestellt. 1, j sind die Indizes der Gitterpunkte in einem Gitter der Dimension M x N.

Der Einfluss auf das Quasigeoid lautet:
> Ag, (%, ¥,)-k(x =X, v, — ;) Axay [5.18]

mit: AXx=A@R; Ay~cospAAR und R = Erdradius. (X, Yyi) entspricht dem inneren Element, in
dessen Mitte der Berechnungspunkt liegt. Sein (schon in [5.18] enthaltener) Einfluss ist:

* Das Referenzellipsoid ist GRS80 (Moritz 2000).
* http://dds.cr.usgs.gov/srtm/
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Der Kern Kk ist die Stokes-Funktion in planarer Approximation:
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Bei der sphéarischen Approximation lauten die Formulierungen (z.B. Kuhn 2000, S. 34ff)

fur die Schwereanomalien:
Ag, = Ag, (@, 2;) [5.20]
(i, j Indizes der Gitterpunkte in einem Gitter der Dimension M x N),

fur den Quasigeoid-Anteil:

e Z%ZZ (0,2 ) S0, 4,0, 2 )l cos g, -ApAL [5.21]

i=0 j=0

und fr den Stokes-Kern:

S[‘//((Dl’ﬂk’(pj’ﬂi)] O FQ; oder 4, # 4
Sl 05,4 )= 4 oy 0 [5.22]

—— ;@ =¢;und g, =
\/COSp ApAL R “

Die Auswertung der Formel [5.21] kann auch u.a. durch eine Fourier- oder Wavelet-
Transformation durchgefiihrt werden. Die Vorteile dieser Techniken liegen in der einfachen
Handhabung im Frequenzbereich der in der Stokes-Formel enthaltenen Operationen und in der
Zeitersparnis bei den Berechnungen. Die Ergebnisse der verschiedenen Techniken sollten aber
gleich sein. In der vorliegenden Arbeit wird eine numerische Integration durch das Programm
STOKES von GRAVSOFT (Tscherning et al. 1992) durchgefiihrt. Die planare Approximation
wird mit einem Integrationsradius von 200 m ausgewertet; dort werden die residualen Anomalien
durch die spline-cubic-Methode interpoliert, um einen verdichteten Datensatz abzubilden. Der
maximale Integrationsradius wmax der spharischen Approximation wird auf 2° gesetzt; dies ist
etwas groler als die Auflosung der langwelligen Komponenten des globalen Modells (n = 200 —»
1,3° ~ 140,7 km Aufldsung).

Als letztes, im restore-Schritt, werden die von der regionalen Komponente durch den remove-
Schritt entfernten langwelligen und kurzwelligen (topographischen) Anteile wieder addiert, um
das gesamte Signal des Erdschwerefeldes im Quasigeoid zu rekonstruieren. Die globale
Komponente des Quasigeoids wird mit den Koeffizienten desselben EIGEN-6C3stat-Modells
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(n=200) berechnet. Zum kurzwelligen Anteil wird auch der sogenannte indirekte Effekt addiert.
Dies ist durch (Heiskanen and Moritz 1967, S. 322; Sjoberg 2000, Gleichung 25b) gegeben:

OCipa == [5.23]

mit p = 2670 kg m™, H" (Normalhthe) ~ nivellierte Hohe und yq die Normalschwere auf dem
Telluroid. Als letztes wird der Term T, [5.8] hinzugefiigt. Diese Berechnungen werden, wie im
Abschnitt 3.4 beschrieben, im Gezeitensystem zero tide durchgefiihrt.

In den Féllen, in denen ein Geoid- (oder Quasigeoid-) Modell hoher Auflésung vorliegt
(Tab.5.2), wird wie folgt vorgegangen:

a) Wenn es ein Geoid-Modell ist (in Uruguay und Venezuela), wird dieses in ein Quasigeoid
konvertiert mit der Beziehung (Heiskanen and Moritz 1967, S. 326)

N—¢ =29 [5.24]
Y

b) Die globale Komponente der Hohenanomalien wird durch das aus dem Modell EIGEN-
6C3stat abgeleitete Aquivalent ersetzt. Z.B. wird von den Hohenanomalien des Modells
MAPGEO2010 (in Brasilien) die mit dem EGM2008 bis n = 150 berechnete

Regional

thenanoma"e abgezogen: é/Nationales Model :é/Nationales Model _gGGM,n:lSO’ und spéter addiert

man zu der erhaltenen regionalen Komponente die aus EIGEN-6C3stat, auch bis n = 150,

Regional

abgeleitete. §Standardisienes National -Model — gNationales Model + gEIGEN -6C,n=150 * Da dle nationalen
Modelle im Gezeitensystem tide free berechnet wurden, wird die Komponente ¢¢icen_sc
ebenfalls in diesem System gegeben.

c) Die standardisierten Hohenanomalien werden von Gezeitensystem tide free in das System
zero tide nach Ekman (1989) tbergefiihrt:

Cor = Coe =Kyo(9,9—29,65in% 0)-10°2 [5.25]

In diesem Fall wird derselbe Wert fiir koo verwendet, der auch bei der Konversion des
Koeffizienten Cy des globalen Schweremodells benutzt wurde (vgl. Abschnitt 4.3.1).

d) Schliellich wird zu den standardisierten Héhenanomalien im System zero tide die
ellipsoidische Korrektion [5.11] hinzugefugt.

Das Ergebnis dieser Standardisierung sind Werte der Hohenanomalien ¢ fur jede der im
Abschnitt 5.3.1 ausgewahlten 663 Stationen mit geometrischen Hohen. Die Angaben zur
Genauigkeit beziehen sich auf den formalen Fehler aus dem remove-restore-Verfahren, den fir
die nationalen Modelle angegebenen (Tab. 5.2) oder den aus der Varianz-Kovarianz-Matrix des
globalen Schweremodells erhaltenen Fehler. Es ware ideal, jede Station punktweise berechnen zu
kénnen (wie es fur Kolumbien, Ecuador und Venezuela gemacht wurde), aber wegen der
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gegenwartigen Restriktionen hinsichtlich der Zuganglichkeit der Schweredaten ist dieses nicht
moglich. Dennoch ist der Vorteil des hier beschriebenen Verfahrens, dass die aus den
verschiedenen verfligbaren Datentypen gewonnenen Ergebnisse verglichen werden kdnnen. Das
heiBt, es kann verifiziert werden wie d&hnlich oder unterschiedlich die vertikalen
Datumsparameter sind, wenn man die Hohenanomalien direkt berechnet (remove-restore-
Verfahren), oder wenn man die an ein gemeinsames globales Schwerefeldmodell gekoppelten
regionalen Komponenten von Quasigeoid-Modellen hoher Auflésung (hier nationale
standardisierte Modelle genannt) benutzt, oder wenn man ein gemeinsames globales
Schwerefeldmodell hoher Auflosung (Kugelfunktionsentwicklungen mit n, m > 1800) verwendet.

5.3.3. Physikalische Hohen

Im Kapitel 1 wird eine kurze Beschreibung der bestehenden Hohensysteme in Sldamerika
gegeben, Tab. 5.3 stellt deren Diagnose zusammen: Verschiedene Referenzpegel, Unsicherheit
des Zeitraums der Messungen des mittleren Meeresspiegels, der als Referenzepoche dient, lange
Zeitraume der durchgefiihrten Nivellements, verschiedene Standards bei der Auswertung der
Nivellements, Vernachl&ssigung vertikaler Bewegungen des Festpunktfeldes und des
Meeresspiegels, partielle Ausgleichungen der Nivellementsnetze, usw. Mit der Absicht, diese
Information fur die Vereinheitlichung der Hohensysteme zu standardisieren, wurde im September
1997 die SIRGAS-Arbeitsgruppe I11: Vertikales Datum eingerichtet, die seit August 1998 unter
anderem eine Neuausgleichung der bestehenden Nivellementsnetze voranzutreiben versucht (z.B.
Drewes et al. 2002, Sanchez 2005, 2007). Zu diesem Zweck wurde jedes Land eingeladen, die
Messungen der Nivellements erster und zweiter Ordnung in seinem Territorium auszuwerten , die
Messdaten zu bereinigen und Datenbanken anzulegen, die samtliche notwendigen Informationen
zur Berechnung geopotentieller Koten enthalten (d.h. Jahr der Nivellements, gemessene
Hohenunterschiede, geographische Koordinaten und Strecke zwischen den Nivellementspunkten
und Schwerewerte). Obwohl der Aufbau der Nivellementsnetze in den Dekaden 1940 und 1950
begonnen wurde, dauerte deren Ausgleichung im Inter American Geodetic Survey der US
Defense Mapping Agency® (DMA) bis in die 1980er Jahre, und die fiir die nationalen
Referenzrahmen zustédndigen stidamerikanischen Behorden erhielten nur die Ergebnisse. Deshalb
kennen diese im Allgemeinen nicht die Einzelheiten der Auswertung und der Netzausgleichung.
Nachdem die DMA die Unterstlitzung der stidamerikanischen Lander reduziert hat, sehen die
Lander sich verpflichtet, die Aufgabe der Ausgleichung der Vertikalnetze zu tibernehmen, was
fast zwei Dekaden gedauert hat, ohne dass endgltige Ergebnisse vorliegen.

Im Rahmen der von der SIRGAS-Arbeitsgruppe Ill ausgeldsten Aktivitdten sind die meisten
Messungen der Nivellements 1. und 2. Ordnung von Brasilien, Chile, Kolumbien, Ecuador,
Paraguay und Uruguay verfiigbar (Abb. 5.5). Venezuela stellte diejenigen Nivellementslinien zur
Verflgung, die einige Stationen des SIRGAS2000-Netzes mit dem Referenzpegel (La Guaira)
verbinden (Abb. 5.4), und Argentinien lieferte die Normalgleichungen (fiir geopotentielle Koten)
der Ausgleichung der Hauptlinien des nationalen Nivellementsnetzes. Bolivien und Peru haben
bisher keine Daten eingebracht. Mit Ausnahme von Brasilien beschrénkten sich die Lander darauf,

® Heute National Geospatial-Intelligence Agency - NGA.
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die Feldbiicher (einschliellich der Reduktion der Refraktion und der Kalibrierungskonstanten der
Nivelliere und Latten) zu digitalisieren, ohne zu verifizieren, dass tatsachlich alle
Nivellementslinien miteinander verbunden und keine groben Fehler mehr enthalten sind.

270° 285° 330°

15" pe— 15°
0 Ao
15° 15°
-30° -30°
-45° -45°
.

-60°

270° 285° 300° 315° 330°

Abb. 5.5: Verflgbare Nivellements in Stdamerika (in Argentinien sind es keine Originalmessungen sondern
Normalgleichungen).

Die erste Aufgabe in der vorliegenden Arbeit war deshalb die Auswertung der von den einzelnen
Landern gelieferten Hohenunterschiede, insbesondere um fehlende Messungen (Licken in den
Netzen) zu identifizieren, um mit der Ausgleichung der nationalen Netze voranzukommen, wie
in den Abschnitten 4.1.2 und 4.1.3 vorgeschlagen. Wegen der groflen Menge gefundener
Inkonsistenzen und der Verzdgerung in den Landern, die aufgeworfenen Zweifel zu klaren,
wurde entschieden, nur mit denjenigen Nivellementslinien zu arbeiten, die die geometrisch
bestimmten Stationen mit den Referenzpegeln verbinden, insbesondere diejenigen, die sich in
Landesgrenzgebieten befinden (um die Beobachtungsgleichungen [5.16] formulieren zu kénnen).
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Auf diese Weise war es moglich, fir jedes Land Normalgleichungen des Typs [4.16] mit den
nivellierten Hohen als Anfangswerte zu bilden.

Tab. 5.3: Bekannte Details der bestehenden Hohensysteme in Stiidamerika (libernommen aus Lauria et al. 2002,
Sanchez and Martinez 2002, Subiza et al. 2002, Hernandez et al. 2002, Sanchez 2005).

Referenzpegel® Nivellementsnetz Standards
Epoche des Ausdehnung | Punktza
Land Name ausgewdhlten [km] hi Messun Gezeiten- Schwere-
mittleren 1. Ordnung’ |1. Ordnung 9 | reduktion reduktion
Meeresspiegels | 2. Ordnung |2. Ordnung
Mar del Plata
Seit 1950 PARN:
Punto
. s 64 000 16 320 1940 - .
?
Argentinien Q:et;;z;ré;:; de 1924 13 000 7600 2010 ? orthometrisch
Normal (Tandil),
200 km v. Pegel
Bolivien | Arica (Chile) ? PN 12208 ? ? ?
. orthometrisch
Brasilien Imbituba 1949 160 000 65 000 1945 - keine mit Normal-
Santana ? 2010 schwere
Valparaiso 1941
Arica ?
Antofagasta ?
. - 11550 8592 1950 -
? ? ?
Chile San Antonio 7 1750 1138 2010
Talcahuano ?
Pto Montt ?
Pta Arenas ?
vor 1985
. 18 900 13 065 1950 - . orthometrisch
Kolumbien | Buenaventura 1951 6 500 5938 2010 keine mit Normal-
schwere
. 11200 7500 1950 -
? ?
Ecuador La Libertad 1948 200 150 2010 ? ?
Paraguay ? ? ? ? ? ? ?
? 8723
? ? ?
Peru La Punta 1954 2 2168 7 ? 7
Uruguay Montevideo 1948 g ggg 18?’3—37 12%3100' keine orthometrisch
Venezuela La Guaira ? ? ? ? ? ?

Ziel dieses VVorgehens ist eine kontinentale Ausgleichung der Netze erster Ordnung, obwohl es noch
keine hinreichende Redundanz gibt. Als Beispiel: Brasilien, Chile und Uruguay lieferten die
Nivellementslinien, die ihre Netze mit Argentinien verbinden, aber die Normalgleichungen, die
Argentinien bereitstellte, enthalten keine internationalen Verbindungen, und deshalb kann die
Kombination nicht durchgefiihrt werden. Ebenso ist wegen des Fehlens der Daten von Peru und
Bolivien z.B. die Verbindung von Kolumbien mit Chile (Abb. 5.5) nur Uber Venezuela-Brasilien-
Uruguay-Argentinien moglich, aber ohne die Verbindung mit Argentinien bleibt Chile von der
kontinentalen Ausgleichung isoliert. Wegen dieser Beschrankungen ist die Verfahrensweise fir die
Vereinheitlichung der stidamerikanischen Hohensysteme zu erweitern. Die physikalischen Hohen zur
Formulierung der Normalgleichungen [5.15] und [5.16] werden deshalb in zwei Arten aufgeteilt:

$vgl. Abb. 1.1.
” Genauigkeitsspezifizierungen: 1. Ordnung: 4 mm Vd, 2. Ordnung: 8 mm Vd, d in [km], vgl. Abschnitt 4.1.3.
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a) Die Gebrauchshohen in jedem Land (d.h. mit allen im Kapitel 1 erwéhnten
Unzulénglichkeiten) und

b) die in der vorliegenden Arbeit aus der Kombination der Normalgleichungen [4.16]
erhaltenen Hohen fiir Ecuador, Kolumbien, Venezuela, Brasilien und Uruguay. Hier muss
erwahnt werden, dass nicht alle nationalen Netze beriicksichtigt wurden, sondern nur eine
Auswahl von Linien, die groRe Schleifen bilden und die im Abschnitt 5.3.1 beschriebene
Stationen mit geometrischen Koordinaten verbinden. In Ubereinstimmung mit der
Darstellung im Abschnitt 4.1 wurden die zeitabh&ngigen Gezeiteneffekte [4.5] reduziert
und die geopotentiellen Koten wurden statisch (bezogen auf die Epoche der Messungen)
und kinematisch (bezogen auf die gemeinsame Epoche 2005,0) ausgeglichen. Die
kinematische Ausgleichung war nur in Kolumbien und Ecuador mdglich, da der
Messungszeitraum der anderen Hohenunterschiede unbekannt ist. Bei diesem Vorgehen
wurden die direkt aus den GNSS-Beobachtungen geschétzten Vertikalgeschwindigkeiten
der Stationen benutzt (ein kinematisches Modell war nicht erforderlich). Wegen der
grollen Zeitunterschiede (mehrere Dekaden) zwischen der Durchfuihrung der Nivellements
und den GNSS-Messungen muss angenommen werden, dass die genannten
Geschwindigkeiten konstant sind und dass keine abrupten Anderungen (z.B. durch
Erdbeben) in den Vertikalpositionen der Punkte auftreten.

5.3.4. Geometrische und physikalische Hohen in marinen Gebieten

Die Formulierung der Beobachtungsgleichungen [5.15] und [5.16] in marinen Gebieten um die
Referenzpegel ist nur mit der Satellitenaltimetrie mdglich. Unglicklicherweise sind keine
Messungen ozeanischer Nivellements verfiigbar, was die Verfeinerung der Altimetrie in
Kistengebieten verhindert. Jedoch ist der Grundgedanke, wie bereits erwahnt, alle verfugbare
Information zu nutzen und anschlieBend mittels einer Zuverlassigkeitsabschatzung der
Ergebnisse zu definieren, welche Methoden fir die Vereinheitlichung der Hohendatums in
Regionen begrenzter geodatischer Infrastruktur anwendbar sind. Das Ziel ist es in diesem Fall,
die Meeresflachentopographie an den Pegeln im Zeitraum der Definition des Nullpunktes der
nationalen Hohensysteme (Tab. 5.3) zu schédtzen. Die Vorgehensweise lasst sich wie folgt
zusammenfassen (vgl. Sanchez and Bosch 2007):

a) Mittels wiederholter oder kontinuierlicher GNSS-Positionierung werden Stationen an den
Referenzpegeln in den ITRS/ITRF eingebunden, und es wird der Trend ihrer
Vertikalbewegung (konstante Geschwindigkeit) bestimmt.

b) Aus verfligbaren Pegelregistrierungen wird der Trend der Veranderung des
Meeresspiegels an den Referenzpegeln abgeleitet.

c) Durch die Satellitenaltimetrie wird die langfristige Veranderung der Meeresoberflache in
der Umgebung der Referenzpegel bestimmt.

d) Der geschétzte Trend der Pegelregistrierungen wird um den Trend aus der GNSS-
Positionierung reduziert, um die unverfalschte mittlere Meeresspiegeldnderung an den
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Referenzpegeln zu erhalten. Diese Ergebnisse werden mit dem Trend aus der
Satellitenaltimetrie verglichen.

e) Mit Kenntnis der linearen Anderung des mittleren Meeresspiegels an jedem Pegel werden
die aus der Satellitenaltimetrie geschatzten Meeresoberflachenhéhen auf den Zeitraum der
Definition des HOoOhennullpunkts jedes Landes reduziert. Diese Werte werden als
geometrische Hohen h(P) in [5.15] eingefihrt.

Die geometrischen Koordinaten (Positionen und Geschwindigkeiten) der Referenzpunkte (BM) der
Pegel werden gemal3 den Standards des IGS und IERS (vgl. Abschnitt 5.3.1) bestimmt. Die lineare
Anderung des Meeresspiegels erhalt man aus den verfiigbaren Daten des Permanent Service for
Mean Sea Level® (PSMSL, Holgate et al. 2013). Dafiir werden die mittleren Monatswerte der
Datenbank RLR (Revised Local Reference) verwendet, in der die Pegelregistrierungen auf dasselbe
Tabellierungsdatum bezogen sind (Woodworth und Player 2003), so dass Zeitreihen der
Meeresspiegelmessungen an jedem Pegel erzeugt werden. Die aus GNSS abgeleiteten
Geschwindigkeiten werden als konstant Gber den Zeitraum der Pegelregistrierungen angenommen.
Die sakulare Anderung des Meeresspiegels wird durch die Ausgleichung einer harmonischen
Schwingungsfunktion mit einem linearen Term und zwei Frequenzen, einer jéhrlichen und einer
halbjahrlichen,  geschétzt. Dieses  Vorgehen gibt die saisonalen  Zyklen  der
Meeresspiegelvariationen an den Pegeln angemessen wieder (Abb. 5.6), berlicksichtigt aber nicht
Mehrjahreszyklen, die durch Temperatur, Stromungen oder Winde erzeugt werden. Es wird
momentan angenommen, dass diese die sakularen Anderungen nicht signifikant beeinflussen. Bei
zukunftigen Arbeiten sollten jedoch Strategien eingeschlossen werden, die auch nicht-lineare
Trends oder Mehrjahreszyklen beriicksichtigen (z.B. Jerejeva et al. 2006, Snay et al. 2007).

[mm] Buenaventura Pegel-Messung  —— Harmonische-Oszillator [mm] Montevideo Pegel-Messung ~ ——Hanmonische-Oszillator
7250 7400
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6350
GO0 6600
1941 1943 1945 1948 1950 1952 1955 1958 1960 1962 1964 1966 1968 1970 1938 1942 1946 1958 1962 1966 1970 1980 1985 1990 1994 1999 2004 2008 2012

[mm] La Libertad Pepel-Messung —— Harmonische-Oszillator | [mm]  Mar del Plata Pegel-Messung —— Harmonische-Oszillator

7100
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6800 6800
1849 1953 1957 1962 1866 1970 1974 1979 1983 1988 1994 1997 2001 1958 1962 1966 1970 1974 1978 1983 1987 1991 1996 2000 2005 2000

Abb. 5.6: Pegelregistrierungen dargestellt durch eine harmonische Schwingungsfunktion mit zwei Frequenzen.

An jedem Pegel entspricht die absolute Meeresspiegeldnderung beziiglich dem ITRS/ITRF der
Summe des aus den Pegelregistrierungen abgeleiteten Trends und der mit GNSS beobachteten
vertikalen Krustenbewegung (Tab. 5.4). Es sollte erwéhnt werden, dass die Distanz zwischen
Pegel und GNSS-Station, d.h. eine eventuelle unterschiedliche Bewegung, nicht berucksichtigt
wurde, so dass die Bewegungen als gleich angenommen wurden.

& www.psmsl.org
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Diese absoluten Meeresspiegeldnderungen an den Pegeln werden mit den aus der
Satellitenaltimetrie in deren Umgebung abgeleiteten Trends der Meeresoberflache verglichen.
Dazu dienen in diesem Fall erneut die in der OpenADB (Schwatke et al. 2010, vgl. Abschnitt
4.3.2, Abb. 4.12) verfugbaren Daten. Die Meeresoberflachenhéhen werden in sogenannten BINs
(kleine Zellen entlang der nominellen Spur) neu angeordnet, um die Zeitreihenanalyse zu
ermoglichen. Die Lé&nge der BINs (~7 km) ist so gewahlt, dass fir jeden Zyklus der
Topex/Poseidon-Mission mindestens eine Beobachtung darin liegt. Da die wiederholten
Messungen nicht immer genau in derselben Position liegen, werden die Beobachtungen innerhalb
einer BIN unter Verwendung der Neigung des mittleren Meeresoberflachenmodells CLS11
(Schaeffer et al. 2012) auf ihren Mittelpunkt reduziert. Anschliefend wird der
Meeresspiegeltrend fir jede BIN mittels Fourier-Reihenanalyse abgeleitet, wobei Jahres-,
Halbjahres- und Vierteljahresperioden sowie eine M2-alias-Periode zur Bericksichtigung
residualer Gezeitenfehler im Flachwasser eingefuhrt werden.

Tab. 5.4: Aus GNSS, Pegelregistrierungen und Satellitenaltimetrie an Referenzpegeln abgeleitete vertikale Trends in
Sudamerika (vgl. Abb. 1.1).

GNSS Pegel Satelliten-Altimetrie
Land Pegel Trend Zeitspanne Trend Zeitspanne Trend Zeitspanne
[mm/a] [mm/a] [mm/a]

Argentinen | Mar del Plata | 2,2+2,2 2002.7-2008.2 [ 0,6 £0,2 1957.5-2012.9 [2,4+0,8 1993.9-2013.9
Brasilien Imbituba -0,1+1,1 |2007.8-2011.4 |-1,0+0,6 |1948.7-1969.0 [2,8+1,0 1993.9-2013.9
Brasilien Santana 158+ 136 |1984.0-1984.9 |65+24 1993.9-2013.9
Chile Arica -1,1+£0,3 |1950.9-19920 [11+14 1993.9-2013.9
Chile Antofagasta -1,3+0,1 [19459-1993.0 [14+13 1993.9-2013.9
Chile Punta Arenas -5,7+55 |1964.6-1970.9 |-48+31 |1993.9-2013.9
Chile Valparaiso -24+10 |2000.5-2010.1 |1,4+0,1 1944.0-2012.9 [09+11 1993.9-2013.9
Chile Puerto Montt 1,0£15 1993.9-2013.9
Chile Talcahuano 20+0,3 1949.6-1991.9 [3,6+2.2 1993.9-2013.9
Kolumbien | Buenaventura |1,6+15 2005.8-2011.4 [1,0+0,3 1941.0-1969.9 |1,3+1,0 1993.9-2013.9
Ecuador La Libertad -1,2+0,2 |1948.8-2003.8 [0,7+1,1 1993.9-2013.9
Peru La Punta 15420 2009.2-2011.2 0,8+0,9 1993.9-2013.9
Uruguay Montevideo 16+£21 1995.4-2000.4 |0,8+0,2 1938.0-2013.8 |-2,8+1,2 |1993.9-2013.9
Venezuela | La Guaira 29+0,8 1993.9-2013.9

Wegen bestehender Datenliicken und unzuverlassiger Korrektionen fur Altimetermessungen in
Kistengebieten représentiert die dem Pegel né&chstgelegene BIN nicht unbedingt das
wahrscheinlichste Verhalten der Region. Deshalb wird aus den BINs, die den Pegel umgeben,
diejenige mit der maximalen Anzahl von Beobachtungen und den minimalen residualen
Schwankungen ausgewéhlt. Abb. 5.7 zeigt zwei Beispiele und Tab. 5.4 fasst die verschiedenen in
dieser Arbeit bestimmten Trends zusammen. Die grof3en Diskrepanzen an einigen Pegeln sind die
Konsequenz bekannter Probleme im Zusammenhang mit:

- den Pegelregistrierungen wegen ihrer regionalen Lage (Buchten, Flussarme usw.),

- den Unsicherheiten der Altimetermessungen in Kiistengebieten,

- der verschiedenen geographischen Lage von Pegel und Altimetriemessungen,
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- den unterschiedlichen von den verschiedenen Datenquellen Uberdeckten Zeitrdumen
(GNSS-Positionierung, Pegelregistrierungen und Satellitenaltimertie).

280° 282° 284° 286° 300° 302° 304° 306°

280° 282° 284° 286°

BIN No. No. Obs. Trend [mm/y] BIN No. No. Obs. Trend [mm/y]
68 247 -3,3+8,1 582 229 -22+0,9
69 93 -2,7 247 583 318 2819
B 22 43210 | [ ses 326 24508 |
I 327 -1,2:0,8 585 333 -34107

Abb. 5.7: Aus der Satellitenaltimetrie abgeleitete Meeresoberflachentrends. Die Zeitreihenanalyse basiert auf
der BIN-Datenstruktur (Neuanordnung der Meeresoberflachenhdhen in kleinen Zellen entlang der nominellen
Spur). Rote Kreise zeigen die ausgewahlte BIN an jedem Pegel. (rot: Topex/Poseidon, blau: Jason-1, negative
Zahlen fur absteigende Bahnbdgen, positive Zahlen fur aufsteigende Bahnbdgen). Die endgdiltigen Werte sind in
den Kasten angegeben.

5.4. Bestimmung der Datumsparameter der lokalen vertikalen
Referenzsysteme in Sidamerika

Mit den verfligbaren Daten lassen sich die Beobachtungsgleichungen [5.15] und [5.16] wie folgt
l6sen:

a) Zur Aufdeckung grober Fehler werden erste Iterationen gerechnet unter der Annahme
eines nicht signifikanten indirekten Effekts ( f, in [5.14]), der zu null gesetzt wird.

b) Die erste Berechnung beruht auf den offiziellen Gebrauchswerten in den einzelnen

Landern, d.h.

- Hohenanomalien der Quasigeoid- bzw. Geoid-Modelle, die in Brasilien, Kolumbien,
Uruguay und Venezuela benutzt werden (vgl. Tab. 5.2). Fir die Gbrigen L&nder
(Argentinien, Bolivien, Chile, Ecuador, Paraguay und Peru) wird das Modell
EGM2008 verwendet.

- Geometrische Hohen aus SIRGAS2000 und SIR11P01 sowie deren nationaler
Verdichtungen (vgl. 5.1) in Argentinien (POSGARO07), Brasilien (SBG - Rede
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c)

d)

Planimétrica), Chile (SIRGAS-Chile), Kolumbien (MAGNA-SIRGAS), Ecuador
(RENAGE), Uruguay (SIRGAS-ROU98) und Venezuela (REGVEN). Aus Bolivien,
Paraguay und Peru ist keine Information verfugbar.

- Offizielle physikalische Héhen, d.h. die Werte, die in den Landern derzeit benutzt
werden, auch wenn sie nicht den erforderlichen Standards entsprechen
(Vernachléssigung der gravimetrischen Reduktion, keine Fehlerausgleichung usw., vgl.
Tab. 5.3).

- Meeresoberflachenhtdhen aus der im Abschnitt 5.3.4 dargestellten Modellierung.

Bei der Losung der Normalgleichungen [4.14] wird als Gewicht die Inverse der Quadrate
der von den Landern angegebenen Standardabweichungen fir die verschiedenen Hohen
angesetzt. Alle Hohenanomalien und Meeresoberflichenhohen enthalten diese
Genauigkeitsangaben aus einer Fehlerschatzung, wahrend sie bei einigen nivellierten oder
geometrischen Hohen fehlen. Die nivellierten Hohen ohne Genauigkeitsangaben werden
mit der Inversen der Entfernung zwischen Referenzpegel und nivelliertem Punkt
gewichtet (vgl. [4.10]). Bei ellipsoidischen Héhen ohne Standardabweichung wird +1 cm
als Standardabweichung eingefihrt.

Insgesamt stehen zur Verfligung:
14 Beobachtungsgleichungen des Typs [5.15] an Referenzpegeln, bei denen h(P) den
aus der Satellitenaltimetrie abgeleiteten Meeresoberflachenhdhen entspricht, und ¢(P)
ist die Hohenanomalie, die aus demselben Schwerefeldmodell abgeleitet wurde, das
auch fir die Stationen auf den Kontinenten benutzt wird. H(P) wird als Pegelnullpunkt
zu null angenommen.
7 Beobachtungsgleichungen des Typs [5.16]: zwei Verbindungen zwischen Ecuador
und Kolumbien, zwei zwischen Kolumbien und Venezuela, eine zwischen Venezuela
und Brasilien und zwei zwischen Brasilien und Argentinien (Abb. 5.5).
663 Beobachtungsgleichungen des Typs [5.15] auf Stationen des geometrischen
Referenzsystems SIRGAS und dessen nationalen Verdichtungen, die durch
Nivellement mit dem nationalen Hohensystem verbunden sind.

Die erste Ausgleichung basiert auf den Originaldaten mit zwei prinzipiellen Zielen: die
Zuverlassigkeit der Ergebnisse zu sehen, die man erhélt, wenn man die Daten ohne
groRere Bearbeitung benutzt, was heute bei dem durch die Verfugbarkeit der globalen
Schwerefeldmodelle aus gravimetrischen Satellitenmissionen geftérderten Boom der
Diskussion des Vertikalproblems im Allgemeinen gemacht wird. So oder so wurde der
Mythos geschaffen, dass allein die Existenz der GRACE- und GOCE-Messungen per se
das Vertikalproblem 16st, und dass es keine Notwendigkeit fiir das zeitaufwandige und
teure Nivellement mehr gibt. Als Konsequenz folgt die Tendenz, die aus dem Nivellement
erhaltenen Hohen H mit den ellipsoidischen Hohen h aus einer GNSS-Positionierung und
N aus globalen Geoidmodellen zu vergleichen, und jede Art von Interpretationen
durchzufihren unter der Annahme, dass h und N fehlerfrei sind und die Widerspriiche
ausschlieBlich durch H erzeugt werden. Dies fiihrt zum zweiten Ziel dieser Ausgleichung,
namlich zu sehen, ob die Standardisierung der verfugbaren Daten die Schatzung der
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Parameter des vertikalen Datums verbessert. Die in den Abschnitten 5.3.2, 5.3.3 und 5.3.4
beschriebene Vorgehensweise braucht viel Zeit, und es lohnt sich zu untersuchen, ob
dieser Aufwand gerechtfertigt ist.

Tab. 5.5 fasst die statistischen Kennzahlen der Genauigkeit der Eingangsdaten und der
erhaltenen Residuen fir jede Beobachtungsgleichung aus der ersten Ausgleichung
zusammen. Die Abbildungen 5.8 und 5.9 zeigen die geographische Verteilung.

Die Standardabweichung dieser Ausgleichung ist £0,076 m und die Residuen variieren
zwischen -2,523 m und +4,324 m. Wie in Fig. 5.9 zu sehen, befinden sich die groRten
Residuen in den Anden (Kolumbien, Ecuador, Chile, westlicher Teil von Argentinien),
was eine direkte Folge des Weglassens der gravimetrischen Reduktionen bei den heute
benutzten Hohen, aber auch des Vorkommens tektonischer Aktivitadt sein kann. Der
westliche Teil Studamerikas liegt in einer Konvergenzzone tektonischer Platten, die zu
sehr starken seismischen Aktivitaten fhrt, und es ist sehr wahrscheinlich, dass nach den
Nivellements Vertikalbewegungen seismischen Ursprungs stattgefunden haben, die sich
im Vergleich mit den geometrischen Hohen aus den neueren GNSS-Positionierungen
niederschlagen. Zum Beispiel wird im Gebiet des kolumbianischen Referenzpegels
(Buenaventura) uber eine Absenkung von 1,6 m nach dem Erdbeben am 12. Dezember
1979 berichtet (Herd et al. 1981). Dieser Wert wurde aus einem geophysikalischen
Modell geschatzt und enthédlt keine Genauigkeitsangaben. Beim Vergleich der
physikalischen Hohe der in der Dekade 1940 eingerichteten Pegelreferenzpunkte mit
heutigen GNSS-Positionierungen musste die Verschiebung durch das genannte Erdbeben
jedoch beriicksichtigt werden. Ahnliche Fille treten an der Kiste Chiles auf. Viele der
Referenzpunkte zeigen durch Erdbeben erzeugte Spriinge in der vertikalen Position, die
seit Ende der 1990er Jahre (dank der intensiven Anwendung der GNSS-Verfahren) gut
dokumentiert, in friiheren Zeiten jedoch unbekannt sind.
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Abb. 5.8: Prézision der Eingangsdaten, die bei der Formulierung der Beobachtungsgleichungen zur Vereinheitli-
chung der Hohensysteme in Stidamerika benutzt wurden.
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Abb. 5.9: Bestimmung der Parameter der vertikalen Datums: Geografische Verteilung der aus den Originaldaten
(links) und den standardisierten Daten (rechts) erhaltenen Residuen.

Tab. 5.5: Bestimmung der Parameter des vertikalen Datums mit Originaldaten: Statistik der Genauigkeit der
Eingangsdaten und der Residuen aus der ersten Ausgleichung.

Genauigkeit der Eingabedaten [m]

Geometrische Hohe

Hoéhenanomalie

Physikalische Hohe

Ansatz Mittlere Mittlere Mittlere
Standard- Max. Min. Standard- Max. Min. Standard- Max. Min.
abweichung abweichung abweichung
Altimetrie an | 515 1 0,026 | 0,002 | £0,007 | 40,137 +0,055 | 40,479 | 0,091
den Pegeln
SIRGAS-
Stationen +0,013 +£ 0,005 | +0,025 | +0,001 | +0,099 +0,012 | +0,556 | +0,083 | +0,069 + 0,033 | +0,150 | +0,002
Internationale +0,060 + 0,014 | +0,130 | +0,040
Verbindungen

Residuen in [m] nach der Ausgleichung (Beobachtungsgleichungen [5.15] und [5.16])

Ansatz

Anzahl de_r Mittelwert Max. Min.

Beobachtungsgleichungen

Altimetrie an 14 0,537 + 0,591 2,167 -0,885
den Pegeln
SIR.GAS_ 663 0,000 + 0,307 4,324 -2,523
Stationen
Internationale 7 0,257 + 0,399 1,268 -0,296
Verbindungen
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Im Allgemeinen sind die Residuen bei den Referenzpegeln sehr hoch, was direkt auf die
geringe  Prazision der Meeresoberflachenhéhen aus der Satellitenaltimetrie
zuruckzufiihren ist. Es ist unbestreitbar, dass die Daten verbessert werden miissen, sei es
durch andere Interpolationsmethoden oder durch Verfeinerung der Altimetrie mit
ozeanographischen in situ Beobachtungen (z.B. ozeanisches Nivellement). Solche
Untersuchungen kénnen im Rahmen dieser Arbeit nicht durchgefuhrt werden, sind aber
eine Aufgabe fir die Zukunft. Trotz der grofRen Residuen werden die
Beobachtungsgleichungen dieses Typs in der Ausgleichung belassen, weil es die einzige
Maglichkeit ist, um das vertikale Datum von Peru und das durch den Pegel in Punta
Arenas im Suden Chiles definierte einzuschliefen. Wenn die Residuen groRer als das
Dreifache der Standardabweichung sind, werden sie von den Iterationen der Ausgleichung
ausgeschlossen (siehe unten). Andere Regionen mit grof3en Residuen (Abb. 5.9 links) sind
solche mit groRem Abstand von den Referenzpegeln, z.B. im Slden Venezuelas, im
Amazonasgebiet Brasiliens und im westlichen Teil Argentiniens. Die unmittelbare
Erklarung dafiir ist die Akkumulierung der systematischen Fehler im Nivellement.

Die zweite Ausgleichung wird mit den in dieser Arbeit verarbeiteten (standardisierten)

Daten nach dem im Kapitel 5.3 beschriebenen Verfahren durchgefihrt (fir die

ellipsoidischen Hohen Abschnitt 5.3.1, fiur die Hohenanomalien 5.3.2 und fir die

physikalischen Hohen 5.3.3). Bei den Meeresoberflachenhohen ist die einzige Anderung,
dass sie auf die Referenzepoche der Pegelnullpunkte reduziert werden (vgl. Tab. 5.3 und

5.4). Die Ausgleichung wird iterativ durchgefihrt, wobei nach jedem Schritt die

Beobachtungen mit Residuen groRer als das Dreifache ihrer Standardabweichung

eliminiert werden. Am Ende wurden 16 Beobachtungen ausgeschlossen:

- Die Meeresoberflachenhthen aus der Satellitenaltimetrie an den Referenzpegeln von
Argentinien (Mar del Plata), Kolumbien (Buenaventura), Chile (Antofagasta und
Arica) und Bolivien (ebenfalls Arica).

- 12 Stationen der nationalen SIRGAS-Verdichtungen (2 in Argentinien, 3 in Brasilien,
3 in Chile, 3 in Kolumbien und 1 in Venezuela). Die grofRen Residuen in Chile (Abb.
5.9 rechts) sind durch haufige Erdbeben und die Unmdglichkeit, das Nivellement und
die GNSS-Messungen auf eine gemeinsame Epoche zu reduzieren, erklérbar. Zurzeit
fuihrt die fiir die nationalen Referenzrahmen zustandige Behdrde (Instituto Geografico
Militar) eine Neumessung des Vertikalnetzes durch, um Hohenwerte nach dem
starken Maule-Erdbeben vom 27. Februar 2010 zu erhalten. Sobald dieses
Nivellement verfugbar ist, muss es gemeinsam mit einer postseismischen Multi-
Jahreslosung fur den Referenzrahmen SIRGAS in diese Auswertung eingefiihrt
werden. Die ausgeschlossenen Stationen in Argentinien, Brasilien und Venezuela
konnen als zufallige Ausreiller verstanden werden. In Kolumbien wurden bei der
Ausgleichung der groBen Schleifen (vgl. Abschnitt 5.3.3) groRRe Inkonsistenzen in
einigen Hohenunterschieden gefunden, deren Ursache nicht zu klaren war. Es wird
vermutet, dass es sich um Feldbuchfehler wéhrend der alten Nivellements (Dekaden
1950 bis 1970) handelt. Wie Chile fuhrt auch Kolumbien eine Neumessung der
grolRen Nivellementsschleifen durch. Der Abschluss wird 2017 erwartet und kénnte
die Ergebnisse dieser Untersuchungen verbessern.
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Die Standardabweichung der endgultigen Ausgleichung ist +0,036 m und die Residuen
variieren zwischen -1,219 m und +1,354 m. Abbildung 5.9 und Tabelle 5.6 vergleichen
die Ergebnisse der ersten Ausgleichung (Originaldaten) mit denen der zweiten
(standardisierte Daten) fur jedes Vertikaldatum.

Wenngleich noch einige groRe Residuen bestehen (Abb. 5.9 rechts, z.B. Chile-Punta
Arenas, Chile-Valparaiso, Kolumbien, Venezuela und Nord-Brasilien), verringern sie sich
im Allgemeinen um ungefahr 60%. Diese signifikante Verbesserung beruht auf der
Identifizierung und Eliminierung grober Fehler (vor allem in Ecuador, Kolumbien,
Venezuela und Brasilien), dem Anbringen gravimetrischer Reduktionen bei der
Netzausgleichung, der Berechnung von lokalen, hochauflésenden Geoidmodellen, der
Verwendung des Schwerefeldmodells EIGEN-6C3stat an Stelle von EGM2008 (die
formellen Fehler von EIGEN-6C3stat sind kleiner als die von EGM2008) und der
Reduktion der geometrischen Koordinaten auf eine gemeinsame Epoche 2005,0. Die
grofRen Residuen treten in den Punkten auf, in denen eine Standardisierung nicht
durchgefiihrt werden konnte, z.B. in den internationalen Nivellement-Verbindungen, fur
die gerade nur die Hohenunterschiede zwischen den Grenzpunkten bekannt sind, aber
nicht die entsprechenden Nivellementslinien, so dass nicht sicher ist, ob die in die
Beobachtungsgleichungen [5.16] eingeflihrten HOhen wegen der Effekte des
Erdschwerefeldes reduziert sind. AulRerdem befinden sich diese Punkte im Allgemeinen
weit von den jeweiligen Referenzpegeln entfernt, so dass die H6hen grolie Unsicherheiten
aufweisen.

Tab. 5.6: Bestimmung der Parameter der vertikalen Datums: Vergleich der aus den Originaldaten und den
standardisierten Daten erhaltenen Residuen (in [m]).

Residuen der Ausgleichung mit den Residuen der Ausgleichung mit den
Vertikales Datum Originaldaten standardisierten Daten
Anz. Mittelwert Max. Min. Anz. Mittelwert Max. Min.

Argentinien 50 0,007 £0,378 | 0,649 | -2,523 48 0,004 +£0,250 | 0,509 -0,793
Bolivien 1

Brasilien-Imbituba 438 0,012+0,195 | 2,889 | -2,465 | 436 | 0,007 +0,166 | 1,168 -1,219
Brasilien-Santana 5 -0,007 £ 0,506 | 0,852 | -1,090 4 -0,168 + 0,366 | 0,360 -0,711
Chile-Punta Arenas 2 0,182 + 0,744 0,926 | -0,562 2 0,158 + 0,801 0,959 -0,642
Chile-Puerto Montt 3 -0,122+0,131 | 0,075 | -0,255 3 -0,124 £0,101 | 0,028 -0,240
Chile-Talcahuano 2 -0,353+£0,081 | -0,272 | -0,434 2 -0,324 £0,040 | -0,284 | -0,364
Chile Valparaiso 4 0,233+0,992 | 2,157 | -1,387 2 0,216 £0,136 | 0,352 0,079
Chile-Antofagasta 1

Kolumbien 87 -0,006+0,768 | 4,324 | -2,234 | 83 | 0,010+0,171 | 0,624 | -0,657
Ecuador 23 -0,116 +0,327 | 0,892 | -1,115 | 23 |-0,060+0,084| 0,156 | -0,269
Peru 1

Uruguay 13 -0,042 +0,152 | 0,327 | -0,611 13 | -0,048+0,146 | 0,356 -0,690
Venezuela 34 -0,013+0,354 | 2,652 | -1,062 33 |-0,018+0,136 | 0,507 -0,536
Total 684 0,017+0,321 | 4,324 | -2,523 | 668 | 0,005+0,177 | 1,354 -1,219

Bei diesen Untersuchungen wird davon ausgegangen, dass die Hauptursache fiir die
groBen Residuen die aus dem Nivellement (mit gravimetrischen Reduktionen)
abgeleiteten physikalischen Hohen sind. Dennoch ist es auch winschenswert, dass die
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Geoidbestimmung verbessert wird. Tatsachlich findet sich die grofite Reduktion der
Residuen (Tab. 5.6) in Kolumbien, Ecuador und Venezuela, wo es moglich war, ein
einheitliches Quasigeoid der gesamten Region zu berechnen. Es ist winschenswert
detaillierte Geoidberechnungen, die in den verschiedenen stidamerikanischen Landern
bereits vorliegen, anzuwenden (z.B. Pacino et al. 2002, Tocho et al. 2007, Pereira and
Pacino 2010, Blitzkow et al. 2009, de Matos et al. 2014), aber einige davon wurden
bereits mit nivellierten und GPS-H6hen kombiniert oder sind regional begrenzt oder nicht
digital verfiigbar. Deshalb kdnnen diese Modelle hier nicht verwendet werden.

Wie im Abschnitt 2.3 diskutiert verbessern die Messungen der Satelliten-Schwerefeld-
missionen die Genauigkeit der Kugelfunktionskoeffizienten mittleren Grades (bis n =
200), aber ihre Auflésung ist nicht hinreichend, um H&éhenanomalien (oder
Geoidundulationen) fir Punkte der Erdoberfliche mit Zentimeter-Genauigkeit zu
bestimmen. Daflr ist weiterhin die Kombination mit terrestrischen Schweremessungen
und Geldandemodellen erforderlich. Solange das Quasigeoid (oder Geoid) nicht
punktweise mit Zentimeter-Genauigkeit zu berechnen ist, kann man nicht auf
Nivellementsnetze verzichten, insbesondere wenn sich die in den letzten 80 Jahren
aufgebauten raumbezogenen Geoinformationssysteme darauf stutzen.

f) Wenn die Ausgleichung mit den standardisierten Daten zufriedenstellend ist, werden die
geschatzten Hohensystemunterschiede benutzt, um den indirekten Effekt der vertikalen
Datumsparameter in der Losung des Randwertproblems ( f; in [5.14]) zu schatzen und

wieder in die Beobachtungsgleichungen des Typs [5.15] einzufiihren. Die GréfRenordnung
des indirekten Effekts erreicht in Ecuador, Kolumbien und Venezuela Maximalwerte von
1 cm, die das Ergebnis der Ausgleichung grofitenteils nicht verandern, d.h. die Residuen
variieren weniger als ein Millimeter und die Differenz in den vertikalen Datums &ndert
sich um Zehntelmillimeter. Die Hauptfolgerung ist in diesem Fall, dass der indirekte
Effekt gegentber der erreichten Genauigkeit bei der Vereinheitlichung der Hohensysteme
in Sidamerika vernachlassigbar ist.

Abbildung 5.10 zeigt die erhaltenen vertikalen Datumsparameter fir die bestehenden
Hohensysteme in Stdamerika. Die Niveauunterschiede sind beziglich der durch den Wert W,
[4.35] definierten Aquipotentialflache angegeben. Die Genauigkeit der Hohensystemunterschiede
liegt um x5 cm fiir Argentinien, Brasilien (Imbituba), Kolumbien, Ecuador, Uruguay und
Venezuela (die Gebiete mit der gréBten Anzahl von Beobachtungen, wéhrend sie flr Brasilien
(Santana), Bolivien, Peru und den fiinf chilenischen Datums nicht besser als £2 ... 3 dm ist. Dies ist
die Folge der geringen Verfugbarkeit und der groRen Unsicherheit der Daten. Tatséchlich hédngen
die Werte fir Bolivien, Peru und Chile (Punta Arenas) sehr stark von der Gewichtung der
Messungen in der Ausgleichung ab. Da es kaum oder keine Redundanz gibt, sind diese Werte nicht
zuverlassig. Die geschatzten Hohenniveaus sind grofitenteils positiv (aulRer Chile-Punta Arenas und
Chile-Talcahuano), d.h. die vertikalen Datums liegen Uber dem globalen Referenzwert W,. Dieses
Ergebnis sowie auch der Nord-Sud-Anstieg am Atlantik und der Sud-Nord-Anstieg am Pazifik
spiegelt die Meeresoberflachentopographie in der Region wider (vgl. Abb. 1.2).
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Abb. 5.10: Vertikale Datumsparameter in Stidamerika beziiglich eines globalen Referenzniveaus W, = 62 636 853,4 ms™.

Tab. 5.7: Datumsparameter der Héhensysteme und Referenzwerte WOi in Sudamerika.

Vertikales Datum Datumsparameter [m] | Referenzwerte W, [m?s”]
Argentinien 0,664 + 0,050 62636846,89 + 0,49
Bolivien (Arica) 0,503 £ 0,241 62636848,48 + 2,36
Brasilien-Imbituba 0,387 £ 0,018 62636849,61 + 0,18
Brasilien-Santana 0,048 £ 0,154 62636852,93 + 1,51
Chile-Punta Arenas -0,166 + 0,290 62636855,03 + 2,85
Chile-Puerto Montt 0,299 £ 0,175 62636850,47 £ 1,72
Chile-Talcahuano -0,033£0,178 62636853,72 £ 1,74
Chile-Valparaiso 0,292 £ 0,184 62636850,54 + 1,80
Chile-Antofagasta 0,398 £ 0,250 62636849,50 £+ 2,45
Kolumbien 0,444 + 0,030 62636849,06 + 0,29
Ecuador 0,746 £ 0,050 62636846,10 £ 0,49
Peru 0,447 £ 0,379 62636849,03 + 3,71
Uruguay 0,570 £ 0,080 62636847,82 + 0,78
Venezuela 0,523 £ 0,046 62636848,28 + 0,45

Die Verbindung der lokalen Hohenreferenzniveaus mit dem globalen W, erlaubt es, die Werte w,

(vgl. [2.26], Tab. 5.7) zu schéatzen, die als Bezugswerte in die Losung der Normalgleichungen der
nationalen Hohennetze (vgl. Abschnitt 4.1.3) eingefiihrt werden missen, damit sich jede
Vertikalkoordinate auf dieselbe globale Aquipotentialfliche bezieht. Wenn die geopotentiellen
Koten beziiglich dieses gemeinsamen W, bestimmt sind, kann der VVorgang der Vereinheitlichung
wiederholt werden, d.h. aus den geopotentiellen Koten leitet man physikalische Hohen ab (vgl.
Tab. 2.1) und mit diesen werden Schwereanomalien berechnet, aus denen wieder lokale
Quasigeoidmodelle zu schatzen sind (vgl. 5.3.2). Diese Modelle werden dann mit den
physikalischen Hohen erneut in die Beobachtungsgleichungen [5.15] und [5.16] eingefiihrt. Im
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Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde diese Iteration fiir Kolumbien, Ecuador und Venezuela,
in denen Schweremessungen verfiigbar sind, durchgefihrt. Die erhaltenen Anderungen in den
vertikalen Datumsparametern sind nicht signifikant im Vergleich mit der Genauigkeit der
Ergebnisse. Eine vorrangige Aufgabe der unmittelbaren Zukunft ist es, den gesamten Vorgang
mit neuen Daten hdherer Genauigkeit zu wiederholen, was die einzelnen Lander momentan

vorbereiten.
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6. Diskussion und Ausblick

Die Definition, Realisierung, Laufendhaltung und breite Anwendung des ITRS gewahrleisten
einen einheitlichen, globalen, geometrischen Referenzrahmen mit Zentimeter-Genauigkeit. Das
Hauptprodukt sind weltweit konsistente (homogene Genauigkeit in allen Gebieten) und im
Zeitablauf zuverlassige (homogene Genauigkeit in jeder Epoche) Referenzkoordinaten. Ein
aquivalenter Referenzrahmen fir physikalische Koordinaten (z.B. physikalische Hohen) existiert
bisher nicht. Zweifellos wurden die derzeit gebrduchlichen Hohensysteme nach den besten zur
Zeit ihrer Bestimmung vorliegenden Bedingungen eingerichtet. Jedoch sind sie individuell (lokal)
vertikal festgelegt, und es wurde nicht immer eine standardisierte VVorgehensweise angewendet.
Die geodatischen Daten, die auf diesen Systemen beruhen (z.B. physikalische Hohen,
Schwereanomalien, (Quasi-) Geoidmodelle, Geldndemodelle usw.) sind in geographisch
begrenzten Gebieten anwendbar, aber ihre Kombination in globaler Ausdehnung oder mit
satellitengestltzten Daten (z.B. GNSS-Positionierung) zeigt viel groRere Diskrepanzen als heute
akzeptabel. Die Losung dieser Defizite erfordert die Einrichtung eines globalen vertikalen
Referenzsystems bezogen auf das Erdschwerefeld

- das einen zuverlassigen Referenzrahmen fiir die Untersuchung und Modellierung von
globalen, schwerefeldabhéngigen Erscheinungen bereitstellt (z.B. Veranderungen des
mittleren Meeresspiegels in lokalem, regionalem und globalem Malistab, Verlagerung von
Massen in kontinentalen und ozeanischen Gebieten sowie im Erdinneren);

- das die genaue Kombination geometrischer und physikalischer H6hen unterstltzt, um
maximal die durch die Satellitengeodéasie gebotenen Vorteile zu nutzen (d.h. weltweite
Kombination der GNSS-Positionierung mit Schwerefeldmodellen zur genauen
Bestimmung konsistenter Hohen); und

- das die Integration (Vereinheitlichung) der bestehenden Hohensysteme erlaubt.

Damit ein solches System diese Anforderungen erfillt, muss es mit einer Genauigkeit um eine
GroRenordnung besser als die zu modellierenden Phdnomene verwirklicht werden, weltweit
konsistent und zuverlassig sein und seine hohe Genauigkeit Uber lange Zeit sicherstellen. In
Ubereinstimmung mit diesen Charakteristiken wird in der vorliegenden Arbeit vorgeschlagen,
das globale vertikale Referenzsystem aus einer geometrischen und einer physikalischen
Komponente zu bilden. Die geometrische Komponente beruht auf den aus dem ITRS/ITRF
abgeleiteten, auf ein Referenzellipsoid bezogenen geometrischen Hohen (und ihren zeitlichen
Verénderungen). Die physikalische Komponente basiert auf geopotentiellen Koten (und deren
zeitlichen Veranderungen) und einem Referenzwert Wy. Geopotentielle Koten werden anstelle
eines speziellen Hohentyps (z.B. orthometrische oder Normalhthen) vorgezogen, weil diese
primére Vertikalkoordinaten sind, aus denen sich die anderen physikalischen Héhen ableiten
lassen. Damit dient das vorgeschlagene vertikale Referenzsystem fir jede Art physikalischer
Hohen.

Wenngleich dem W, jeder beliebige Wert zugewiesen werden kann, wird empfohlen, einen Wert
anzunehmen, der konsistent mit den aktuellen Messungen des Erdschwerefeldes und der
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Geometrie der Erdoberflache ist. Der Wert W, definiert das Referenzniveau, d.h. er gibt an,
welche der unendlich vielen Aquipotentialflachen des Erdschwerefeldes gewahlt wurde, um die
Hohe null festzulegen. Er wird realisiert durch die geometrische Darstellung dieser
Aquipotentialflache bezuiglich desselben Referenzellipsoids, das fiir die geometrischen Hohen
und die Geoidbestimmung verwendet wird. Die Definition (Wert Wy) und die Realisierung
(Geoidbestimmung) des Referenzniveaus mussen konsistent sein, deshalb missen sie von
denselben Messungen mit denselben Standards und Konventionen abgeleitet werden. Andernfalls
géabe es so viele Werte Wy (oder Geoidmodelle) wie Berechnungen. Das absolute Niveau der
Referenzflache wird mittels der Loésung des geodatischen Randwertproblems unter der
Bedingung des Verschwindens des Gravitationspotentials im Unendlichen definiert. Es wird
durch ein globales, ausschlieflich auf Satellitenmessungen (insbesondere SLR, GRACE und
GOCE) beruhendes Schwerefeldmodell realisiert, und die Prazision der Realisierung (raumliche
Auflésung des Geoids) erreicht man, indem man das globale Schwerefeldmodell mit
terrestrischen, Flug- und See-Gravimetermessungen sowie detaillierten Gelandemodellen
kombiniert. Aus dieser Sicht ware es zweckmaRig, ein globales Standard-Schwerefeldmodell aus
Satellitenbeobachtungen festzulegen, das weltweit als langwellige Komponente bei der
Geoidbestimmung mittels des remove-restore-Verfahrens benutzt wird. Damit hatte jedes lokale
oder regionale Geoidmodell dasselbe absolute, durch den Wo-Wert definierte Niveau.

Um sicherzustellen, dass die physikalischen und geometrischen Komponenten des vertikalen
Referenzsystems denselben Bezug haben, wére es angebracht, ein neues Referenzellipsoid zu
berechnen, das Wy als primaren Parameter aufnimmt, oder dessen grofle Halbachse a aus Wy
abgeleitet ist. Dies wirde helfen, dass die verschiedenen Produkte der geometrischen
(ellipsoidische Hohen, vertikale Deformationen usw.) und physikalischen Geodésie (Modelle des
Erdschwerefeldes und der Meeresoberflachentopographie, Massenverlagerungen usw.), die sich
heute oft auf verschiedene Ellipsoide beziehen, direkt vergleichbar sind.

Die Realisierung des vertikalen Referenzsystems wird in ahnlicher Weise wie beim ITRF
vorgeschlagen, d.h. ein globales Netz mit kontinentalen Verdichtungen, die wiederum national
verdichtet sind. Die Referenzstationen dieses Netzes mussen

- kontinuierlich durch GNSS-Positionierung beobachtet werden, um eventuelle
Deformationen des Referenzrahmens genau bestimmen zu kdnnen;

- mitdem ITRS/ITRF verbunden sein;

- mit den lokalen Hohensystemen durch geometrisches Nivellement verbunden sein, deren
geopotentielle Koten bezlglich des globalen Wy-Wertes bekannt sind.

Da die Vereinheitlichung der lokalen Hohensysteme heute eines der Hauptprobleme der Geodésie
ist, soll hier die Bedeutung der bestehenden Nivellementsnetze herausgestellt werden. Trotz ihrer
Nachteile (hoher finanzieller und zeitlicher Aufwand, Akkumulation systematischer Fehler,
verschiedene Epochen, geringe Redundanz der Messungen usw.) sind diese Netze die einzige
Realisierung der bestehenden Héhensysteme und werden in der Praxis am meisten genutzt. Sie
sind unverzichtbar sowohl fiir die Vereinheitlichung der Systeme als auch fur die Verwirklichung
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des globalen Referenzrahmens. Es ist klar, dass die Integration der lokalen Héhensysteme in das
globale Referenzsystem auf der Kombination der mit GNSS-Positionierung bestimmten
geometrischen Hohen, der aus Nivellements (mit gravimetrischer Reduktion) abgeleiteten
physikalischen Hohen und Schwerefeld- (bzw. Geoid- oder Quasigeoid-) Modellen hoher
Auflésung beruhen muss. Um sicherzustellen, dass die Vereinheitlichung dasselbe
Genauigkeitsniveau wie der globale Referenzrahmen erreicht, missen jedoch einige
Anforderungen bertcksichtigt werden, die in der vorliegenden Arbeit auf die heutige Situation in
Sldamerika bezogen sind, aber auf jede andere Region der Erde Ubertragen werden konnen.
Diese sind:

- Die geometrischen Koordinaten (ellipsoidische Hohen und ihre zeitliche Anderungen) der
bei der Vereinheitlichung benutzten Stationen (Beobachtungsgleichungen [5.15]) missen
den IERS-Standards genligen und &ulerst genau sein. Somit wird empfohlen, dass diese
Stationen in den SIRGAS-Referenzrahmen einbezogen werden, damit sie kontinuierlich
prozessiert und ihre Positionen und Geschwindigkeiten préazise geschatzt werden. Die
beste Alternative ist, die bestehenden SIRGAS-Stationen mit den lokalen Hohensystemen
durch geometrisches Nivellement zu verbinden. Da es schwierig ist, die physikalische
Hohe des Antennenreferenzpunktes (auf den sich die ellipsoidische Hohe bezieht, und der
sich bei jedem Antennenwechsel &ndert) zu bestimmen, wird empfohlen, die Vermarkung
(Pfeiler, Platte, usw.) als Referenz zu nehmen. Auch wenn die SIRGAS-Referenzstationen
aktuell eine gute Verteilung haben, ist eine Verdichtung in Peru, Bolivien und Paraguay
nétig. Obwohl es z.B. in Paraguay Nivellementslinien erster Ordnung gibt, konnte dieses
Land nicht in diese Arbeit einbezogen werden, da kein nationaler Referenzpunkt mit
geometrischer und nivellierter Hohe verfugbar ist. Die Schéatzung der vertikalen
Datumsparameter in  Peru beruht nur auf der Meeresflachentopographie am
Referenzpegel, und in Bolivien auf einer einzigen nivellierten SIRGAS2000-Station. Wie
erwahnt sind die Ergebnisse in diesen Landern unzuverlassig, da es keine redundanten
Beobachtungen gibt.

- Die Meeresoberflachenhéhe in den an die Referenzpegel grenzenden Gebieten muss
durch Kombination der extrapolierten Satellitenaltimetrie mit den Pegelregistrierungen
verfeinert werden. Dazu muss die Meeresoberflache mittels GNSS-Positionierung direkt
in den ITRS/ITRF eingebunden werden, was durch die genaue Bestimmung des Vektors
zwischen der GNSS-Station und dem Pegel-Nullpunkt mdoglich ist. Ebenso mussen die
historischen Pegelregistrierungen auf dasselbe Niveau bezogen werden. Es wird dabei auf
die Arbeiten von Acuiia et al. (2002) in Venezuela sowie Dalazoana et al. (2007) und Luz
et al. (2009) in Brasilien verwiesen.

- Bei der Modellierung des Schwerefeldes zur Bestimmung der Geometrie der
Referenzflache wird empfohlen, der Approximation von Molodenskii zu folgen
(Berechnung des Quasigeoids) und nicht der Methode von Stokes (Geoidberechnung),
damit die vertikalen Datumsparameter keine Inkonsistenz wegen der erforderlichen
orthometrischen Hypothesen zur Reduktion der Schwereanomalien von der Erdoberflache
auf das Geoid enthalten. Um die Genauigkeit zu erhohen, sollten die Héhenanomalien
punktweise fiir jede einzelne Referenzstation (mit zusatzlichen Gravimetermessungen in
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der Umgebung) berechnet und nicht aus regionalen oder globalen Modellen interpoliert
werden. SchlieBlich mussen die langwelligen Anteile der Quasigeoid-Modellierung aus
demselben globalen Satellitenmodell stammen. Dabei wird auf die Erfahrungen bei der
Geoidbestimmung in Sudamerika verwiesen, z.B. Matos et al. (2014), Tocho et al. (2007),
Giménez et al. (2005), Hoyer (2002).

Zum Schluss muss die Ausgleichung der Nivellementsnetze in Form geopotentieller
Koten erwahnt werden. Unter der Koordinierung der SIRGAS-Arbeitsgruppe 111 haben
die einzelnen siidamerikanischen Lander die Datenbanken mit den Originalmessungen der
Nivellements bereinigt und vervollstdndigt. Zurzeit werden die groBeren Inkonsistenzen
beseitigt, einige davon durch Neumessungen. Es darf hier erwahnt werden, dass Bolivien
sich an diese Aktivitaten angeschlossen hat, und es wird erwartet, dass Peru zumindest die
Nivellementslinie, die Ecuador mit Chile verbindet, liefern wird, so dass die Schleife um
ganz Sudamerika geschlossen werden kann. Sobald die nationalen Normalgleichungen flr
ihre spatere Kombination auf kontinentaler Ebene aufgestellt werden koénnen, wird sich
die Zuverlassigkeit der physikalischen Héhen in Stuidamerika signifikant erhéhen und die
Anwendung der in der vorliegenden Arbeit vorgeschlagenen Strategie wird deren
Genauigkeit um eine Grolienordnung verbessern.
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Anhang A: Gezeitenreduktion der Nivellements

In der Gleichung [4.3] werden in > AC,(t) vor allem die Effekte der periodischen Komponenten

der Erdgezeiten beriicksichtigt, da diese systematische Fehler in ausgedehnten vertikalen Netzen
(vgl. 3.1.4) erzeugen konnen, insbesondere wenn sie sich in Nord-Sud-Richtung erstrecken. Die
Auswirkungen konnen abgeschétzt werden durch (vgl. Vanicek and Krakiwski 1986, S. 599,
Heck 1993, S.19):

asV(t
Adhy ___zz(1+k ~h )ﬁcos(A(t)j—a) [m] [A.1]=[4.4]
g j=in=2 az(t)j
Der Subindex j gibt den Beitrag des Mondes (j=1) und der Sonne (j=2)an, _W(t)(En)n ist die
rgoz(t);

Horizontalkomponente der Gezeitenbeschleunigung (vgl. [3.4]), z(t),, At); stellen die

geozentrische Zenitdistanz und das Azimut des entsprechenden Himmelkdrpers dar, d ist die
Strecke zwischen den nivellierten Punkten Py und Pys+1, « das Azimut zwischen Py und Pyaa, r
der mittlere Erdradius, g der mittlere globale Schwerewert und k., h, sind die Love-Zahlen.
Beriicksichtigt man nur die zonalen harmonischen Koeffizienten von 6V (t). bis n=3 fiir den
Mond und n=2 fir die Sonne, so kann man [3.8] mit den gultigen Konstanten der
Internationalen Astronomischen Union (Luzum et al. 2011), den nominellen Werten der Love-
Zahlen in den IERS-Standards (Petit und Luzum 2010, S. 83 und 103) und den Parametern des
GRS80 (Moritz 2000) schreiben als (vgl. Linzhang et al. 1995):

AdN, = [1,16092 (7;}[?)[ Rl(jtl)j cosz(t), +0,01122 [?]('ZJZ [ RI(Dtl)l]A(S cos” z(t), —1)1 x

[d cosa (sinpcos &(t), cosz(t), — cospsin 5(t), )+ d sine (cos S(t), sin z(t), )]+ [A.2] = [4.5]

s [ st}

[d cosa (singcos&(t), cosz(t), — cospsin S(t),) + d sina (cos 5(t), sinz(t), )] -

0,57765 [J(] d cosa sin 24 [x107" m]
L ra

In dieser Gleichung wurden der mittlere Erdradius r und der mittlere globale Schwerewert g durch
die groRe Halbachse a und die Normalschwere y des GRS80-Ellipsoids ersetzt. Damit wird ,, der

Normalschwerewert am Aquator fiir das GRS80-Ellipsoid und 7 _ 1 .
y 140,005 2792 sin? ¢ — 0,000 0234 sin

AuBerdem gilt:
521_0,00334725in2¢+2 gibt die Beziehung zwischen der groRen Halbachse a des GRS80 und dem

geozentrischen Radius p des Nivellementpunktes mit der geodéatischen Breite ¢
und der ellipsoidischen Hohe h;
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Dj, R(t) sind die mittlere und die momentane geozentrische Entfernung des
Gestirns;
s(t);, «(t), sind die Deklination und der Stundenwinkel des betreffenden Gestirns.

R(t);, 5(t),, z(t), konnen mit hinreichender Genauigkeit aus den modellierten Ephemeriden von
Sonne und Mond geschatzt werden.

Der letzte Term in [A.2] restituiert den indirekten Effekt der permanenten Gezeit, der implizit in
[A.1] reduziert wird, so dass die nivellierten H6henunterschiede im System zero tide dargestellt
werden und konsistent mit den IAG-Resolutionen sind. Die Reduktion [A.2] muss unabhéngig im
Hin- und Rickweg des Nivellements berticksichtigt werden (und nicht in der Kombination aus
beiden), weil diese zu unterschiedlichen Zeiten durchgefuhrt werden.

Die Berechnung der Reduktion der Gezeiteneffekte im Nivellement enthdlt die verwendeten

Gleichungen fir die Bahnen von Sonne und Mond. Sie werden hier im Detail angegeben (vgl.
Linzhang et a., 1995):

s(t) =270,43416° + 481267,88314° T — 0,00113° T? +0,000002° T®* — Mittlere L&nge des Mondes

h(t)= 279,69668° + 36000,76892° T — 0,00030° T2 — ...der Sonne

p(t)=334,32956° + 4069,03403° T —0,01032° T? —0,00001°T®  — ... des lunaren Perigaums

N (t)=259,18328° +1934,14201° T +0,00208° T2 —0,000002°T*  — ... des lunaren aufsteigenden Knotens
p, (t) = 281,22083° +1,71918° T + 0,00045° T + 0,000003° T* — ...des solaren Perigdums

& t) 23,45229° —0,0130125° T —0,164°x107° T2 + 0,503°x10° T> — Schiefe der Eliptik

T:  Anzahl der julianischen Jahrhunderte (36525 Tage) gezahlt ab 1900 — 01— 01,12 : 00

Zalestische Koordinaten und geometrische Beziehungen:

A(t), = s —0,0032sin(h — p,)—0,0010sin(2h — 2p)+0,0010sin(s — 3h + p + p, )+ 0,0222sin(s — 2h + p) +
0,0007sin(s—h - p+ p,)— 0,0006sin(s —h)+ 0,1098sin(s — p)— 0,0005sin(s +h— p—p, )+
0,0008sin(2s —3h + p, )+ 0,0115sin(2s — 2h) + 0,0037sin(2s — 2p) — 0,0020sin (2s — 2N ) +
0,0009sin(3s —2h - p)

®(t), = - 0,0048sin(p — N)—0,0008sin (2h — p — N )+ 0,0030sin (s — 2h + N ) + 0,0895sin (s — N ) +
0,0010sin(2s —2h + p— N)+0,0049sin(2s — p— N)

A(t), =h +0,0335sin(h - p,)+0,0004sin(2h - 2p,)
D(t), =
osz(t)J cosg cosd(t); cosz(t); +singsina(t),
sind(t); = cos®(t); sinA(t); sine(t)+ sind(t), coss(t)
coss(t); cosAlt), =cos®(t), cosA(t),

)
coss(t); sin At), =cosd(t); sinA(t), cose(t) —sin®(t); sineft)

Verhéltnis zwischen mittleren und momentanen Entfernungen:

[ Rt()tl)lj =1+ 0,100 cos(s — 2h + p)+0,0545 cos(s — p)+ 0,0030 cos(2s — 2p) +
0,0009 cos(3s — 2h — p)+0,0006 cos(2s — 3h + p, ) + 0,0082 cos(2s — 2h)

[&] =1+0,0168 cos(h - p,) +0,0003 cos(2h - 2p; )
R(t),
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Anhang B: Ellipsoidische Korrektion zur Losung des fixen
Randwertproblems

Die in der vorliegenden Arbeit benutzte Strategie zur Schéatzung der ellipsoidischen Korrektion
basiert auf der Fortsetzung nach oben bzw. unten und dem Vergleich der Koeffizienten der
Storfunktion T bezlglich der drei verschiedenen Flachen: einer Kugel X; mit dem Radius a
(grol’e Halbachse des Referenzellipsoids), einer Kugel X, mit dem Radius b (kleine Halbachse)

und einer Ellipsoidflache X, definiert mit _(4)=a /12‘7‘522 Dieses Vorgehen wurde detailliert
1-e“cos“ ¢

von Heck und Seitz (2003) fur das lineare skalar freie Randwertproblem entwickelt. In der
vorliegenden Arbeit wird die dquivalente Losung fur das fixe Randwertproblem dargestellt.

Mit dem Ziel, die Randbedingung [4.22b] durch eine Reihe in Termen der geometrischen
Parameter von X, darzustellen, ist es nutzlich, dass das Stérpotential

Te0)=38] ST a0 [B.1]

n=0

entspricht und seine Fortsetzung zwischen %, und Z¢

Th02)=52] ST B.2)

n=0

T, sind die harmonischen Koeffizienten des Potentials T beziglich %, T,, sind die
harmonischen Koeffizienten der Fortsetzungsfunktion, und Y.m(¢,4) sind die harmonischen
Kugelflachenfunktionen (e.g. Hofmann-Wellenhof and Moritz 2005, Eq. 1-50). Mit b=av1-e?

ist das Verhéltnis der Koeffizienten T, und T,,, gegeben durch

(-7 T, [B.3]
Analog entsprechen die Schwerestdrungen auf X in Kugelflachenfunktionen Y,m(4,4)
(0.2)= 3 30 Yim(612), [B.4]

und mithilfe einer Taylorreihenentwicklung wird der geozentrische Radius von X,

r.(g)=a (1—;e sin ¢ — e sin ¢(4 3sin? ¢) j [B.5]

Auf Grundlage von [B.2] und [B.5] sind die erforderlichen Ableitungen in [4.22b]
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_or_ i b-e)e {(n +1)+(n+1)(n+ 2)§sin2 ¢+ O(e“)}mij,m Yo (#,2) [B.6]

2
r = b

n+l +n

_ﬁ _2(1 e r Z{ n+1)e’singcosgY,, (4, 1)

[1+(n )S sin ¢jw+o<e4) }T_ [B.7]

a¢ nm

Fiigt man [B.4], [B.6] und [B.7] in [4.22b] ein und vernachlassigt die Terme O(e*), so wird die
Randbedingung zu

Z > K—L{ ((n+1)+(n+1)(n+2)§sin2¢]vnm(¢,ﬂ)

=l m=-n

[B.8]

—e%ingﬁco&b% } i i 5 Yo (4,4)

Die Terme, die eine Multiplikation der trigonometrischen Funktionen mit den
Kugelflachenfunktionen (oder deren Ableitungen) enthalten, kénnen durch die Gleichungen [39-
46], [39-47], [39-76] und [39-77] von Moritz (1980) ersetzt werden:

Sin ¢COS¢%¢¢’1) =-N aann+2,m (¢' /1)+ %Ynm (¢’ ﬂ’)+ (n + l)yann—Z,m (¢’ ﬂ’) [Bga]
Sinz ¢Ynm(¢'ﬂ“) nm n+2m(¢ /1)+ﬁnm nm(¢ /1)+yann—2,m(¢lj“) [ng]
C(=|m[+2)n-|m|+2) _(2n —2|m|2+2n—1) _ (0 m{)n +[m|-1)
R oy o R e iy o R iy ey e R e
Durch Einsetzen von [B.9a] und [B.9b] in [B.8] und Auflésen nach &g, folgt:
(1—e B - e’r(, —
. (n+1)T,, + ?[ (?+n-4)a, ,. T,
+[(n2+3n—1)ﬁnm+1_m [B.10]

(n +5n+6)7/n+2m n+2m] :|=5gnm

Diese Gleichung gibt die Randzwerte als Funktion der harmonischen Koeffizienten der
Fortsetzung des Storpotentials zwischen X, und X, und genau diese Fortsetzung ist nach Heck
and Seitz (2003) die Ursache der Terme der Groéenordnung O(n*e?).

Das unmittelbare Ziel ist, die Beziehung zwischen den Randwerten und der Potentialfunktion auf
der ellipsoidischen Flache X, darzustellen, was verschiedene sphérische harmonische

Koeffizienten fiir T, und T,, einschlieBt. Zu ihrer Unterscheidung werden diese mit T,
bezeichnet. Dann kann mit Berticksichtigung der GI. [B.2] firr r =r.(¢) geschrieben werden
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+N

T3 3632 ST [B.11]

n=0 m=-n n=0 m=-n

Um den Zusammenhang zwischen den Koeffizienten T, und 'I?nm abzuleiten, gehen wir
zunachst von der Berechnung

Tom = (%jf [B.12]

aus und greifen auf

ERCICRIS e

zuriick, so dass der Term sin?¢-Y,.(4,4) durch [B.9b] ersetzt werden kann. Auf diese Weise
erhalt man unter Einfiihren von [B.9b] und [B.13] in [B.11]

2

€] T tl2) S 001 nf02)

[B.14]
+ﬁnm nm(¢ﬂ')+7/nm n-2,m ¢/l ]T :| nm nm(¢ﬂ‘)
Auflosen nach T, ergibt
(1_e2)n7+1{ -lTnm +§[(n _1)an—2m,-|7n—2,m
[B.15]

+ (n +1)ﬁnm-rnm + (n + 3)7n+2,m-|7n+2,m ] :| :Tnm

und man erhdlt die Beziehung zwischen den Koeffizienten T,  der festen
Kugelfunktionskoeffizienten des Storpotentials T und der Koeffizienten 'an der Funktion
T(rz(¢).4,4). Die Beziehung der letzteren zu den Randwerten auf X, ist moglich durch Auflosen
nach T,, in [B.10] und [B.15] und Gleichsetzen beider Gleichungen, so dass

(n+1){f +ez{(n-3) 7

a 5 (n+l) @ omln2am

nm 2

+|:ﬁnm (n_2)+ L :|i1m + ((::i; 7n+2,mﬂ+2,m:| :|:69nm

(n+1) (n+1)

[B.16]

In [B.15] wurden die Koeffizienten T,,, mit Hilfe von [B.12] durch 'an ersetzt. Die Terme der
GroBenordnung de O(e*) wurden vernachléssigt.
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Unter Beachtung der Beziehungen [B.3] und [B.12] ergeben sich die Koeffizienten 'an als
Funktion der Randwerte &g,,,, und der spharisch-harmonischen Koeffizienten T, bezuglich £, zu

A S T

Tnm =7 N (n +1) gnm _? man—z,m n-2,m

|::Bnm (n 2) L :|Tnm +M7n+2,an+2,m:|

(n+l) (n+1) (n+1)

Die Werte T, erhédlt man aus einem globalen Schwerefeldmodell (vgl. [2.8]), was die iterative
Ldsung von [B.16] erlaubt.

[B.17]

In Ubereinstimmung mit der Gleichung [39] von Heck and Seitz (2003) kann die Potentialfunktion
in [B.11] in einen sphéarischen Teil und eine ellipsoidische Korrektion zerlegt werden:

0

T 2)=3 3T Yl 2)=To(02)+ 0T (6,2) [B.18]
T,(¢,.4) entspricht der Gleichung [4.24], die in Abhangigkeit von den Koeffizienten der
Kugelflachenfunktion geschrieben werden kann als

) i Z ( )5gnm nm(¢ l) [Blg]
Die Summenbildung in [B.19] beginnt mit n=2 (vgl. [4.22c]), wahrend sie in [B.11] mit n=0
beginnt. Deshalb ist die Differenz zwischen T (r(¢),4,4) und Ts(4,4) ab n=2 durch den Term der

GroRenordnung O(e?) in [B.16]. Die Werte T~nm fir n=0 und n=1 werden aus [B.15] in
Kombination mit [B.9c] und [B.3] abgeleitet. Obwohl die sphérisch-harmonischen Koeffizienten
des Grades n=1 bei der Entwicklung des Storpotentials eindeutig innerhalb des linearisierten
fixen Randwertproblems geschatzt werden konnen (im Gegensatz zum skalar freien
Randwertproblem), wird durch [4.22] Ty, =T, =Ty =T, =0 angenommen. Auf diese Weise wird

~ ¢ ~  ,12

Too :?T20 ; Tp=¢€ 2 24T [B.20]

T ; Tl,ilze g 3,41

gso

Unter Berticksichtigung der Werte Yoo(4,4), Y10(#,4) und Yo +1(4,4) (z.B. Hofmann-Wellenhof and
Moritz 2005, GI. 1-50) ist die ellipsoidische Korrektion endgultig gegeben mit

e’ 12 . 24 .
ST (¢, A)= [TZO += - T303|n¢+7(T31 cosA+T, ,sin ﬂ)cosqﬁ}

—ZZH T {ﬁ (h-2), 1 }Tnm [B.21]

e n+1 n 2,m "n-2,m nm (n+1) (n-l-l)

; ((: i f)) yT}Y (¢.4)+0le*)
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Wie bereits erwéhnt ist das Referenzellipsoid in der vorliegenden Arbeit das GRS80 (Moritz 2000),
so dass sich die Koeffizienten Ty flr n=2, n=4, n=6 und n=8 auf die Differenz zwischen den in
den globalen Schwerefeldmodellen (GGM, vgl. [2.8]) enthaltenen Werten und den entsprechenden

im GRS80 beziehen, d.h. T ,=CS™ —JS%%  n-2468. Fir die Ubrigen in [4.45] notwendigen
harmonischen Koeffizienten wird T, =CS™, T, . =S gesetzt. Fir diese Auswertung ist es
erforderlich, dass die Koeffizienten JS¥% CSM — CSM mit Bezug auf dieselben Werte GM und

a (bzw. R) gegeben sind. Da dies nicht immer der Fall ist, miissen die Koeffizienten J5°% mit

dem Faktor GMGRSSO(aGRSSOJH neu skaliert werden (vgl. Barthelmes 2009, Gl. 111).

GM GGM a.GGM
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