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Calculating the plant stand surface albedo
for near-infrared solar radiation

~ 4
M. UNKASEVIC

Hydrometeorological Institute of Socialist Republic of Serbia
Gandijeva 117, 11070—Beograd, Yugoslavia

It is shown that better results are obtained in calculating the surface albedo
of a plant stand for the near — infrared solar radiation using the modified ‘“two-stream?
approximation (Dickinson, 1983; Sellers, 1985) than by the Schwarzschild’s appro-
maximation (Ross, 1981). These evaluations of the plant stand surface albedo were obtain-
ed by using appropriate values for scattering parameters of upward 8, and diffusive g
solar radiation in the plant stand, which were gained by applying the delta-Eddington
approximation (Joseph et. al., 1976; Coakley al., 1983). More accurate estimation
of B, and f can be obtained by using Rayleigh’s phase scattering functions for radiative
scattering in a plant stand, since in this case the upward scattering paramerers depend
on plant foliage distribution.

*

Novénydllomany kizel—infravirds napsugdrzdsra vonatkozé felileti albeddjdmak
kiszamitdsa. Szerzé kimutatja, hogy névényallomdny feliileti albedéjénak kiszdmitésa-
nil a médositott ,,kétdramlasos” megkdzelités (Dickinson, 1983; Sellers, 1985) jobb
eredményeket ad, mint a Schwarzschild-féle eljards (Ross, 1981). Névényallomény
feliileti ableddja tigy becsiilheté meg, ha a felfelé tartd (f,) és a diffuz (f) napsugarzas
szérdsparamétereit a delta-Edington megkozelitéssel (Joseph et al., 1976; Coakly et al.,
1983) hatérozzuk meg. , és f értékére pontosabban becslések végezhet8k, ha a névény-
4llomény sughrzdsszérési szdmitédsakor a Rayleigh-féle fézis-szérédési fuggvényeket
alkalmazzuk, mivel ebben az esetben a felfelé tarté sugérzas szérédési paraméterei
az &lloméany felileti tulajdonsigainak eloszlasatol figgnek.

1. Introduction

In recent years great efforts has been made for studying surface processes,
including vegetation, that directly influences the micro- and meso scale climate.
So many scientific disciplines study the various aspects of interaction between
the climate and surface processes. As part of the incident solar energy not
reflected from the earth’s surface represents absorbed energy available for
warming the atmosphere nonuniformly, the knowledge of surface albedo is of
vital significance for meteorology in the study of the atmospheric heat budget
and its connection with general circulation, air mass transformation and regional
climate.

For agronomists, foresters and ecologists, the surface albedo is significant
because of the more accurate observation of radiative fluxes in plant stands
as a source of energy for both photosynthesis and maintaining temperature
and transpiration of the plant stand (Dickinson, 1986).
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The varied and abundant vegetation canopy determines the plant stand
surface albedo value during the warmer half of the year, while during the colder
half the snow cover is of great significance (Matthews, 1983).

The basic goal of this study is a more complete description of the processes
characterized by the penetration of light through the plant stand in order
to get a more accurate calculation of the plant stand surface albedo, especially
in the near-infrared part of the solar spectrum. Considerable attention is also
devoted to the study of the influence of the variation of scattering parameters
on plant stand surface albedo.

2. The mathamatical plant stand theory

The problem of calculating the plant stand albedo is basicly the problem
of solving the equation of radiative transfer throught the plant stand. While
the complex radiative scattering on phytoelements can be disregarded for the
greater part of the visible region of solar spectrum, it is, however, decisive for
near-infrared radiation. Therefore, calculating the radiative fluxes in a plant
stand for near-infrared radiation is quite complex and often some approximative
method is used.

One of the methods applied is the Schwarzschild’s approximation (Ross,
1976) which gives a good evaluation of the plant stand albedo in the visible
part of the solar spectrum but a poorer one in the near-infrared radiation.

One of the successful methods for calculating the intensity of diffuse radi-
ation in the atmosphere is the ‘‘two-stream’ approximation (Dickinson, 1983;
Sellers, 1985). This method is adapted here for evaluating the plant stand albedo
for near-infrared radiation for which it has a significant value.

The equation that describes radiative transport in the plant stand (Ross,
1981) is formed as:

00 @2 (T, 8,9 = —~GIOW(E, B, w) ugllis 6, 9] 4

oL

1
P f L, &, ¢, 0, )L, 0, ¢')d 1)
4
4z

where 1 is the intensity of diffuse radiation, L is the leaf area index, n(1s, 0, ¢)
characterizes the radiative sources, @ (@) denotes the foliage orientation function
and I'L(L, 0, ¢/, O, ¢) represents the scattering phase function radiation in
a plant stand determined by the directions of incident r* = 7'(0’, ¢’) and diffuse
r = 7(0, ¢) radiation.

Equation (1) can be written differently by introducing the variables
p = cos O and p’ = cos O and integrating on the azimuth ¢ and ¢’ which
results in:

1

oo ) = G, =0Ty =y [ Dol il i’ (2

&

-1

and the phase function of scattering radiation on phytoelements (foliage) is
normalized so that the condition is satisfied:
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I’L(L,u,,u') h
du =W 3
f ;!( ) == L ( )

where W is the scattering coefficient on phytoelements which are assumed
to be identical for both sides of the leaf.

For equation (2) to be solved it is necessary to write it in the form of a
differential equation with constant coefficients. Therefore, it is suitable to
define the mean optical path of diffusive light in the form of:

1
= f udy { 1, for horizontal and uniform foliage distribution

~ | 6w

The term 7 (L, r) that characterizes the source of radiation can be written
as:

(4)

m/2, for vertical foliage distribution

(L, p) = S(L, o) W1, (5)

The intensity of direct solar radiation r, = 7,(0,, ¢,) in a plant stand
S(L, p,) is determined by the equation S(L, u,)=8,/uea(L, u,) 8(u—M,) where
a(L, u,) is proportion of gapsin the plant stand which, for the assumed random
distribution of foliage in the plant stand, equals e~®ol = Gfu,; u, = cos 6,
and 6(u— p,) is the Dirac function.

Expressions for parameters of upward scattering 8, of direct and S of
diffuse solar radiation in a plant stand are defined as

1
1
Wi, = ;fPL(L, u, —p)ap (6)
0
1 g 1
1 u
WLﬂ = —/—fPL(L, 122} —,u')d.u' (7)
i G(u) ;
where the valid relation is
1
d
B = Bydp (8)
G(w)

If, in equation (2), ¢(L, p) is substituted by (L, u) and i(L,—pu) with
1y (L, p), (0=p=1) and under condition that 7,(L, u) and 4y(L, u) do not depend
on u (Coakley and Chylek, 1975) we get the following system of equations:

ﬁ—;lj:—‘ = [1—Wy(1—B))i,— WBiy— Wi BouS,e K" (©)
—u Z/,/Ii = WipBi+ [1 —-W. (1 —ﬂ)]iz— WL —ﬂo)ﬁSOe—KoL (10)

where the condition B(—pyy) =1 —pB(u,) (Coakley and Chylek, 1975), which
follows from conservation of energy, was used.
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The system of equations (9) and (10) can be solved as a system with cons-
tant coefficients (Bertiolino, 1969 ) by using the following boundary conditions
%4((Ly) = 75(0) = 0, where the surface albedo is defined as 4 = 7,(0)/S,, i.e.
as the ratio of reflected to incident solar radiation.

The surface albedo of very dense vegetation (L— =) can be expressed as

(BEKo+ K)[(1+Ky) + Wi(—1)]

where K; = (1-Wp)42.(1-W+2 W B2

For single scattering when W, -0 (the area of photosynthetically active
radiation) the albedo given by equation (11) is equal to the expression:

A= WLKOI_‘/go (12)
ﬁKo'l‘Kl

while for the same conditions and by applying the Schwarzschild’s approxi-
mation (Ross, 1976, 1981) the expression got for the albedo was:

A = ﬂf)__ (13)
2(1+K,)
The combination of equations (12) and (13) yields
2u(1+ K,)

which is the parameter of upward diffusion of direct solar radiation in a plant
stand.

Equations (12) and (13) are identical under the condition that K, = p =1
(the uniform and horizontal foliage distribution) and g, = 1/2.

Equation (11) is very suitable for analysing the plant stand albedo for
near-infrared radiation, which was not the case when using other approximative
methods for calculating the plant stand albedo.

For a rough evaluation of the plant stand albedo for near-infrared radiation
(Wy, = 0.85) we can assume that u = K, =, = =1, which gives the
plant stand albedo with horizontal foliage distribution value in the form of

4= Wy = 0.55
1+ (1 8 WL)1/2 . (1 + WL)1/2

Let us now consider the changes of the plant stand albedo values for near-
infrared radiation when foliage orientation is different, while all other conditions
remain the same as in the previous case, iie. u =g, = =1 and K, # 1,
and we get

o WLK, (15)
ot L= WAL W 2
For horizontal foliage distribution in the plant stand the correct solving
of equation (1) for radiative transfer (Cowan, 1971; Ross, 1981) is possible,
so that in the case of moderately dense vegetation the albedo value of 0.53
is obtained.
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Table 1 shows the results from calculating the plant stand albedo using
the “two-stream” approximation as well as the Schwarzschild’s approximation
for cases of uniform and vertical foliage distribution.

TABLE 1
Calculated plant stand albedos
Uniform foliage | Vertical foliage
distribution distribution
Schwarzschild’s approximation 0.39 0.38
“Two —stream” approximation 0.48 0.46

The plant stand albedo values to which the Schwarzschild’s approximation
was applied were calculated for the sun’s zenith angles of 45°. According to
numerous data assembled by Kolié (1978), the plant stand albedo for near-
infrared radiation ranges in the interval from 0.40 to 0.70, where the very large
albedo values apply to dry plant stands (dry leaves, dry grass, etc.), as it can
be seen from Figs. 1. and 2.

This discussion shows that the greatest importance in calculating the plant
stand albedo for near-infrared radiation have the parameters for upward
scattering of direct 8, and diffuse g solar radiation.

A
07 >
s = =
0s // =
y: /r | 13
Fig. 1. Albedo (A) dependence on wavelenghts 03 JEn s ;
() of incident solar radiation in different plant Sl e i
stands: 1 — dry needles of conifer, 2 — ground - 1B P
forest flora (Vaccinium vit., Vaccintum olig,. 01 Svriile -
Uva ursi), 3 — needles of fir, 4 — moss and o [ E==TT I A (nm)
lichens (Kolié, 1978) 400 500 600 700 800 900 1000
A
08 !
07
06 ,’
05 ” SoETEmTE §
Vi
R 4
“* II '[_ﬁ'
03 |
LI
Fig. 2. Albedo (A) dependence on wavelenghts 02 S e
(2) of incident solar radiation in different plant T
0.1 S
stands: 1 — dry grass, 2 — new grass, 3 — steppe B ml AR g 5
flora, 4 — old grass after snow melting (Koli¢, ol k=T | il
1978) 400 500 600 700 800 900 1000
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Meador and Weaver (1980) and Coakley et al. (1983) have shown that, so far,
the most accurate method for evaluating the radiative scattering in a certain
area is the delta—Eddington approximation. Table 2 (Joseph et al., 1967)
shows the intervals of possible changes of corresponding parameters for which
the delta-Eddington approximation is valid, which means that this approximation
can also be used successfully for radiative transport through the plant stand.

TABLE 2

Parameter ranges over which the della-
Eddington approximation is validated
(Joseph et al., 1976)

g — parameter 0 —0.95
W;, —scattering

coefficient 0.1-0.99
to —cos @, 0.1-1.0
4  —albedo 0 —0.8

For the phase function of diffuse light scattering in a plant stand by
applying the delta-Eddington approximation (Joseph et al., 1976) we have:

Tl iy = WLa<m[2gza<u—u'>+(1—92>[ 1 +319%‘;]] (16)

and its use in equation (7) gives the following expression for the parameter
of upward scattering of diffuse light:

Bi= 0.5[292 +(1——g2)[1+—3€—]] (17)
4(1+9)

If the frequently used value 0.75 is taken for parameter ¢, for the para-
meter of upward scattering of diffuse light in a plant stand we get the value
B = 1.06.

Since, by using the delta-Eddington approximation, the light scattering
parameter does not depend on the foliage distribution in the plant stand, for
the naer-infrared radiatoin we can approximate the scattering phase function
with Rayleigh’s phase scattering function, whose development in a line by
Legendre’s polynomials gives:

TL(ry—r) = 14 5g,Py( cos 7) (18)
where P,(cos 77’) = 1/2(3cos? 7’ —1) i.e. P,(cosii’) is determined by the
second Legendre polynomial.

By substituting the expr: ssion with cos #r” in the form

cos 7’ = cos O cos @ +sin O sin O’ cos (p—¢’) (19)

under the condition that cos (p —¢’) = 0in equation (18) for the phase scattering
function we get the expression:

) 5 :
oy —p) = 1+%(3u2u2—1) (20)
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By applying this equation for the parameter of upward scattering of g,
direct solar radiation in a plant stand we see that it is equal to:

W1By = 0.5[1—2.57,(1—u)] (21)

If, for parameter g,, the value valid for near-infrared radiation is taken
gs = 0.0646 (Ross, 1981) and under the condition that y = 1 and W = 0.85,
B, = 0.58.

TABLE 3

Values of upward scattering of diffuse solar radiation

Uniform foliage | Horizontal foliage | Vertical foliage
distribution distribution distribution
0.89 ! 0.46 1.13

From T'able 3 it can be concluded that the parameter of upward scattering
B for diffuse solar radiation in the plant stand is the largest for vertical foliage
distribution, i.e. fvert. > funi. > pfhoriz. where fvert. and funi. > f,, while
phoriz ~ .

Using the 8 uni. value in calculating f, for the sun’s zenith angle of 45° the
plant stand albedo value for near-infrared solar radiation in the case of uniform
foliage distribution is 0.41.

From Table 1 it can be seen that this value lies between the values obtained
by using the Schwarzschild’s approximation and the values obtained by a rough
evaluation using the “two-stream’ approximation. It can be said that a some-
what more accurate plant stand albedo value for near-infrared radiation would
have been obtained by taking into consideration the second term on the right
side of equation (19).

3. Conclusions

The modified ‘‘two-stream’ approximation used here is considerably
simpler for application than the Schwarzschild’s approximation and it also
gives a more accurate albedo for near-infrared radiation. So, in the case of
a very dense plant stand with a uniform and vertical foliage distribution, for
the near-infrared radiation albedo, values of 0.48 and 0.46 were obtained, using
the “two-stream” approximation while by applying the Schwarzschild’s appro-
ximation the values were 0.39 and 0.38. However, with horizontal foliage distri-
bution in a plant it is possible to get an accurate albedo value which, for a
moderately dense stand, is equal to 0.53, while by using the “‘two-stream’
approximation a value of 0.55 wag obtained. These albedo values were obtained
by using appropriate values for parameters of upward scattering of direct
and diffuse solar radiation in a plant stand. These values were gained by the
delta-Eddington approximation for phase scattering radiative function. Since,
in that case, the dependence of upward scattering parameters on plant stand
foliage distribution was not obtained, they were then calculated using the
Rayleigh’s phase scattering function. In a rough evaluation the following values
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were obtained Auni = 0.89, Fhoriz. = 0.46 and fvert. = 1.13 ie. fvert.>
Buni . > phoriz., while 8 horiz- ~ 8,. Using scattering parameters obtained in this
way for uniform foliage distribution a value of 0.41 was determined for near-in-
frared radiation albedo in a dense plant stand, which is a more accurate value
than that obtained by using the Schwarzschild’s approximation.

It should be emphasized that when using the ‘“‘two-stream’ approxi-
mation a random foliage distribution in the plant stand is assumed. Plant
stands increase the ‘“trapping’ of light not only because of its random foliage
distribution but also by tilting vertically its leaves. Such accumulation of foliage
in one place can further decrease the plant stand albedo, which is characteristic
for conifers whose needles are organized in ‘‘clusters’”. This means that it is
desirable to describe more adequately the cases that can be found in nature.

Also, when applying the radiative transport equation on the plant stand,
a uniform horizontal foliage distribution was assumed. However, plant stands
have open spaces between individual plants with lower vegetation or bare
ground, while the majority of plant stand has individual plants that spread to
higher heights than others. Such an organization of plants must certainly be,
in some way, taken into consideration in future research.
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Estimation of evapotranspiration of wheat canopy under dry
soil conditions using surface temperature data

SZABO, T. —TOTH, R. — CSAPO, P. — TIRINGER, CS. —LAMBERT, K.

Central Meteorological Institute
H—1525 Budapest, P.0.B. 38. Hungary

A procedure for calculating evapotranspiration based on remotely sensed surface
temperature has been described in this paper and the possibility of the application
of this method in Hungary in the case of dry soil has been examined. The models
used in practice have been described in detail. Measurements of surface temperature
were carried out in wheat canopies. A comparison was made between the diurnal
course of evapotranspiration calculated on the basis of analytical and statistical connec-
tions, and the evapotranspiration values estimated by means of Bowen ratio. The
values given by different methods are in good agreement. A method of computation of
evapotranspiration referring to the given area without in situ measurements is sug-
gested. The results of these measurements are encouraging, though general conclu-
sion can not be drown because of the small number of observations. Further field-
measurements with different states of soil water content and different crop plants as
well as detailed statistical analysis are necessary to generalize our findings.

*

Bizadllomdny evapotranspirdciéjdnak meghatdrozdsa felszinhémérséklet alapjdm,
alacsony talajnedvesség esetén. Dolgozatunkban olyan eljarédst mutatunk be, amellyel
tdvérzékelt felszinhémérséklet-adatok alapjén evapotranspirdcié szdmolhaté. Meg-
vizsgaltuk a médszer alkalmazhatésdgat Magyarorszigra, szdraz talaj esetén. A gyakor-
latban haszndlt modelleket részletesen ismertetjiik. Aktiv felszinhémérséklet-méréseket
végeztiink buzaélloményban. A mérési eredmények felhaszndlaséval t6bb médszerrel
is meghatdroztuk az éllomény pérolghsat. Osszehasonlitottuk az analitikai és statisz-
tikai Osszefiiggésekkel, illetve a Bowen-ardnnyal szémitott evapotranspirdcié napi
menetét. A kiilonb5z6 médszerekkel kapott eredmények jé egyezést mutatnak. Olyan
médszert javaslunk, mely az evapotranspirdciét kiszdmitja adott teriiletre “in situ”
mérések nélkiil. Mérési eredményeink biztaték, bar &ltaldnos kovetkeztetést a kevés
megfigyelésh6l még nem vonhatunk le. Az é4ltaldnositdshoz tovébbi szént6foldi mé-
rések (kiilonb6zé névényekre és eltéré nedvességtartalmi talajokra), valamint rész-
letes statisztikai elemzések sziikségesek.

The aim of agrometeorological investigation is to reveal and recognize
the meteorological aspects of natural resources which can directly increase
or decrease the agricultural production. The remote sensing technique used
for the last two decades enables the thermal and moisture conditions of large
areas to be determined, and the dynamics of their thermal and moisture pro-
cesses to be expressed (Szdsz, 1986). The evapotranspiration of different crops
is an integral part of these processes and information is needed in a variety of
agrometeorological applications. In Hungary Amntal (1961) first determined
the evapotranspiration from crop canopies by means of turbulent diffusion
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and energy balance methods. The results of investigations carried out in Hungary
have been summarized by Antal (1986).

Evapotranspiration from a crop canopy is a major component of the surface
energy balance can be described by the well-known energy balance equation:

R,—G =LE+H (1)

where: R, is the net radiation [W/m?]
@ is the soil heat flux [W/m?]

LE is the latent heat flux expended to evaporation [W/m?]

H is the sensible heat flux [W/m2].

Monteith (1973) used the following version of eq. 1:
T.—T, P es(Tc) —ea

Ry—G =p-c (2)
s y ra+7c

where: 0-¢p is the volumetric heat capacity of air [J/(m* K)]
T. is the canopy temperature K1

T, is the air temperature K]

y is the psychrometric constant [kPa/K]

es (1) is the saturated vapour pressure at 7' [kPa]

e, is the actual vapor pressure [kPa]

7, is the aerodynamic registance [s/m]

7. is the canopy resistance to water vapour transfer [s/m].

Practically eq. 2 is difficult to use since canopy resistance can not be measured
accurately or easily. For this reason a modified version of eq. 2 has been used
for calculations (Hatfield et al., 1984):

LE=Rn—G’—Q-cpﬂ— (3)

Ta

Bristow (1987) has presented the analytical solution for eq. 2 and 3 concerning
the active surface temperature. With the development of thermal infrared
thermometers it has become possible to investigate the methods by means of
which evapotranspiration can be estimated on the basis of measured surface
temperature values.

The first models tried to find an empirical relationship between canopy-air
temperature difference and evapotranspiration (Jackson et al., 1977; Hatfield et
al., 1983). Recently developed methods have taken into account the wind-
conditions and the stability of atmosphere (Choudhury et al., 1986; Choudhury
et al., 1987; Caselles and Deligado, 1987). In the opinion of a number of authors
the evapotranspiration values established by means of eq. 2 and 3 are in good
agreement with the values derived by other methods (Bowen ration; Penman-
Monteith equation:) (Soer, 1980; Stone and Horton, 1974 ; Halfleld et al., 1984 ).

Instantaneous values of latent heat flux can tell nothing about water supply
and water stress respectively. These values have a daily course dependent on the
environment. Although their diurnal course can be simulated by the TERGRA
model suggested by Soer (1977), its application is difficult because of the many
soil and canopy parameters which can be determined only in a well-equipped
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observatory. Although other examinations (Niewwenhuis and Menentr, 1986)
prove the usability of this model, its generalizations for larger region has not
been solved.

Jaskson et al. (1977) proposed a simpler method. Daily evapotranspiration
value is determined as function of the daily net radiation and the instantaneous
value of the difference between the canopy surface temperature and air tem-
perature, both measured in the noonday hours:

Elly = Rog— BT, —~T) (4)

Coefficient B of the above linear form can be approximated by means of several
measurements. Niewwenhuis et al. (1985) applied a modified version of this
formula. Using potential evapotranspiration instead of the 24 hour net radiation,
and also the temperature difference measured at noontime between the crop
that is transpiring under the actual restriction of the soil moisture condition
and that is potentially transpiring instead of the surface-air temperature diffe-
rence.

Huzulak et al. (1984) examined the possibility of adapting the above menti-
oned models to the Carpathian basin. They found that surface temperatures
measured remotely can be used to estimate evapotranspiration under local
climatic conditions as well. This paper reports the first investigations carried
out in this field in Hungary.

1. Description of the measurements

On 6th of July, 1987, measurements were carried out under cloudless
conditions on a 300 hectares wheat-field of Nagyigménd ,,Uj Elet”” Cooperative
(N 47° 40’, E 18° 05’), surrounded by a forest from north and by maize and
sugar beet fields from the other sides. The soil is carbonate loam, with about
309, available soil water content varying from place to place. (Available soil
water is the amount of water in the top 100 cm between field capacity and
wilting point. Field capacitiy represents the maximum moisture content that
can be retained by the soil for a considerable length of time without any marked
drainage into the dry sublayer. Wilting point is the soil water content at which
plants remain permanently wilted unless water is added to the soil.) The
wheat was in an early phase of waxy ripening with a crop height of 1 meter.

Air humidity and temperature were measured at 15-minute intervals
using ASSMAN-psychrometer at three levels (1; 1.5; 2.5 meter). Continuous
wind-speed measurements were carried out using Lambrecht-anemometers
positioned 2.5 meter above soil surface. The canopy surface temperatures were
measured with an infrared thermometer of type KT —24 with a 8 —35 micro-
meter waveband, which has an accuracy of +1 K. It was positioned on a
platform 10 meter high to view the surface vertically. The diameter of field
of view was about 1 meter.

Soil temperature was measured at 15-minute intervals at 2; 5; 10; 20 cm
depths below the surface. The short-wave net radiation was recorded with two
Kipp-Zonen instruments. The soil moisture profile was measured on the basis
of gravimetric measurements in 16 grid-points on a square network with 30 m
distances. The sensible and latent heat flux were calculated by the Bowen
ratio method. For the estimation of soil heat flux the Cejtin (1953) procedure
was applied.
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Method used for calculating evapotranspiration.
The general form of the energy budget equation relating to active surface
was used.:

LE = R,—G—f(4T, D) (5)

where f(AT, p) is the sensible heat flux into the atmosphere f(AT, p) depends
on the temperature difference between canopy and air (A7), as well as further

exchange parameters indicated by p. The elements of p are: z, roughness
height, d zero plain displacement, u, dynamical velocity. Two methods for

calculating f(AT, p) were examined. One possible way is to use theoretical
considerations concerning the atmospheric boundary layer (Monteith, 1973;
Huzulak et al., 1984; Choudhwury, 1986; Holtslag, 1984; Garratt, 1978). In our
investigations equation 3 which is a modified form of the energy equation (1)
was applied, where r,, the aerodynamic resistance was estimated, in case of
instable atmosphere using the following expression:

z—d z—d
In
2 20

ra=1n

(7% - (1 +m)*"] (6)

where: z is the height of the meteorological measurements
k is the Karman constant
u is the wind velocity
7 is the parameter of stability
n =05 (z—d)g (Tce—Ta)/(Ta u?)
z, is the roughness height for momentum transfer
2, is the roughness height for heat transfer
d is the zero plane displacement.

An other way of determining f(A7,p) is to approximate it with the first two
members of its Taylor’s series and to compute the coefficients with the method
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| — 1 ~eNe S
BOOFEAS Sasicn: o 2 /“v/ BN
e \-'\
KRN I / N
-—— (e b
500 ! S 130
/ \
-~ \
//
400 f” ~ --.\‘;_ 25
g
A e
300 // p 20
V/
zooL ........ kXX x n x {15
JE ’ £ x x % x X S
0 I/ X o X WX x Wiog L oX o x XX x X%y
L g
7 8 9 10 n 12 13 14 15 16
Time,hours

Fig. 1. Diurnal variation in meteorological elements on the 6th of July at Nagyigménd, — active
surface temperature of canopy, °C, 2 — air temperature at 2.5 meter height, °C 3 — vapor pressure
at 2.5 meter height, mb 4 — energy mass transmittable into the atmosphere (Rn—G), W/m?)
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of least squares. If parameters p are considered to be constant for the inves-
tigated day the function f(AT, p) can be expressed:

f(AT, ) = a+bAT +¢(AT)? (1)

where a, b, ¢ are the coefficients determined with the method of least squares.

2. Results and discussion

Diurnal variation of meteorological elements are presented in Fig. 1.
As it can be seen the values of radiation balance (En—() are extremely high,
reaching value of 600 W/m? in the noonday hours. The high insolation caused
rapid rise of air temperature reaching 25° C in the afternoon. The early mono-
tonic increase of absolute air humidity turns more and more random because
of the increase in wind velocity and in horizontal and vertical exchange. The
great horizontal exchanges can partly be explained by the inhomogenity in
surface soil moisture content or by the wet air of the near forest above mentioned.
Measured values of available soil moisture fluctuated around 309, depending
on location with variability of 549,. Advective processes caused by inhomo-
genity may account for the high fluctuation of Bowen ratio especially as instan-
taneous values were used in the calculations in the absence of adequate averaging
instrument. This should be kept in mind when considering calculated latent
and sensible heat fluxes (Fig. 2).

The active surface temperature shown in #4g. 1. follows the air-temperature
measured at the height of 2.5 meter with +2—3 degrees deviation. It was
supposed that the value of sensible heat flux and, through the energy balance,
the evapotranspiration of crop canopy is a function of the difference in tem-
perature of crop and air (47') Sensible heat flux can be calculated by using
the combination of equations 3 and 6. Note that the direction of heat fluxes
determined by the Bowen ratio and by the combination of equations 3 and

e Hwm? EFmmih
500+

300

100

7 8 9 10 n 12 13 1% 15 18
Time, hours

Fig. 2. Diurnal variation of the latent and sensible heat flux and the computed evapotranspiration

values. 1 — sensible heat flux determined by Bowen ratio 2 — evapotranspiration determined by

Bowen ratio 3 — evapotranspiration calculated by the help of eq. 5 and eq. 7 4 — evapotranspiration
calculated by the help of eq. 5 and eq.7 using air temperature measured at Tatabénya
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6 are opposite at dawn. This contradiction may come from the fact, that in
case of low position of sun the evapotranspiration takes place in the upper layer
of crop stand, while the infraredthermometer viewing the surface vertically
registers the lower temperatures of lower layers. Choudhury (1986) came to
similar conclusion, as he found 1—2 °C temperature differences depending
on the direction of the infraredthermometer. The level of energy-transformation
with increasing solar elevation and the radiation level observed by infrathermo-

41 wim?

H=178,41+4121-AT +3 94 (AT)?
300 |

200 -

100

Fig. 3. Sensible heat flux computed
by means of eq. 7

meter converge, and after 8 a.m. the directions of the latent heat fluxes cal-
culated with the two methods are the same. It can be seen from Fig. 4a, that
the tendency of evapotranspiration values calculated by the two different
methods are in accordance with each other, but in the majority of the cases
the values counted by the combination of eq. 3 and 6 exceed those determined
by the Bowen ratio. Results with eq. 7 are shown in Fig. 3. This approach seems
much better in the case of stable and quasi-neutral stratification, than under
instable conditions (7'=0), when the vertical exchange is more intensive. Larger
deviations occure in the noonday hours so it is possible that they are in connection
with larger horizontal advection caused by increasing wind velocity.

The values of evapotranspiration calculated with the energy balance
equation and eq. 7 and those determined by the Bowen ratio are shown in
Frg. 4b and Fig. 2 respectively.

If the active surface temperature can be measured from satellite or airplane
with the required accuracy evapotranspiration can be calculated without in
situ measurements.

Since our model uses air-temperature as an input parameter as well as the
temperature of the canopy, we examined the possibility of using temperature
data measured in thermometer screen at the nearest meteorological station
instead of local air temperature. Temperature observations of the meteorological
station at Tatabinya (7', Tatabadnya) were used as a reference in our case.

Evapotranspiration values calculated by means of eq. 7, where AT = A
Tatabdnya = T'.—T, Tatabidnya and the results given by the Bowen ratio

are compared in Fig. 4c and Fig. 2. The coincidence of the values is surprisingly
high.
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The daily evapotranspiration has been determined by the help of integration
of instantaneous evapotranspiration values for this day. The value obtained
was 4 mm, exceeding the expected in the case of such disadvantageous water
supply. Though comparing with other home methods: Varga — Haszonits (1969).
Agrometeorological Report of the Hungarian Meteorological Service, which
gave 3—4 mm, we concluded that wheat can extract water from the deeper
wet layers of its root zone.

ET calc (Tatabanya) ET(calc) mm/h
mm/h

07 07| N

ET(obs)mm/h ET(obs) mm/h
1

A L | =

01 04 07 0.1 04 07
a) b)

1 L 1 L J o

ET caic (anaiytical )
mm/h

07 |- e N\

Fig. 4. Comparison between evapotranspiration -
values obtained with Bowen ratio method and o4k
computed evapotranspiration with the help of ™ °
eq.3 and eq.5 after 8 am (a), Comparison between
the evapotranspiration, determined on the basis B
of canopy temperature measured on the sample
area and eq.5 and eq.7, and the evapotranspira-
tion computed by Bowen ratio (b), Comparison
between the evapotranspiration calculated by
eq. 5. and eq. 7. using air temperature at Tata- ET(obs) mm/h
bénya as reference, and the evapotranspiration . . : . 1
measured on the sample area (c). 0.1 04 07

<)

3. Conclusion

Models used throughout the world were examined to determine whether
they can be applied under extremely dry conditions. Our results show that the
methods are adaptable to Hungarian conditions. We can probably obtain
results under less dry conditions, too. Further investigation for the application
is necessary in respect to different sorts of plants and a longer period of time.
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The conditions of the measurement could be improved with a high capacity
measuring system along with the instruments used for the above experiment.
It is also indispensable to purchase some high resolution satellite images.
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The estimation of probability distribution of the extremes of various climatic
elements and the related design values is one of the most significant problems of clima-
tology as concerns its applications aspects. The classical probability theory of extreme
values provides effective theoretical basis for these estimations in the case of large
number of independent, identically distributed random variables. Actually, mete-
orological observations usually do not obey such idealized assumptions. In this paper,
the effects of finite, dependent and/or non-homogeneous samples on the application
of extreme value theory are reviewed. The different effects of and the approaches
to the “distortions” in samples are illustrated for both Monte Carlo simulations and
meteorological series. The analysis reveals that the deviancies from the assumptions
of the classical theory in terms of the series of random variables, may lead to essential
discrepancies in the estimations of extreme value probabilities and high return period
design values.

*

A 82éls6érték-elemzés elméletének meteorolégiat alkalmazdsa: véges, figgl és inhomogén
mantdkkal kapesolatos kérdések. Az alkalmazott klimatolégia egyik legfontosabb feladata
az éghajlati elemek szélsb értékeire vonatkozé valdsziniségi eloszlasfiiggvények és ter-
vezési kiiszobértékek becslése. Kelléen nagyszému fiiggetlen és egyforma eloszldsu
minta esetén a klasszikus szélséérték-elmélet alapjan megfelels eljardsok adhaték meg
az emlitett becslések elvégzéséhez. A tényleges meteorolégiai megfigyelési sorozatok
azonban 4ltaldban nem tesznek eleget ezeknek a feltételeknek. Ebben a dolgozatban
a szélsbérték-elmélet alkalmazhatésdgit vizsgdljuk véges, (statisztikai értelemben)
fiiggd és inhomogén minték esetén. Az egyes hatdsokat szimulélt és valéséigos mete-
orolégiai adatsorokkal illusztrdljuk. Legfontosabb kévetkeztetésiink az, hogy szémot-
tev6 becslési hibdkra vezethet, ha a klasszikus elméletnek a mintasorokra vonatkozd
idealizalt kovetelményeit — megalapozatlanul — feltételezziik a 1ényleges meteoroldgiai
megfigyelési sorozatok esetében.

* The National Center for Atmospheric Research is sponsored by the U. 8. National
Science Foundation.
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1. Introduction

Extreme meteorological events are just particular environmental phenomena
which should generally be treated because of their potential adverse (or more
rarely, beneficial) impacts. Short-term individual events (e.g., spring frosts,
high-intensity rainfalls or a dry spell) are usually identified as weather events,
and they are distinguished from climatic extreme events (like droughts). This
differentiation is essential for the physical and social aspects, and for the met-
hodology of modelling of the underlying processes. Therefore, either a forecast
model is built which provides predictions of a forthcoming extreme weather
event or ‘‘extraordinary’ state of the underlying process, or the historical
stochastic behavior of these processes is extended into the future. Typically, the
latter approach is used as a climatological method of estimation of extreme
values of certain meteorological elements: for designing different construction
projects (e.g., that should withstand extreme wind gusts or snow load or, in the
case of electric lines, rime load). for selecting species of crops for particular
regions, etc (Page, 1976; 1AEA, 1981;WMO, 1974). Other socio-economic and
conceptual aspects of climatic extremes have been recently treated by Anial, et
al. (1988). Besides the ‘‘traditional” analysis of extreme meteorological events,
recently their significance has been stressed from a more global perspective.
Specifically, the apparently intense climatic fluctuations which have taken
place during the last few decades resulted in or went together with increasing
frequency or intensity of some large-scale extreme climatic anomalies. This
raised the question, whether the changes in such patterns of extremes can be
taken as indicators of significant climatic fluctuations or changes, and vice
versa (Hoyt, 1981 ; Mearns et al., 1984 ; Parry, 1985).

Extreme meteorological and climatic events are usually defined in terms of some numerical

C haracteristics, such as the exceendance of certain threshold values by these variables. The extra-
©rdinary nature of these events implies that their probability of occurrence is relatively small,
D general, because the threshold values are either very small or very large or because of the
lomcldence of such values (in the case of multidimensional extremes). Thus the likelihood of
Y ch events is related to the tails of the probability distribution funetion (DF)* of the given mete-
sorological element cionsidered as random variable (RV) p. Determining the probability that the
values of this RV do not exceed some levels during some time period, essentially requires deter-
mining the extreme DF (eDF) for the ‘“ordinary’” maximum and/or minimum of sequences of this
RV 0y G5 ++¢s Om:

E(m) = max {Ql}! x(m) —_— min{gl}.

* The following abbreviations are used henceforth:

DF — distribution RV — random variable
pDF — parent DF pRV — parent RV
eDF — extreme DF eRV — extreme RV
GEV —DF — general extreme value DF iid. — independent, identically distributed

In accordance with the most typical questions regarding the extreme events, either the

determination of the DF F™ of maximum E(m) is required, where Fj(z) = P(gj<%) is the DF
of the “parent” RV’s (pRV) pj, or the inverse pronblem, i.e., the estimation of design value x = z(p)
so that

F(a{p)) =
which actually corresponds to the pth quantile of this eDF. An alternative question concerns the

average number or proba,blhty of excendances by the sequence g; of some threshold a = Zm.
The probability level p is then expressed in the form of the return period 7' = 1/(1—p) during
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which the mean number of exceedances of the thereshold xz = z{p} is just 1. Analogous problems
are formulated for minima.

Since the first work began in the 1920’s (Fisher and Tippett, 1928). the mathematical basis
for extreme value analysis has rapidly developed over the last 30 years or so (Gumbel, 1942, 1954,
1958; Galambos, 1978 ; Leadbetter et al., 1983). While some of the probability theory for extremes
of stochastic processes was derived in almost complete generality over 40 years ago (e.g., Gnedenko,
1943), the development of practical methods for making statistical inferences about extremes
has lagged behind until recently (e. g., T2ago de Oliveira, 1986). During this relatively long process,
however, important specific results were reported (Jenkinson, 1955, 1969; Hershfield, 1962).

The classical theory of extreme values provides, among others, answers to the above-men-
tioned questions in the case of independent, identically distributed (i.i.d.) parent RV’s. However,
the application of the classic theory for actual samples usually becomes complicated because
of various problems: finite number of the pRV’s (i.e., the parent sample size, m), the statistical
dependence of the pRV’s or the non-homogeneity of the underlying stochastic processes (seaso-
nality, diurnal variation or various climatic trends) acting against the idealized i.i.d.-nature of the
samples. Such problems (of finite, dependent and/or non-homogeneous samples) of application
of extreme value theory to real meteorological data were considered, inter alia, by Tabony (1983),
Horowitz (1980), Katz (1977, 1988), Farags (1977), Revfiem (1983), Boyack (1985), Court (1986),
and Buishand (1985).

In the present study, some approaches to the solution of the above application problems
of extreme value theory are reviewed and illustrated for both Monte Carlo simulations and mete-
orological series.

2. Asymptotics and finite parent samples

One of the basic questions of the extreme value theory is the asymptotic
behavior of the eDF’s F™), For the non-mathematical reader, it is worth menti-
oning that the existance of a limit DF common for sequences with different
DF’s means that this asymptotic eDF can be used as an approximation to the
exact eDF’s. The ‘“‘classic’”’ limit theorem states that F, the DF of the
maximum ™ of m i.i.d. RV’s with common DF F = F;, converges to a limiting
eDF @ if the average number of exceedances of some threshold values z,, =
= DY + Um, by >0 tends to some constant v = ©(y) >0 (Leadbelter et al., 1983).
That is, if

m(1 —F(Zm))>7 then F™(xy) = F™(xpy)—>exp(—1).
In other words, the following asymptotic relation takes place;

F®(bry +m) = Qy) = oxp (—7(y)) or FO(x)=0((@—um)fbm). (1)

p B T y
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Fig.1. The three types of asymptoticextreme g5 20 k=-05 3
value distribution functions derived from OIQO 8 [
Jenkinson’s generalized form with shape- 080 ViVl 12
parameter values k = 0.5, k = 0.0, 3 ~ 41
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These asymptotically increasing threshold values zp,, conventionally expressed
in linear form of @,,, = by + um, may also be interpreted as if a special standardi-
zation was performed, so that F™ (z,) = P{n™ = (E™ —up)/by<y}=G(y).
Coefficients un, and b, are called location and scale parameters, respectively,
and 7™ is the reduced maximum RV.

Depending on the tails of the pDF, the function v = 7(y) may be one of
three forms so that, eventually, one of three types of limiting e DF for the reduced
maxima can be obtained (#7g. 1):

Gy(y) = exp (—exp (—y)), —oo<y=<+ e, (2)
the Gumbel-asymptote for unbounded RV’s,
Gy(y) = 0, y=0; Gy(y) =exp(—y'/*); 0<y; k<0, (3)

the Fréchet-asymptote for RV’s bounded from below, and
Oy(y) = exp (—(=y)'%), y<0; Gy(y) =1, 0=y; k=0, (4)

the Weibull-asymptote for RV’s bounded from above. The theoretical mean and
dispersion for G, (for reduced eRV) are u = y, ¢ = /)6, where y = 0.57722 is
the Euler-constant.

Jenkinson (1955, 1969) succeeded in combining these asymptotic e DF-types
into one form, the general extreme value DF (commonly abbreviated as GEV-
DF and also referred to as the von Mises-Jenkinson form):

((y) = exp{—[1—ky]'/*}, ky=<1, (5)

where k is the shape (or curvature) parameter (Fig. 1). If -0 then G —~@,; for
k<0, Q(y) = Qy(—ky+1), 1/k<y and, at last, for k=0, G(y) = Gy(ky—1),
y<1/k.

Using the proper asymptote, the estimate of the p-probability level (‘“‘upper”)
design value is 2’{p} = b-y{p}+ v where u, b are the
attraction coefficients and y{p} is the pth-quantile for the reduced variate:

type ‘ 1st | 2nd ] 3rd | GEV-DF
y(pk:| —In(=In(p) | (~=In@)* [ (= In@)| [1-(-In (@)
Analogous results hold for the minimum values 3™ ; the three limiting eDF-

types and the GEV —DF can easily be deduced using the relation 3™ = —max
(—oi):

(6)

H\(y) = 1 —exp (— exp(y)), — e <y<+

Hy(y) =1 —exp (—(—=y)V*), y<0; Hy(y) =1 0=y; k<O
Hyy) =0, y=0; Hy(y) = 1—exp(—y'%), 0<y; k>0
H(y) = 1—exp (—(1+ky)'¥), —1<ky.

Since the eDF-type is determined by the left tail for the minimum and the right
tail for the maximum, the limiting eDF’s of the minimum and the maximum
of the same pRV’s may differ.

The limit law and the above e DF-types hold if the corresponding conditions
are satisfied. However, either the pDF’s may not converge at all (in some cases,
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that are generally not too significant for meteorological practice), or if pRV’s
are not i.i.d., the limit eDF may differ from the above types (Galambos, 1978).

Parent DF’s which e DF’s converge to a given type of limiting e DF constitute
the domain of attraction of that type. In meteorological applications, the most
common pDF’s (normal, exponential, Gamma DF’s) belong to the domain
of attraction of Gumbel-eDF. In spite of unambiguous theoretical results,
the type selection is a rather complicated problem. If first a hypothetical DF
is accepted for the pDF (e.g., normality for temperature observations or Gamma-
DF for short-term precipitation amounts), then the limiting eDF-type is pro-
vided by theory. However, such a procedure is based on finite number of parent
samples, a fact that often leads to uncertainties in selecting the hypothetical
eDF: e.g., Weibull-eDF is taken instead of @, (because F’™ <@, and also G;<@,
for tails) or even other DF’s are recommended (lognormal DF for extreme
rainfall amounts or wind gusts; Winter, 1970; Sevruk and Geiger, 1981 ; T'ar and
Barta, 1985). Hershfield (1973) refers to Chow who demonstrated for rainfall
geries that their eDF was a special case of the logrormal distribution. Despite
the close coincidence in the mid-range of these DF’s, large deviances may take
place from the exact eDF at high (or low) values; thus, “it is not advisable
to use them” (Buishand, 1986; Tiago de Oliveirea, 1986). We recall that in
an earlier work Hershfield (1962) compared the effectiveness of lognormal
and Gumbel-type eDF for predictive purposes (i.e. for estimation of quantiles
with high return periods beyond the sampling period): the Gumbel-eDF provided
better fit in this investigation. Hopkins and Whyte (1975) had a very ‘‘simple”
argumentation in favor of @, :because G; provides higher design values for
maxima (and minima, as well) than (;, and *‘it is obviously better for an estimate
to err on the ‘side’. Perhaps, the same reasoning was followed in TAE A Safety
Guides (1981) suggesting the use of the Gumbel- and Fréchet-eDF for extreme
winds, precipitation amounts, temperatures or snow (clearly, G, may give
even higher design values in both tails). Apparently, it is not a theoretically
established solution and may lead to significant overestimation. To avoid this
problem, instead of selecting first the limiting eDF-type with a subsequent
determination of its parameters, the GEV-DF can be used, a solution which
is especially recommended when design values with high return periods need to
be estimated (Buishand, 1986).

When the pDF is (hypothetically) known, the parameters of the limit
eDF may be easily determined in most frequently used cases of i.i.d. parent
RV’s. Because the sequences of the attraction coefficients are only asymptoti-
cally unique, different choices are permittable. For example, for maxima of
RV’s leading to the 1st eDF-type, Gumbel (1958) found as one technique

Um = F~Y(1=1/m), b = 1/(m- f(um)), (7

where this location parameter u,, (the (1 —1/m)-quantile of the pDF F ) is called
the characteristic extreme and fis the density function of the pRV, f(x) = F’(x).
This method was used, inter alia, by Balog et al. (1984). Another way is employed
in Leadbetter et al. (1983) given the particular pDF, namely, for instance, for
the maxima of normal pRV’s

bm = (2 In(m))™*2, Uy = 1/bm—bm[ In (In (m)) + In (4m)]/2 (8)
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In practice, extremes of a quite finite number of pRV’s are considered
(m = 90 for seasonal extremes of daily mean temperatures, m = 365 for various
annual values, etc.). Thus the goodness of approximation for reduced RV’s
F® ~ @ is an essential problem if one desires to use this limit eDF. Theory
provides again an asymptotic answer in form of the estimation for the rate of
convergence. This rate generally corresponds to the order 0(1/m); however,
it is as slow as 0(1/In(m)) for normal pDF’s.

Having short parent series, the likelihood that their maximum will not
represent the right-hand tail of the parent distribution is relatively high. This
tail was loosely defined by T'abony (1983) as the upper 10—159%, of the pDF.
Court (1986) proposed a more adequate procedure to define the required sample
size: if one demands that the maximum &™ of m i.i.d. pDF’s would come from
the top 1-p, part of the pDF with a high (say 999%,) probability, i.e., P{E™ >
>F~1p,)} = 0.99 then m = In(0.01)/In(p,). This gives m = 44 for p; = 909%,
m = 90forp, = 95% and m = 228 for p;, = 989%,. Alternatively, if m is relatively
small, the maximum RV will not represent with some probability the far tail
of the pDF, as though samples ‘“‘came from a bounded distribution, leading
to a ... Weibull distribution’ (Cowurt, 1986).

However, the concept of the ‘‘far tail” should depend on time period T for
which a design value z{pr} of this maximum is to be estimated. To get some
insight into this problem, “‘exact’” and Monte-Carlo calculations can be made.
Obviously, if the pDF is assumed to be known, the T-return period quantile
can be determined for the maximum of m i.i.d. variables from F®™(z*{p}) = p,
where p = pr = 1—1/T. Some results for i.i.d. normal pRV’s are shown in
Table 1. Apparently, the sysmptotic DF @, with attraction coefficients (8)
provides values that are always higher and the goodness-of-fit improves with

TABLE 1

Design-values z* (p) for maxima of m i.4.d. standard normal RV’s and for return periods T with

p = pr = 1-1|T, calculated by exact method (i.e., with interpolations from the standard table

for normal DF) and Monte-Carlo technique. Also, values deduced from Gumbel-eDF with normal

attraction coefficients are tabulated. Besides the i.1.d. case, results of simulations are listed for Gauss-
Markov sequences with autocorrelation coefficients r = 0.5, 0.8

% i 10 20 50 100 = b
p: 0.9 0.95 0.98 0.99 m m
m = 20 | x* exact 2.56 2.80 3.09 3.29
empir 2.55 2.78 3.06 3.22
X  asymp 2.63 2.92 3.30 3.59 1.71 0.41
50 | x* exact 2.86 3.08 3.35 3.54
0.0 empir 2.84 3.07 3.34 3.53
X  asymp 2.91 3.16 3.50 3.75 2.10 0.36
100 | x* exact 3.08 3.28 3.54 3.72
empir 3.10 3.27 3.43 3.47
X  asymp 3.11 3.35 3.65 3.88 2.37 0.33
0.5 | m= 20 | x* empir 2.56 2.83 3.03 3.10
50 2.83 3.07 3.29 3.47
100 3.02 3.28 3.51 3.58
0.8 [ m = 20 | x* empir 2.30 2.53 2.82 2.88
60 2.68 2.95 3.13 3.35
100 2.86 3.15 3.35 3.54
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the increase of m ,but becomes worse with rising return periods. In other words,
the distribution of the maxima £ behaves in close agreement with the limiting
eDF, except for the extreme right-hand tail of the DF.

3. Dependent variables

The classic theory has been extended to ‘“weakly’’ dependent pRV’s (Lead-
better et al., 1983; Leadbetler and Roolzén, 1988). Due to these generalizations,
the limit theorem and also the eDF-types theorem are valid, among others,
for M-dependent stationary sequences (p;) (with g; and p; being independent
if |¢—j| = M; (Newell, 1964) or for normal stationary sequences with asymptoti-
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cally disappearing autocorrelations ry so that 7y In(M) 0. The latter condition
holds for Markov sequences (e.g., for the first-order model, ry = M), of for
ARMA-models. Consequently, despite the dependence of serial (e.g., sequential
hourly, daily) temperature or rainfall observations, the 1st type eDF remains
their domain of attraction (Kaiz, 1977; Sneyers and Vandiepenbeeck, 1983 ;
Romanenko, 1984). This means that the same limiting e DF-types and attraction
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Fig. 3. a) Plot of annual maximum air tempreature values at Budapest for 1921 — 1980 and the

generalized extreme distribution function with (estimated) shape parameter k = +0.25 (i.e.

Weibull— DF) fitted to them. b) Plot of annual lengthiest dry spells at Baja for 1951 — 1985 and

the generalized extreme distribution function with (estimated) shape paramerer k = —0.10
(i.e., Fréchet— DF) fitted to them
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coefficients may be used asymptotically for such dependent RV’s as for i.i.d.
RV’s with the same (one-dimensional) marginal DF. Fig. 2—3 illustrate this
statement for three meteorological series, namely, the series of annual maximum
wind gusts at Baja, the annual maximum air temperatures at Budapest and the
annual maximum durations of dry spells at Baja to which Gumbel, Weibull
and Fréchet limit eDF’s were fitted (using some statistical methods not treated
here), respectively. Clearly, the pRV’s in these cases cannot be considered
as i.1.d. series (besides the significant serial correlation, these variables possess
varying degree of seasonality or annual cycle whose effects will be dealt with
below); nevertheless, ideal eDF-types obviously fit rather well.
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- L 1 = standard Gauss-Markov sequence with correlation
3 R 35 4 coefficients r = 0.0 and r = 0.8 and the Gumbel - DF
x3 X7 x with ““normal’’ attraction coefficients

Theoretical results establish that the same rate of convergence takes place
under relatively weak conditions for dependent samples (Leadbetter et al., 1983,
1988). For finite parent sample sizes, however, dependency leads to consi-
derable deviation of the exact e DF F®™ from the associated exact eDF for i.i.d.
RV’s (Table 1). To guess and/or avoid this effect, various methods were offered.
Dependence is rather typical for the commonly analyzed climatological variables;
for its significance we recall, for instance, that the correlation coefficient between
consecutive daily mean temperatures is usually within the range 0.7 —0.9, that
for the hourly wind velocities is about 0.95. This generally means that such
values represent about one-third as many independent observations (Court,
1986). More explicitely, Sneyers and Vandiepenbeeck (1983) count the “equvalent
number of repetition”, viz., w = (1+47)/(1—7) with which the number of auto-
correlated pRV’s should be reduced, m’ = m/w. This factor would equal to
3 for r = 0.5, 4 for » = 0.6, 5.7 for r = 0.7. Such an approach (based on first-
order Markov sequences), however, seems to be misguided: this concept of
equivalent independent sample size was developed using the criterium of equal
variance of time averages, not with an aim to equalize the tails of the corres-
ponding pDF’s! Graham (1983) and Buishand (1985) attempted to remove the
dependence taking only one observation per “event”: Graham “simply”’ has
made scarcer sampling of hourly/three hourly temperature observations, reducing
the parent sample size by about 309, ; Buishand counted only the number
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of “run events’ of short-term rain-rate (intensity) observations with high peak
values instead of taking all high values in a Poisson approach (see below).
Contradicting such results, Romanenko (1984) found for hourly wind gust
observations, that even their daily maxima (m = 24) are well-fitted by Gumbel-
eDF in spite of very high autocorrelations.

It is believed that the dependence influences the extreme-value estimation
not “uniformly” in the case of finite parent sample sizes, but differently for
various pDF’s and return periods. For the numerical experiments with finite
m, only Monte-Carlo simulations can be used (because the exact eDF F™
cannot generally be derived analytically). Some results with standard Gauss-
Markov random sequences are shown in Table 1 and in Fig. 4. Dependence
may result in essentially smaller design values as compared to the i.i.d. case,
a fact which should be taken into account in meteorological applications, in
particular, if high return period design values are required.

4. Nonstationarity

Depending on the time scales of pRV’s (and also on the sampling method),
different periodicities and trends may also present in their sequences. Therefore,
the annual cycle (seasonality) or the effects of larger (temporal) scale local
or global climate trends (like the heat-island or decadal warming-up effects)
should be taken into consideration when longer-term extremes are to be analyzed.
Other causes of non-homogeneity of the pRV’s are also known (Court, 1986).
It turns out that the above-mentioned asymptotics hold even for similar cases of
non-homogeneous (non-stationary) sequences under some additional conditions
( Leadbetter et al., 1983), though again, the approximation F@® ~. @ (for the reduced
variates) is usually less effective leading to generally underestimated design
values (as compared to the ii.d. case; Carter and Challenor, 1981; Challenor
1982).

To cope with the most typical case of nonstationarity, i.e. with the problem
of seasonality, Carter and Challenor (1981), Challenor and Carter (1983) recom-
mend to approximate the monthly eDF’s first with their consecutive combina-
tion (i.e., multiplication) to form the eDF for the annual extreme, provided the
monthly eRV’s are independent:

Plg<a} = HG( @ —u(§)/b()),

where the location parameters are expressed as periodic functions u(j) = u-cos
(aj + @)+ u,. This method was used for wind speed data. T'abony (1983) opposed
this approximation and argued that using the annual values for the empirical
estimation of annual eDF was a superior approach.

The more direct application of the extreme limit theorem to non-stationary
sequences was treated by Horowilz (1980) ond Leadbetter et al. (1983). Especially,
for stationary (standard) normal sequences (with covariances ry: 7y In (M) —0),
to which a known “‘slow” trend or seasonal component y; is added, ™ = max
{oi+pui}, ¢ = 1,2, ..., m, the classic limit and extremal types theorems remain
true with some modified location parameters. To compensate for the annual
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cycle (seasonality), for instance, one can use the reduced RV (&™ —yu*)/p™
with u* = um+pu*, p* =byln|m1 i exp (u;/bm)|, where wm, bm are the
1

“normal” attraction coefficients (8) deduced for the i.i.d. case. Of course,
pRV’s with the highest means have the most effect on the behaviour of the
maximum £™ in the above example of the periodical component and constant
variance. If all mean values equalled the maximum (the case of constant or
no seasonality), u; = max{u;} = u, then on the one hand, the design values
would be determined by o -x(p) + u (where z(p) denotes the design value for the
maxima of the normal components g;) and, on the other hand, the above
formula also would produce the same additional term, that is u* =

m
= bm In|m™ > exp (u/bm) | = u. However, the meteorological reality is gene-

1
rally far from this singularity and annual amplitudes 4 of various elements
are someties rather significant. In this case, one can expect that the corrected
location parameters and, in turn, the design values will be less than those
for the i. i. d parent RV’s. Indeed, for aperiodic annual component (m = 365)
with amplitude A4,

we have a functional dependence of the correction term on 4, u*(4): p*(1) =
= 0.566, u*(5) = 4.321, u*(10) = 9.219, etc. Obviously, the greater the degree
of seasonality, the more significant is the role of the pRV’s with the highest
mean values. Simultaneously, the convergence will slow down, in reality, &
becomes gradually identical with the maximum of a few pRV’s (instead of
being that of m variables). To illustrate these phenomena, Monte-Carlo simula-
tions have been carried out for the above case with 4 = 10, m = 365. Besides
the empirical quantiles 2*{p} (from the ordered sample) and their estimations
from the Gumbel-eDF z{p} (using ‘“‘normal” attraction coefficients and the
corresponding correction term u*), these values were also calculated from this
eDF-type but involving only those pRV’s for which u;=9.5 (m’ = 37 such
elements were used):

P l 0.8 0.9 0.95 m U bm w*
a*  {p) 12.39 1268 1278
x  {p) 12.46 12.68  12.89 365 2.81 0.29 9.22
{p} | 12.36 12.65  12.92 37 1.98 0.37 9.83

The latter procedure was also analyzed by Buishand (1986). According
to his results, retaining the lower values (e.g., winter temperature onbservations
in calculating the annual maxima) may even worsen the approximations to the
limiting e DF, so that it is useful to obtain censored data leaving out the “‘smaller”
elements of the sequence of pR¥V’s for maximum calculations. Of course, when
the degree of seasonality is not as great, for instance, for air temperatures
within the summer or winter seasons, the above-mentioned correction term
w* is close to zero, and only a small amount of distortion can be expected using
simply the G;-approximation for some averaged moments.

Such a simulation has been performed again by Monte-Carlo technique for
the sequence g; + u;, m; = 31 and m, = 92, where g; represent a standard Gauss-
Markov sequence with » = 0.75 (typical for daily temperatures) and y; corres-
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ponds to the July and summer seasonal changes in means of air temperatures
at Budapest. In reality, the “heterogeneity’” and the dependence of pRV’s
appear jointly which makes the theoretical treatment of extreme values even
more complicated. In these simulations, the change in variances was again
neglected. Results are presented in Fig. §. It is believed that the exact eDF
is well approximated through the empirical e DF. Seasonal data imply three times

08
06

04

Fig. 5. Empirical (calculated from Monte-Carlo simu-

lations) and asymptotic (Gumbel) distributions for 0.2

maximum July and summer air temperature observa- )

tions. Simulations are performed with Gauss-Markov

sequences with constant variances and correlation
coefficients r = 0.75

more parent samples than the monthly case but a greater degree of nonstatio-
narity; yet, it results in a better fit to the “classic” G;-eDF because of the relati-
vely small change in mean values. Thus, the trade off between the sample-size
and non-stationarity problems here is resolved in favor of the former. (Certainly,
the two maxima, i.e., the summer and the July ones are different RV’s!)

5. Hzceedances

In many applications, the likelihood of the occurrence of high (or low)
values above (or below) some particular threshold value is required. Such a
threshold may be related to air temperatures resulting in heat-shock for some
vegetation, or to the soil moisture amount at the wilting point, or a low tem-
perature for which a heating system is designed etc. Exceedances are measured
in terms of the number m(z) of those pRV’s that are greater (less for the minima)
than the threshold z, 0 <m(2) =m. This number is a RV, and under the conditions
of the “clagsic’ limit theorem cited above — for i.i. d. variables, provided that
the threshold is increased in such a manner that the average number of excee-
dances tends to a constant 7(¥m) = m(1 —F(2m)) >, —the number of exceedan-
ces m(xy), being actually a RV, asymptotically obeys Poisson-law, i. e., P{m(2m)
= J}=(z(xm))[j!) exp (—7z(2m)) With mean value being just the Poisson-parameter
7(¥m). This result may be used again for eDF-related estimations, because
for j = 0, P{m(xm) = 0} = F®(2y)= exp (—z(2m)), which is, of course, is the
statement of the original limit law. Introducing detailed functional relations-
hips for z(z), this approach can more closely related to the different limiting
eDF-types or the GEV —DF (Buishand, 1986).
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In practical terms, more information is utilized from the parent series by
accounting for all elements above «,, as compared to the single highest elements.
On this basis, one could expect a more effective method for the determination
of the eDF for large enough, but still finite values of m. Monte-Carlo simulations
reinforce this assumption (7'able 2) as contrasted with the direct application of
the limiting eDF (compare with the data in Table 1).

TABLE 2

Results of Monte-Carlo svmulations using the Poisson limit law for

the number of exceedances from m-size (m = 50) Gauss-Markov

sequences with autocorrelations r = 0.0, 0.5, 0.8] = — treshold value,

T(x) — average number of exceedances, p = exp(—7(x)) is estimation

Jor the asymptotic extreme distribution and x’ 1is the rank estimator
corresponding to probability p

r x 2.60 2.80 3.00 3.20
7(x) 0.23 0.11 0.05 0.03
0.0 |p 0.79 0.89 0.95 0.97
x’ 2.61 2.82 3.06 3.24
7(x) 0.25 0.12 0.07 0.04
05 | p 0.78 0.89 0.93 0.96
x’ 2.57 2.77 2.98 3.17
7(x) 0.21 0.10 0.04 0.02
08 |p 0.81 0.91 0.96 0.98
x’ 2.44 2.68 2.99 3.19

This convergence is based on the fact that, with rising level 2,,, exceedances
become asymptotically independent. Dealing again with real meteorological
variates, dependence — commonly positive correlation — between the conse-
cutive pRV’s affects these exceedances in such a way that they will tend to
occur in “clusters”. Alternatively, asymptotic independence may be achieved
again only for higher threshold values. This effect is well reflected by the results
in Table 2 computed for standard Gauss-Markov sequences with autocorrelation
coefficients » = 0.5 and 0.8.

The Poisson-approximation makes it feasible to account both for that
“clustering” problem and seasonality (Buishand, 1985, 1986). The nonstationa-

rity of the pDF F;,i =1,2, ..., m will modify the determination of the
mean number of exceedances (for the analysis of maxima) or that of the Poisson-
m

parameter: 7(2) = >' (1—F;(x)), which reduces to 7(z) = m(1-F(2)), 2 = Zm
1

for the i. i. d. case. Most recently, Waylen (1988) provided an example of fitting
a non-homogeneous Poisson process to below freezing temperature events.
Similarly, one can take into consideration the dependence of pRV’s with modi-
fying the Possion-parameter to count the number of the above-mentioned
clusters (including at least one exceedance) rather than counting each exceedance
separately. Obviously, it will lead to a reduced Poisson-parameter, 7’(x) =7 ().

Table 3 provides an illustration of the application of the Poisson approxima-
tion to climate data. The occurrence of severe freezes is an event with significant
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economic repercussions for citrus growers in the state of Florida (M<ller and
Glantz, 1988). A temperature of about —2.2°C (28°F) represents the point at
which fruit becomes vulnerable to freeze damage, whereas wood damage begins
at about —4.4°C (24°F) and trees can be killed at about —6.7°C (20°F). Time
series of daily minimum temperature were analyzed for three locations within
the orange-growing region of Florida. The winter freeze season was taken to
be November through March, and such winters were considered over the time
period 1932 —1985 (13 winters were missing at Plant City and one winter was
missing at Saint Leo). Using the Poisson approximation discussed earlier, the
probability that the daily minimum temperature ever equalled or fell below
the threshold was estimated. 1t is evident from Table 3 that this approximation
tends to result in an overestimate of the likelihood of these events. In agree-
ment with the theory of extreme values, the approximation is better the rarer
the event. Discrepancies between these estimated probabilities and the observed
relative frequencies can also be attributed to the failure to adjust for the sub-
stantial autorrelation of time series of daily minimum temperature (e.g., by
considering “‘clusters’” of freezing temperatures as a single event) or to take
into account the nonstationarity of the probability distribution of daily minimum
temperature within November through March.

TABLE 3

Estimates of the probability that the daily minimum temperature during

a given winter (i.e., November through March) ever equals or falls below the

threshold based on Poisson approxzimation (observed relative frequency given
in parentheses)

Threshold
Location
— 2.2°C(28°F) | —4.4°C(24°F) | —6.7°C(20°F)
Moore Haven 0.447 0.088 0
(0.259) (0.074) (0)
Plant City 0.874 0.379 0.069
(0.786) (0.310.) (0.071)
Saint Leo 0.746 0.322 0.105
(0.574) (0.259) (0.074)

6. Conclusions

The estimation of probability distribution of the extremes of various
climatic elements and the related design values is one of the most significant
problems of climatology as concerns its application aspects. The classical proba-
bility theory of extreme values provides effective theoretical basis for these
estimations in the case of large number of independent, identically distributed
random variables. The results of this study indicate that the probability charac-
teristics of real series of climatic observations may significantly deviate from
the idealized requirements of the classical extreme value theory so that the
observed and the estimated extreme value distributions will essentially differ.
This discrepancy most often appearsin the form of unreasonable overestimation
of high return period design values.

The most typical problems concerning the sample series which are practi-
cally available, are the implications related to the finite sample sizes of parent

273



random variables, their dependence and/or the nonstationary of their time-series.
In accordance with the generalized extreme value theory, the original limit
laws take place even under the conditions of weak dependence and also for large
class of non-homogeneous time-series. Moreover, even the rate of convergence
of the exact extreme distribution functions to their limit, in many practically
important cases, remains the same as that for the associated i. i. d. series. Yet,
for quite finite sample sizes, the application of the limiting distribution function
instead of the exact one in these cases, may lead to much larger errors than that
for thei. i. d. random variables. These deviances are rapidly increasing with the
higher return periods.

To avoid the effects of dependent samples, the concept of the equivalent
sample size has been introduced in some literature sources. Such an approach
seems to be relevant with the criterium of equal variance of time averages, but
not with an aim to equalize the two exact extreme distribution functions (the
actual one and that for the associated i.i. d. variables of the same size). Therefore,
such a solution is permittable for any fixed probability level, return period
or threshold value, but not for the right-hand tail of the extreme distribution
function as a whole (in the case of the maxima).

Eventually, all the above-mentioned problems related to the sample series,
determine the errors which emerge from the substitution of the exact (and usually
unknown or, known but explicitely not expressable) extreme distribution with
the corresponding asymptote. In other words, the given sample size of parent
variables, the degree of their dependence and nonstationarity result in some
threshold values for the probabilities of “rare’ events, or high return periods
or extreme design values, beyond which the application of the asymptotic
extreme distribution might lead to unreasonably large errors.
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Csapadékiddsorok vizsgalatinak médszerei
Markov-lancok alkalmazasaval
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A dolgozat elsé felében #ttekintjitk a legfontosabb alapfogalmakat és &ssze-
foglaljuk a Markov-lancok paraméter becslésének tulajdonsigait, majd vézoljuk
a magasabb rend(i lAncok rendjének meghatérozisira szolgdlé Akaike-féle informécio-
kritérium (AIC) és bayesi informéacioé-kritérium (BIC) szarmaztatdsat. A bemutatott
apparatust Mosonmagyarévar, Budapest és Szeged 80 évi csapadéka 0Osszegeinek
napi adatsorara alkalmazzuk. Szdraz és esapadékos, illetve kisesapadékt és csapadékos
napokat kiilonbéztetiink meg 0,1, illetve 1,0 és 3,0 mm csapadékkiisz6b mellett. Elészér
az egyes évszakokra kiilon-kiilén értelmezett homogén Markov-ldnceal foglalkozunk,
ennek sordn megdllapitjuk, hogy a magyarorszagi csapadékidésorok modellezésére
teljes mériékben kielégitd az elsérendli Markov-lénc haszndlata. A tovébbiakban
folytonosan véltozd dtmenet valdszinliségli inhomogén léncot illesztiink az id8sorokhoz.
Az eredményekbdl vildgosan kitiinik, hogy ez utébbi lényegesen jobb kézelitést tesz
lehetévé.

*

Methods for amalysis of time series of precipitation data using Markov chains.
The most important relations and the properties of parameter estimation for Markov
chain model are shown. The Akaike’s information criterion (AIC) and Bayesian infor-
mation criterion (BIC) used for determination of the order of Markov chains is outlined.
This technique is applied for 80 years daily precipitation data of Mosonmagyarévér,
Budapest and Szeged. Dry and wet days are defined with a threshold of 0.1 mm, further
low and high precipitation days are introduced choosing two alternative threshold
as 1.0 and 3.0 mm. Homogeneous Markov chains fitted to the individual seasons are
discussed. It is shown that a first order Markov chain is fully statisfactory for modeling
daily precipitation data in IHungary. Than an inhomogeneus chain is applied which
is characterized by continuously changing transition probabilities. The results suggest
that this latter model gives much better description of daily precipitation time series.

1. Bevezetés

Iddsorok statisztikus alapt vizsgilatakor alapvetd kérdés a megfelels
matematikai eszkoz kivéalasztdsa. Az Gn. Markov-lancok alkalmazdsa szdmos
gyakorlati probléma sordn hasznos eszkéznek bizonyult.

A mbdszer els6 meteorolégiai céli targyaldsa Gabriel és Neumann (1962)

nevéhez fliz4dik, akik Tel Aviv napi csapadékat kivantak leirni Markov-lanc
gegitségével, s a modell alapjan szdmitott eloszlast 6sszehasonlitottak az empiri-
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kus eloszldssal. Eredményiik és a kés6bbi tanulményok egész sora igazolta,
hogy a Markov-lanc alkalmazésa pontosabb kozelitést tesz lehet6vé, mint
a korabban ismert médszerek (Weiss, 1964). Kalz (1974, 1977) rekurziv formulét
dolgozott ki valamely idészak sorén felléps csapadékos napok szdma és a teljes
csapadékosszeg maghatérozasira. Stern (1980) megfelels Osszefiiggéseket szol-
géltatott a széraz periédusok hosszlsdg szerinti eloszldsdnak elemzéséhez,
majd a csapadékos idGszakok kezdd id6pontjabak valdszinfiségi eloszldsival
foglalkozott (Stern, 1982). Faragé (1985) a talajnedvesség becslésére allitott
el6 rekurziv formuldt, amely a napi csapadék Markov-lanceal torténd kozelitésé-
nek felhasznalasival késziilt.

A diszkrét csapadékidésorok statisztikus elemzésének tokéletesitésére
szdmos prébalkozés tortént (Green, 1970), amelyek koziil a magasabb rendfi
Markov-lancok bevezetését tartjuk a legjelentésebbnek. Ennek kapcsén az
egyik legfontosabb probléma a megfelel6 modell rendjének megadésa. Erre
vonatkozéan elméleti utmutatést nyerhetiink Tong (1975) és Katz (1981) cikke
alapjén, de gyakorlati alkalmazast is talalunk Gates és Tong (1976), vagy Eidsvik
(1980) munkéjaban.

A Markov-lancok értelmezésének tovabbi pontositdsdt jelentheti, ha az év
egyes ¢vszakain beliili homogén lanc helyett naprél napra folytonosan valtozé
paraméterti, nemhomogén lanccal dolgozunk. Ezzel kapcsolatban Stern és Coe
(1984) cikkére hivjuk fel a figyelmet.

A nemzetkozi irodalombdl szdmos tovabbi tanulmény ismeretes, amelyek
a Markov-lancoknak diszkrét csapadék-idGsorokhoz torténs illesztésérdl
szdmolnak be. Ugyanakkor viszonylag kevés hazai munka foglalkozik e téma-
korrel, s azok sem a legut6bbi id6b6l szdrmaznak (Rdkdcziné, 1968a, 1968b).
Dolgozatunkkal ezt a hidnyt kivénjuk némileg pétolni. Ennek sordn hérom
hazai véros: Mosonmagyarévar, Budapest és Szeged csapadékadatait elemezziik
a Markov-lancok segitségével. A matematikai appardtus gyors fejlédése miatt
sziikségesnek latjuk, hogy a j6l ismert alapvets osszefiiggéseken til mélyebb
attekintést adjunk a korszerid modszerekrél. Megvizsgdljuk a magyarorszagi
diszkrét csapadékidGsorok leirdsira szolgdlé modell rendjét. Ezt kovetSen
inhomogén Markov-lancot illesztiink az idGsorokhoz és elemezziik az dtmenet-
valészintiségek idGbeli menetét.

2. Matematikar alapok

(a) Alapfogalmak. Ertelmezziik az Xp, n = 0,+1,+2, ... diszkrét para-
méter(i sztochasztikus folyamatot oly moédon, hogy az X,, » = 0,+1,42,
... valészinfiségi véaltozék mindegyike a 0, 1, ..., s—1 (s=2) értékeket veszi
fel, rendre P (n), Py(n), ..., Ps_,(n) valdszin{iséggel. (A csapadékidésorok
vizsgélatakor a felvehetd éallapotok s széma rendszerint kettd. X, = 0, ha a
valamely id6szak sorén lehullott csapadék mennyisége egy adott kiiszob alatt,
van, és X, = 1 egyékbént.) Legyen [ és r =1 természetes szam. Ekkor

P(Xn = if-’-lIXn—l = ir, “e ey Xl’l—l’ = il) =
= P(Xn = 'ir+1an—1 = in .. -:Xn—l = ?:r-1+1):

7:1, -..,ir+1 =O,l, .--,8_1
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teljesiilése esetén az X, folyamatot l-edrendi Markov-ldncnak nevezziik. A
definicié szemléletesen azt jelenti, hogy az n-edik id6ponthoz tartozé &llapot
elemzésekor nem sziikséges a tdvoli multat figyelembe venni, mert az egymést
kovets eseményeknek az n-edik id6pontra gyakorolt hatdsa az n—1, ...,
n—l-edik id6pontokon keresztiil érvényesiil.

A Markov-ldncok gyakorlati felhaszndldsdt nagy mértékben megkonnyiti
a homogén Markov-lancok bevezetése, amely szerint az l-edrendi

Pty Yy =P(Xn = Z'l+1 an—l == 7:1, ---’Xn-l = 7’1)r
il’ ...,i]+1=0,1,...,s—1

dtmenetvalészinfiségek minden id&pontban azonosak (nem fiiggnek n-t6l).
Ekkor a p; ;. &tmenetval6sziniiségek és a valamely %, kezdeti idéponthoz

1
tartozé

Pi] LR} il (no) = P(Xno_l = 2.I, cery Xno_l == il)’
il’ ...,i] = 0, 1, ...,8—1
eloszlds ismeretében tetszleges n = ny+m id6pont esetén megadhaté a
Pi,...i (n) eloszlas a

s—1
Py,...ynt+k) = 2 Py, .. Py,.. . 1(ngt+k-1),
=0

B FeY

e=1,...,m

rekurziv formula alkalmazasaval.

A tovabbiak szempontjab6l két fontos fogalommal kell megismerkedni.
Ha a P, ;(n) eloszldsok sorozata a kezdeti idSponthoz tartoz6 eloszlés

megvéalasztdsatol fiiggetlen ugyanazon hatéreloszldshoz konvergil, azaz ha

im Py, . .4(n) =Py, . ,1p ..ty =01,.,,,8-1,
N~ 00

akkor a Markov-lanc ergodikus. Ez szemléletesen azt jelenti, hogy elegend&en
hosszt 1d§ elteltével a folyamat ,,nem emlékszik” a tévoli multjara.

Ha az X,_,, ..., X,_; valészin(iségi valtozok Piu--wil (n) egyiittes eloszlasa
minden id&ponthan megegyezik, tehidt ha

Py, ...ym) =Py,

- 1’

akkor stacionarius Markov-lancrol beszéliink.

(b) Markov-ldncok becslése. A Kkiilonb6zb statisztikus vizsgdlatok széles
korben alkalmazzdk a maximum likelihood becslési eljardst. Ennek oka az,
hogy a médszer matematikailag j6l megalapozott, eléggé altalanos feltételek
mellett , kelléen pozitiv’’ tulajdonsigokkal rendelkezik (lasd pl. Méri és Székely,
1986). Az aldbbiakban a Markov-lancok maximum likelihood becslését vazoljuk.

Konnyen belathaté, hogy l-edrendii staciondrius és ergodikus ldnc esetén
adott z,, . .., vy id6sorhoz tartozo likelihood fiiggvény, tehat az idGsor elemeinek
egyiittes valészinfisége (az elsS I tagot figyelmen kiviil hagyva)
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Ml(xly e o ,fl?N) — H p;::""_il"l

ooy ll'l'l
il’ PERT) il"’l

szerint képezhetd, ahol », az 1y —>ty— ... 1., atmenetek szadmét jeloli.
P i 17> T +1 J

.oy ll"'l
A likelihood fiiggvény maximalizélésdval az dtmenetvalésziniiségek becslése a

pil,..., 141 b= nil,..., !H'llml""’ ‘l; i].; .. .;7:1+1 = O: 1; o9 08 s—1
alakban adhaté meg, ahol =i,...y = pr L2 PR W
i;

1+
A becslése torzitatlan, konzisztens és laszimptotikusan normélis eloszlést
( Billingsley, 1961). A fenti feltételek mellett a stacionirius eloszlids a

B e =0 k=01, . 0]

Osszefiiggés szerint becsiilhetd.

A gyakorlati feladatok sordn nem ritkédn eléfordul, hogy az X, valészinf(iségi
valtozo altal felvehetd dllapotok széma kettd (pl. van csapadék — nines csapadék).
Ekkor kiilonsen fontos és tobbnyire elegendd az elsérendfi ldnc alkalmazéisa.
Ezért a fenti eredményeket erre az esetre kiilon is kozoljiik. Az dtmenetvalé-

[Poo pox] 2= [1 -2 }']

P10 Pu (4 1-p

szinfiségek a fenti métrixalakba rendezhet6k, ahol 0<A<1, 0<p<1 és a meg-
felel6 becslések a

A= nglng @@= ny/n
forméat oltik, ahol n, = nyy+ng, 7, = M+ ny,. A staciondrius eloszlés

P 0= AL’ 2 g _A;"—A
At At

szerint képezhets. A becslések aszimptotikus normalitdsa konfidencia inter-
vallumok megszerkesztését is lehet6vé teszi. Ehhez a becslések szérdsat is meg
kell adni. Kimutathat6, hogy
Nl A1=DA+5)

2 e
D?(A) =~ N % ;

A 1 (L= @) A+ p)

2 ~N— —

D (I")"’ N z %

(c) Markov-ldncok rendje. Amint mér emlitettiik, a magasabb rend{i Markov-
ldncok hasznélatakor a leglényegesebb kérdés a megfelelé rend megadésa.
Kzzel kapesolatban a kivetkezikbdl indulhatunk ki. Adott idésorhoz illessziink
k-adrendfi és l-edrendfi (!> k) modellt. Nyilvdnval6, hogy ha a

My(z,, . . ., 2N)
Ml(xp .- -:xN)

1=
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likelihood hanyados értéke nem sokkal kisebb 1-nél, akkor bizonyéara elegendd
a k-adrend(i modellel dolgozni. Ezért célszertinek latszik a likelihood hényados
alapjan dontést hozni. Good (1955) kimutatta, hogy ha az adott idsor egy
k-adrend(i Markov-lanc realizdciéja, akkor az nx | = — 2 In 2 ; valészinfiségi
valtoz6 aszimptotikusan khi-négyzet-eloszlést (s' —sk)(s—1) szabadsé,gl fokkal
(a szabadségi fokok széma abbdl adédik, hogy k-adrendfi és l-edrend(i lanc
illesztésekor Osszesen (s'—s¥)(s—1) dtmenetvalészinfiség becsiilheté egyméstol
fiiggetleniil, a tobbi ezekbdl eldéallithatd). Mivel egy khi-négyzet valdszin(iségi
valtozo6 varhat6 értéke éppen szabadsigi fokainak szama, kézenfekvs a modelleket

N, 1— (81— s¥) (s — 1), k=0,1,...,1 (1)

alapjén Osszehasonlitani, és azt optimélisnak tekinteni, melyre (1) a legkisebb
értéket veszi fel. E médszernél azonban léteznek joval pontosabb eljardsok is.

Valamely valészinf(iségi modell dimenzi6jadnak (rendjének) meghatérozisdhoz
Akaike (1974) abbdél indult ki, hogy a valédi (dltalunk nem ismert) folyamat
és a modellhez tartozé atlagos log-likelihood fiiggvények kiilonbsége, az tun.
Kullback — Liebler-féle informécié helyesen tiikrozi a modell josdgat. Ezért
azt a modellt tekinthetjiik optimalisnak, amelyre minimélis az emlitett mennyi-
8ég. Az ezen az elven alapul6 és Akaike nevét visel§ kritérium (Akaike-féle
informécié-kritérium) Markov-lancokra érvényes alakja:

AIC(k) = nx,1—2(s'— s¥)(s— 1), E=01, v yk (2)

Az osszefiiggés szdrmaztatdsit bonyolultsiga miatt mell6zniink kell, de fel-
hivjuk a figyelmet T'ong (1975) cikkére, melyben tomor, 4m viszonylag jél
attekinthets levezetést talalunk. Az eljards alkalmazésakor az idGsorbél eld-
allitjuk az AIC(k), £ = 0,1, ..., ! értékeket és kivalasztjuk ezek koziil a leg-
kisebbet. AIC(k) minimumhelye jelenti a Markov-lanc optimélis EAIC rendjét.
7,1 igen egyszer(i médon szdmithaté, ugyanis konnyen belathat6, hogy

M, 1 = (Ki41— Ky) — (K1 — Ky,
K] = 2 Z] n]l....,ijln(nil,“.’lj), j: O, l’ i .,l_'_]_

PP
Természetesen barmely modellszelektdlé eljarastél megkoveteljiik, hogy

egy m-edrend{i Markov-ldnc esetén — legalabbis hossz(i idGsor mellett — a T
becsiilt rend nagy valésziniiséggel m legyen. Matematikailag megfogalmazva:
elvirjuk, hogy a becslés konzisztens legyen, tehét

lim P(IZ =m) = 1.
Noee

Ez AIC-re nem teljesiil, ugyanis

llm P(Z?A]c = IC) =

{ 0,0=k<m
N e

Ak. m<k= l,
ahol 0 < A4, <1 (pontos szdrmaztatdsat ldsd Kalz, 1981), amely azt jelenti, hogy
adott esetben a sziikségesnél magasabb rend{i modellt taldlunk helyesnek.

Ezt a hibat sziinteti meg a szintén elterjedten haszndlt eljarés, az Un.
bayesi informécié-kritérium (Schwarz, 1978). Tekintsiik az idSsor egyiittes
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valészinliségét azon feltételek mellett, hogy a ldnc bizonyos valdszin(iség-
eloszlds szerint nullarendd, els6rendd, ..., [-edrend{i. Belathaté (Katz, 1981),
hogy a k-adrendfi ldnchoz tartoz6 feltételes val6szintiség logaritmusa j6 kozeli-
téssel

In M (2, ..., 2n)—(1/2)s%(s—1)In N,

amelyet (2)-vel osszevetve
BIC (k) = ni,1— (s'—s¥)(s—1)In N, B =000 o T (3)

ad6dik. Az optimélis Markov-lénc kg fokszdma az, amelyre BIC(k) minimélis.
Katz (1981) szimulécids kisérletekkel kimutatta, hogy hosszi id8sor esetén
BIC pontosan adja meg a rendet, mig AIC némileg felbecsiili. Ugyanakkor
néhany tiz, néhiny széz tagh6l all6 idSsor mellett BIC esetenként aldbecsiili
a modell fokszdmét, ezért rovid idGsorra gyakran célszeriibb AIC-t hasznélni.

Az indexek ARMA folyamatok esetén torténd alkalmazdsérdl Matyasovszky
(1986) cikkében olvashatunk.

3. Eredményelk
Szémitésainkat Mosonmagyarévar, Budapest (KMI) és Szeged 1901 — 1980
évi csapadékdnak napi osszegei alapjan végeztiik el. Ennek sordn a C napi

1. TABLAZAT
A és p dtmenet-valdszindiség becslése a 95Y-o0s konfidencia-intervallum szélességének feltiintetésével

E:ﬁf;ﬁf Té1 Tavasz Nyér sz
Mosonmagyarévar
9 0,1 0,27 £0,01 0,25+0,01 0,26 £0,01 0,21 40,01
1,0 0,18 +0,01 0,18 +0,01 0,20 40,01 0,16 40,01
3,0 0,11+0,01 0,1240,01 0,14+0,01 0,114+0,01
/2 0,1 0,45+0,02 0,46 +0,02 0,60 0,02 0,43+0,02
1,0 0,60 40,02 0,58 0,02 0,63+0,02 0,5540,02
3,0 0,70 40,03 0,6740,03 0,70 4-0,02 0,6640,03
Budapest — K6zp. Meteorolégiai Int.
2 0,1 0,29 +0,01 0,28 40,01 0,26 +0,01 0,23+40,01
1,0 0,18 4+0,01 0,1840,01 0,19 +0,01 0,16 +0,01
3,0 0,11+0,01 0,12+0,01 0,1340,01 0,11+0,01
3 0,1 0,40 £0,02 0,43 £0,02 0,51 40,02 0,21 40,01
" 1,0 0,65 10,02 0,56 +0,02 0,64 +0,02 0,563+0,02
3,0 0,69+0,03 0,66 +0,03 0,70 4+0,03 0,6240,03
Szeged
r 0,1 0,26 £0,01 0,26 +0,01 0,23+0,01 0,21 40,01
1,0 0,18 £0,01 0,19+0,01 0,184+0,01 0,15+0,01
3.0 0,10 +0,01 0,12+0,01 0,12+40,01 0,1140,01
51 0,1 0,45 +0,02 0,45 —0,02 0,64 +0,02 0,45 1+0,02
1 1,0 0,59 £0,02 0,57 1+0,02 0,64 +0,02 0,55+0,03
3,0 0,734+0,03 0,67+0,03 0,73+0,03 0,67+0,03
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csapadékosszegre harom kiiszobértéket allapitottunk meg. Vizsgéltuk a széraz
(C<0,1 mm) és a csapadékos (C'=0,1 mm) napokat, tovibbé a kiscsapadéki
és csapadékos allapotokat 1,0 és 3,0 mm kiiszobérték mellett is.

Elgszor az egyes évszakok id@soraira illesztettiink homogén Markov-lancot,
feltételezve ezzel, hogy egy-egy évszakon beliill az dtmenet-valdszinliségek
értéke allandé.

(a) Homogén Markov-ldnc. Els§ 1épésként megvizsgiltuk, hogy milyen
rendi Markov-ldnc tekinthetd leginkdbb alkalmasnak a csapadékidsorok
leirdséra. Nullarendfi, els6-, mésod-, és harmadrend(i ldncot hasonlitottunk
Ossze az AIC és BIC segitségével. (A nullarendf(i eset azt jelenti, hogy az idGsor
elemei fiiggetlenek egymdéstél, tehét a megfelels &tmenet-valészinfiségek meg-
egyeznek a staciondrius eloszlas valdszinfiségi értékeivel.) 80 évnyi id&szakot
vizsgdlva a modell rendjére nézve adott hely és évszak esetén 80, esetenként
kiilonb6z6 eredmény nyerhets. Ezek 4tlagival értelmezhets a végss dontés. Tgy

voltaképpen a Earc 68 IAcB,c valészinfiségi valtakozék vérhaté értékét 80 elemii
minta atlagaval kozelitjiik.

A fentiek alapjdn mindkét eljards az elsérendi Markov-lancot tekinti
optimélisnak. 2 és u becslését a 95%,-os konfidencia intervallum feltiintetésével
az 1. tabldzat tartalmazza. (Megjegyezziik, hogy 1 és u becslését Ggy szdrmaz-
tattuk, hogy az egyes évekre kiilon-kiilon elvégeztiik a sziikséges szamitésokat,
majd az igy kapott 80 —80 értéket atlagoltuk.) Az orszdg kontinentélis kliméja
miatt természetes, hogy minden évszakban a py, = 1— A 4tmenet-valészinfiségek
a legnagyobbak és a p, = A értékei a legkisebbek. A °és p évi menete kozott
jelentds hasonlésidg tapasztalhatd, hiszen Gszi minimum és nydri maximum
jellemzi mindkettst, noha ez utébbi p esetén jéval hangsilyozottabb. Ez teljes
Osszhangban 411 azzal, hogy nyéron a rovidebb id@szakra terjed6 konvektiv
csapadék az uralkodd, s igy a csapadékos allapothél a széraz, ill. kiscsapadéki
allapotba valé 4tmenet gyakorisdga megné. A és p minimuma az egyik csapadék-
allapotbél a mésikba torténd atmenet viszonylag kis gyakorisagit, tehat a
csendes @szi idészakot takarja. Jél lathaté, hogy minél nagyobb csapadék-
mennyiséget vesziink kiiszobértéknek, annél kisebbek az dtmenet-valdészinliségek
évszakos kiilonbségei. Kiilonosen szembet(ing ez A esetén.

2. TABLAZAT
Staciondrius eloszlds becslése (a 95Yy-0s konfidencia intervallum szélesége mindenditt + 0,01)

B Kk Csapadék- Mosonmagyarévar Bp. KMI Szeged
VSZa. . ~ A~ ~ ~ ~ ~
kategéria P, P, 2, P, B, P,

0,1 0,62 0,38 0,58 0,42 0,63 0,37

Tél 1,0 0,77 0,23 0,75 0,25 0,77 0,23
3,0 0,87 0,13 0,86 0,14 0,88 0,12
0,1 0,65 0,35 0,61 0,39 0,63 0,37

Tavasz 1,0 0,76 0,24 0,76 0,24 0,75 0,25
3,0 0,85 0,15 0,85 0,15 0,84 0,16
0,1 0,66 0,34 0,66 0,34 0,70 0,30

Nyér 1,0 0,75 0,25 0,77 0,23 0,78 0,22
3,0 0,83 0,17 0,85 0,15 0,86 0,14
0,1 0,67 0,33 0,65 0,35 0,68 0,32

Osz 150 0,77 0,23 0,77 0,23 0,78 0,22
3,0 0,85 0,15 0,85 0,15 0,86 0,14
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A 2. tdblazatban feltiintetett stacionéarius eloszldsokrél érdemes meg-
emliteni, hogy P, értéke kétszer-haromszor nagyobb mint P,, tehat a csapadék-
mentes, ill. kiscsapadéki dllapot sokkal gyakoribb. A kiiszob novelésével Py né,
P, csokken. Az eddigi tapasztalatokkal osszhangban P, nyari maximummal
és téli minimummal rendelkezik.

Gyakorta vizsgdlt kérdés az Gn. széridk, tehat az egyfolytdban széraz,
ill. kiscsapadéka és az egyfolytdban csapadékos id@szakok hosszisdg szerinti
eloszldsa. Konnyen beldthat6, hogy ha ry(n) jeloli az n napig tarté egyfolytdban
széraz (ill. kiscsapadéka) iddszak el6fordulasdnak valésziniiségét, akkor

ro(n) = (1—2A)2-1.1, MA=T1 51D s
irhaté fel. A csapadékos széridkra az
r(n) = (1—p)-1.p4, =il 2

formula érvényes. E széridkat az 1. dbrdn tiintettiik fel a nyéri évszakra vonat-
kozbéan. SzembetiinG, hogy r,(n) gorbéje lényegesen laposabb mint 7 (n)-é,
tehét az egyfolytdban csapadékmentes, ill. kiscsapadéku allapotok valészintisége
lényegesen lassabban csokken az id8szak hosszdnak novelésével, mint a csapadé-
kos idGjarésé. Az egyfolytdban csapadékos periédus hossza igen nagy valé-
szinfiséggel csupdn 5—6 napig terjed (gondoljunk a konvektiv jelleg(i csapadékra).
A csapadékkiiszob novelésével ry(n) gorbéje egyre laposabbé, r(n) gorbéje
egyre meredekebbé vélik. A két széria valbszinlisége kb. 2,5—3 nap esetén
egyezik meg, tehat a 2,5—3 napig tarté egyfolytdban széraz (kiscsapadéki),
illetve csapadékos id&szak kb. egyformén valészinf.

MOSONMAGYAROVAR BUDAPEST, KMl SZEGED
o (n) ry (n) o (n)

— 0, mm
=G0
w=eon 30 MIH

= .

n

. T T p——
2 4 6 8 10

—
S R L T e |

KZ 4 6 8 10

1. dbra. Az egyfolytiban széraz, illetve kiscsapadéki (r,(n)) és az egyfolytiban csapadékos (r,(n))
id6szakok hosszuség szerinti eloszldsa nyéron 0,1 mm, 1,0 mm és 3,0 mm csapadékkiiszob esetén
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(b) Nemhomogén Markov-ldnc. A csapadékidGsorokra pontosabban illesz-
ked8 modell megadésa érdekében — ahogy mar emlitettiik — nemhomogén
Markov-lanccal is végeztiink vizsgélatokat. Abbél indultunk ki, hogy az é&t-
menet-valdszinfiségi métrix elemei naprél-napra véltozhatnak s igy minden
napra kiilon meg kell adni 2 és u becslését. Az év t-edik napjara vonatkozd
Osszefiiggések

A(t) = e (t)[no(t), Bld) = nyo(t)/ny(0), t=1,...,N

forméban képezhet8k, ahol n;(t), 4,5 = 0,1 a t-edik naphoz tartozé i(t—1) - j(¢
4dtmenetek szdmét jeloli, tovabbéa ny(t) = nyy(t) + ngy (1), ny(t) = nyo(t) +n45(¢) 8
N az év napjainak szdma.

) és [i(t) természetesen becslési hibdval terhelt, igy az egyméast kovetd
értékek a valésdgosnél jéval erésebb ingadozdsokat mutatnak. Ezért kozvetlentil
nem alkalmazhaték A(t) és u(¢) évi menetének tanulményozdséra, hanem meg-
felel§ eimitdsnak kell aldvetni. Ennek érdekében a meteorolégiai gyakorlathan
oly sokszor kovetett periodicitdsvizsgélatot hajtottunk végre (a matematikai
alapokat l4sd példdul Hamed et al., 1986). Az egyes periédusok realitdséra
vonatkozé hipotézisvizsgalat ismertetésétél eltekintiink, csupdn utalunk Hamed
(1987) munkéjdra, melybdl j6 dttekintést nyerhetiink a témakorrel kapesolatban.
A feladat soran fellép6 prébastatisztika eloszlasédnak sziikséges kvantiliseit
Hamed (1987) alapjan vettiik.

Az eredmények részletes ismertetése helyett csak a legfontosabb tapasz-
talatokat kozoljik. Hérom véros, hdrom csapadékkiiszob ¢és két paraméter
(A és p) mellett Osszesen 18 periodicitdsvizsgdlat elvégzésére volt sziikség.
Ezek koziil 17 esetben a féléves és 13 esetben az éves periédus redlisnak adédott
a 95%-os szignifikancia szinten (s6t a 999,-os szinten is). Megemlitjiik, hogy
esetenként egyéb periédusok is szignifikinsnak mutatkoztak, ezek kozott azon-
ban semmilyen rendszer nem figyelhetd meg (egyetlen, adott 4llomés és csapadék-
kategéria esetén szignifikdns periédus sem ismétlédik més dllomdsra vagy
kategéridra), és létiiket semmilyen meteorolégiai tapasztalat nem tdmasztja ala.
Osszességében a féléves és az éves hullaim léte tekinthetd bizonyitottnak, igy
A(t) és u(t) a

3. TABLAZAT
Az inhomogén Markov-ldnc dtmenet-valdsziniiségeinek idébeli menetét kozelitd osszefiggés
paraméteres
Csapadékkategéria
0,1 1,0 3,0 0,1 1,0 3,0 0,1 1,0 3,0
Magyarévér Budapest KMI Szeged
al, 0,254 0,186 0,123 0,269 0,180 0,121 0,248 0,177 0,117
ax; 0,012 —0,009 —0,017 0,014 -0,002 —0,009 0,014 —0,005 —0,012
ba, 0,015 0,006 —0,002 0,025 0,100 0,005 0,031 0,018 0,006
al, 0,036 0,022 0,012 0,036 0,022 0,014 0,016 0,012 0,003
ba, -0,013 —0,008 —0,007 | —0,022 -0,017 —0,019 | —0,027 -0,023 -—0,017
au, 0,474 0,605 0,709 0,456 0,592 0,697 0,489 0,616 0,729
By -0,019 —0,024 —0,016 | —0,042 —0,048 —0,019 | —-0,035 —0,037 —0,018
by, 0,015 0,016 0,014 0,010 0,007 0,007 0,012 0,007 —0,006
auy 0,038 0,036 0,029 0,038 0,038 0,033 0,031 0,035 0,019
bug 0,017 0,033 0,024 0,016 0,034 0,022 0,007 —0,006 0,012
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At) = a0+ az cos gl + by sin wyt + a9 cOS Wyt + bie sin wyf,
u(t) = @uo+ a1 cos wyt + b 8in ot + @ue €08 Wyt + b2 SIN Wy, (4)
o, = 2xn|N, w, = 2w,

forméban kozelithets. A (4)-ben szerepld paraméterek értékeit a 3. tdbldzathan
foglaltuk ossze.

Ez alapjan el8éallitottuk a 2. dbrdn lathaté A és u évi menetét kozelitd
gorbéket. Az Osszehasonlitds érdekében ugyanitt feltiintettik a homogén
Markov-lanccal kapott értékeket is. 2 menete mindhérom csapadékkiiszob
esetén hasonlé, tehdt a minimum és a maximum elhelyezkedése koriilbeliil
az év ugyanazon szakara esik. A maximum janiusban és decemberben jelent-
kezik, mig a minimum szeptemberben (f6minimum) valamint februdr-mérciusban
(mésodminimum) figyelhet6 meg. 2A-hoz hasonléan u goérbéinek maximum-
és minimumbhelyei is lényegében megegyeznek, de menetiik csaknem ellentétes
A-éval. Ez lényeges killonbség az évszakos bontdskor nyert eredményekhez
képest. Tavasszal 2 ns, u csokken; tehdt a csapadékhullds gyakorisdga novek-
szik. A nyér elejét6l A csokken és u né, ami azt jelenti, hogy a csapadék valé-
szinfisége viszonylag kicsi. A szeptemberi csendes, szaraz id§ is vilagosan tiik-
rozédik 2 és u értékeiben (ekkor A-nak minimuma van, mig u augusztusi maxi-
mumétél némileg kisebb).

Az egyes teriileteket Osszehasonlitva azt taldljuk, hogy A gorbéi azonos
csapadékkiiszob esetén igen hasonléak, mig u grafikonjaindl az amplitidékban
jelentds kiilonbségek mutatkoznak. A p étmenet-valdszinliségek Szegednél
tobbnyire meghaladjik a tobbi varoshoz tartozé értékeket, amely nyilvén Szeged
fokozottabb kontinentalitdsdval magyarézhato.

MOSONMAGYAROVAR BUDAPEST, KMI SZEGED
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2. dbra. A és p évi menete inhomogén Markov-lanc illesztése alapjan 0,1 mm, 1,0 mm és 3,0 mm
csapadékkiisz6b mellett. Az &sszehasonlitds érdekében a homogén ldnchoz tartozé értékeket is
feltiintettiik
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Erdemes tovabbi figyelmet forditani az &tmenet-valoszinfiségek évi val-
tozésainak jellemzésére. A homogén és a nemhomogén lanccal kapott becslések
viszonylag j6l egyeznek Mosonmagyardvar esetén, és bar a hasonlésig a tobbi
vérosra is nyilvanvald, szdmottevd eltéréseket is tapasztalunk. A 2. dbra szerint
vilagos, hogy az évszakos bontés tulsdgosan kisimitja az évi menetet, ezért
a napi bontéssal végzett szamitédsok pontosabb eredményeket szolgaltatnak.
Példaul a 1 dtmenet értékében 8sz kozepétsl erbteljes novekedés figyelhets meg.
az évszakos gorbénél mégis minimumot taldlunk amiatt, hogy az Gsz elejei
igen deriilt idGjaras nagy sullyal szerepel a homogén ldnccal végzett vizsgélatnal,

Osszefoglalds

Mosonmagyarévar, Budapest és Szeged évszakos idGsorai alapjan ki-
mutattuk, hogy a magyarorszégi csapadék leirdsakor elegendd az elsGrendii
Markov-lanc hasznalata. Nem art hangsulyozni, hogy ez egyaltaldn nem ter-
mészetes, hiszen példdul Singh és Kripalani (1986) negyedrendfi lancot taldlt
a legalkalmasabbnak a monszuncsapadék modellezésére.

A kés6bbiekben felhivtuk a figyelmet, hogy az dtmenet-valdsziniiségek
viselkedése joval pontosabban kozelitheté inhomogén lanc segitségével. Id6beli
menetiik az éves periéduson kiviil féléves — altalaban az éves ciklusnél er&sebb —
periédussal is rendelkezik.

Koszometnyilvanitds. Koszonetet mondunk Farago Tibornak, aki hasznos
észrevételeivel sokat segitett a dolgozat forméajénak kialakitdsdban.
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Napi nyomasmezék Hess—Brezowsky-féle makrocirkulaciés
tipusok alapjan torténd gépi kédolasanak tovabbfejlesztése

CSIMA GABRIELLA

Kézponti Eldrejelzé Intézet
H—1675 Budapest, Pf. 32.

A dolgozat célja eljdris kidolgozisa a hosszitavi elérejelzéshen analégiakeresésre
haszndlt napi nyomésmez8k Hess — Brezowsky kédjainak gépi tton térténd pontosabb
felismerésére. Az erre a célra bevezetett metrika figyelembe veszi a nyomésmezbk
térbeli szerkezetét is, ellentétben az euklideszi tdvolsaggal, amelyet az objektiv kédoldsi
rendszerekben eddig haszndltunk.

*

Development of an objective classification system based on Hess — Brezowsky-type
daily pressure fields. The aim of this work is to develop a more exact objective recog-
nition of the Hess — Brezowsky-types of daily pressure fields used for analogue selection
in long-range weather forecasting. The metrics we have introduced take into account
the spatial structure of the pressure fields too, as opposed to the Euclidean metrics
which have been used until now in objective coding procedures.

Bevezetés. A hosszi tava (havi és évszakos érvényességi idejii) elérejelzésben
leggyakrabban hasznélt megkozelités az analdgids mddszer. Az egy hénapnal
hosszabb idére sz6l6 prognézisban az analdg idGszak hossza legalabb egy hénap,
ami azt jelenti, hogy a napi mez8k analégidjara épiilé elSrejelzés szamitas-
igénye — és az ebbdl kovetkez$ idbigénye — olyan nagy, hogy az operativ
munkéban torténs kozvetlen alkalmazésa szédmitdstechnikai akadélyokat
jelent.

Az analégia keresése alapjaul szolgal6 adatok mennyiségét tehat csokkenteni
kell. Ez egyfajta informéacidkiemelés utjan érhetd el, amelyre a meteorolégiai
gyakorlatban alkalmazott tipizalds nytjt lehet&séget (Ambrozy et al., 1983;
Bartholy és Kaba, 1987 ; Péczely, 1961; 1983). Az eljards alapgondolata az, hogy
barmelyik id&jarasi helyzetkép a f6bb makrocirkuléciés jelleg alapjin elére
lerogzitett tipusok valamelyikébe sorolhatd, és igy az egész bonyolult struktira
egyetlen kédszdmmal irhaté le. Egy ilyen reprezentdcié amellett, hogy rend-
kiviili mértékben lecsokkenti a felhaszndlt adatmennyiséget, varhatéan ki is
emeli a mezb8knek a hosszlG tdvh elbrejelzés szempontjdbél leglényegesebb
sajatossdgait.

Paul Hess és Helmuth Brezowsky 1952-ben létrehozott egy 29+ 1 tipusbél
all6 — Kozép-Eurdpa barikus viszonyai és idGjarasi helyzetképe szempontéjbél
csoportositott — makroszinoptikus tipusrendszert (az tn. HB-kédrendszert),
amelyben 18 meridiondlis, 4 zondlis és 7 kevert tipust kiillonboztettek meg,
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egyet pedig fenntartottak a k6dolhatatlan mezSknek (Hess és Brezowsky, 1952).
A 29 kédot egy-egy konkrét id8ponthoz tartozé makrocirkuléciés helyzettel
reprezentaltak (példaul az 1-es kédot az 1950. szeptember 28-i helyzettel jellemez-

ték).
Hazénkban a hosszi tAvli meteorolégiai el6rejelzés havi hemiszferikus
hémérsékleti mezdk, illetve napi — az atlanti-eurépai térségre vonatkozd —

nyomasmez8k 30 napos sorozataira tdmaszkod6 analdgia keresésén alapul
(Gulyds, 1977; Kaba et al., 1975; Koppdny, 1974). NyomésmezSk esetében az
analég idészak az elSrejelzés kezdetét megeléz6 30 nap.

Célunk az elGrejelzésben hasznalt HB-kédok gépi felismertetése. Az auto-
matikus kédoldsnak a kézi kédoldssal szemben tobb el6nye is van: egyrészt
az objektiv kédolds egységes elveket kovet, tehdt nem fiigg a kddolast végzd
személy esetenként valtozé szubjektiv itéletétsl, mésrészt a gépi kédolés lénye-
gesen gyorsabbd teszi a prognézis készitésének ezt a kezdeti szakaszat. Puskds
a kozelmulthban készitett egy — a HB-kédokat automatikusan felismerd —
eljarast, amely az 500 hPa-os szinten az euklideszi tdvolsidg alapjan évszakos
bontésban keresi meg a legkizelebbi HB-dtlagmezst. Ez a tanulmény ennek
az eljarasnak a tovébbfejlesztésével foglalkozik.

1. Adatbdzs

Munkénk megkezdésekor a kovetkez8 alap-adatéllomény 4&llt rendel-

kezésiinkre:

— a napi 500 hPa-os geopotencidl és talajnyomés mez6k idGsorai
az 1949 —1980 id8szakra, az atlanti-eurépai térség 810 fokos récs-
hélézatéra (30°N —65°N é 40°W — 50°E);

— a naponkénti HB-kédokat tartalmazé katalégus (1889 —1987);

— a Hess és Brezowsky éaltal megadott 29 tipikus 500 hPa-os geopotencidl

7299

és talajnyomds mezS (ezeket ,,forrdsmezd”’-ként emlitjik majd);

Ennek az adatélloménynak a jelent8s részét az angol meteorolégiai szolgélat
bracknelli kézpontjatol kaptuk. Ezeket friss adatokkal havonta egészitjiik ki.

A fentieken kiviil a szdmitdsokhoz munkaédlloményokat készitettiink:
a HB-katal6gus alapjin az azonos kédhoz soroltakat évszakonként atlagoltuk.
Ezéltal 2X4X29 (a két szintre és a négy évszakra 29 tipusi) mez&t nyertiink.

Szédmitdsainkat az OMSZ-Szamitékozpontjanak BASK 7/61 gépén végeztiik;
egy — a teljes adatdlloményon (1949—1980) végighaladé — futés gépideje
52 s (cpu) volt.

2. Az objektiv kédolds tovdbbfejlesztésének sziikségessége

Célunk, hogy a szubjektiv kédolés 1épéseit leképezve, annak objektiv
,,modelljét” alkossuk meg. Szubjektiv kédoldskor a meteorolégus nemcsak
a nyomési mez$ izovonalainak értékeit, hanem a makroszinoptikus helyzet
egészét tekiti, a nyomdsi képzédmények komplex rendszerét veszi figyelembe.
Ezeknek egységét az eddig hasznalatos gépi kddoldsi eljards, amely csak az
euklideszi tavolsagra épiil, nem tudja értékelni. Olyan metrikéra van sziikség,
amely a mez$ térbeli szerkezetére is ¢érzékeny. Ezt a problémét munkénkban
az (x) keleti és (y) északi irdnyu gradiensek figyelembevételével prébaljuk
megoldani.
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3. Az j metrika

A 29 HB-dtlagmezd mindegyikére képeztiik az z, illetve y irdnyt gradiens
mez6t:

0ai j x, 1 0a; i, k1 (1)
Wl e T o

ahol @, ; i 1 az 1-dik HB kéd, I-dik évszaki nyomésmez8 (j, k) réespontbeli
értéke

1 =1,...,29 a HB-k4édok
J = 1,...,8 aricspontok szdma az y irdnyban
k =1, ...,10 a rdcspontok szdma az x irdnyban
I =1,...,4 azévszakokat jeloli
gy, hogy
00 j x 1 Qi k41, 1— @i §, k1, 1
—~ e . - d ; k=12 :..,9); 2
o T ( @
ahol
207w A .
X; = 63,7- -cos|—-(656—5-(5—1))|;
: 180 [ e U ))]
3(11, j, k.1 i, j41,k,1— Qi j—1 k1 :
% 5 7 : (=200 (3)
és ahol
Ty L
180

Hasonléan jartunk el minden kédolandé ¢;  mezGvel is:
3Cj’k aCj,k j:l,,8

9% ox ' 9y ) =1 s 10

ahol a gradiensek definiciéja megegyezik a HB-atlagmezlk gradienseinek

definiciéival.
A tovébbiakban a tévolsagfiiggvényekre az alabbi jeloléseket vezetjiik be:

(4)

8 10
dai, ) = || D> (e, x—ai jx)?,

j=1k=1

S 4 & ac],k aal,jn( 2
d(a¥, cX) = VZ Z[ o ], (5)

j=1k=2

7 A0 1 O o 1 k 12
sapen = |3 3 [P P
: . ) jg:z lzl [ 8y 3?/

Megjegyezziik, hogy (5)-ben az I index azért nem szerepel, mert egy adott c;
mez8 ddtuma mar meghatdrozza az évszakot.
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Mivel a hdromféle tdvolsdg nem osszemérhetd (hiszen még a mértékegységiik
sem azonos), ahhoz, hogy e hérom tévolsdghél egy tavolsagfiiggvényt képez-
hessiink, el8szor 6sszemérhet§vé kell tenniink azokat. Latszélag ]6 megoldésnak
tlinik az

29
> d(am, )

N AT T O S
29

29
2, d(ag, ¢
7, e ot S R S
29

2 d(al, ¢¥)
Ny s DEloie .
29

kifejezésekkel valé normélés, mivel az igy kapott
d'(a;, 0, d'(af, ¢¥), d'(af, ¢")

tavolsdgok mar osszemérhetdk, d” ugyanis szemléletesen egy aktudlis mezs adott
HB-kozépponttél vett tdvolsdginak és a mezd Osszes HB-kozépponttdl vett
atlagos tavolsdginak a hinyadosa. Ha tehat egy mezs ,,kozel” van egy adott
HB-mez6hoz, akkor a tévolsdg 1-nél kisebb, mig ellenkez8 esetben 1-nél nagyobb
érték adédik. Konnyen beldthats, hogy az igy értelmezett tévolsdgfogalom
nem tesz eleget a metrikakrirtéiumoknak, ezért célszerti tovabbi médositdsokat
bevezetni. Amennyiben a (6)-tal definilt normal6 mennyiségek helyett az

M 29
> dlam, )

s i=1 m=1

= 3

29. M
M 29
2, 2 dlag, ¢
N:x = i=1 m=1 -
29- M

M
Z Zd(a , &)
NY o 22200

29.-M

kifejezésekkel normélunk, (ahol M az archivum hossza), akkor — megtartva
a korébbi tévolsagfiiggvény elényeit — olyan definici6hoz jutunk, amely
kielégiti a metrika-kritériumokat. Az igy nyert harom tévolsagfiiggvény oOssze-
vonasédval jutunk el a vizsgélataink soran a metrika szerepét betolto

d(a;, ¢ d(a¥, c* d(ai, ¥
Pty B8 HeEs6) | i) P
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végs6 definicibhoz. Megjegyezziik, hogy (8)-ban az dsszevonés médja 6nkényes
épphagy szdmolhatunk példaul a

D(ay ) = Y a5 (@, ) +d5 (af, &) + d (af, &) (9)
fiiggvénnyel, ahol d,(...) és d(. . .) kozitt a
|
de(...) = ————
o=

alaka osszefiiggés 4ll fenn.

A (9) alapjan 1athat6, hogy D’ a Szoboljev-fiiggvénytéren értelmezett met-
rika (Simon és Baderko 1983) diszkrét megfelelGje.

4. A kddolis és a verifikdacio

A (8) osszefiiggéssel bevezetett D metrika segitség ével az1949. janudr 1-je
és 1980. december 31-e kbzotti periédus minden napjit a 29 kéd valamelyikébe
soroltuk be aszerint, hogy az adott nap talajnyomaés, illetve 500 hPa-os geo-
potencidl mezeje melyik HB-kéd mezejéhez all legkszelebb (az évszakonként
felépitett adatbézist az 1. pontban irtuk le). Osszehasonlitdsképpen a D metrika,
az euklideszi metrika és a gradiens tdvolsdg mint metrika alapjan is besoroltuk
az archivum napjait.

Az eredményeket a teljes meglevd archivumon verifikdltuk. A kiilonboz6
metrikak alkalmazdsakor célunk az Un. ,,tokéletes kédolds’ — tehat az eredeti
HB-katal6gussal megegyezs napi kédok — szézalé¢kardnydnak meghatérozésin
tal annak a megéallapitdsa volt, hogy a kiilonboz6 kédtévesztésekre is olyan
mérdszdmokat hatérozzunk meg, amelyek alapjin a kédtévesztések min8ségi
rangsoroldsa elvégezhetd. Ennek érdekében a hosszu tdvu elbrejelzések jelenlegi
operativ gyakorlatdban alkalmazott Gn. scoring tdbldzatot (Bartholy és Kaba,
1987) haszndltuk, amelynek segitségével kiillonboz6 kédok hasonlésagénak
objektiv mérészadma megadhaté. A scoring tablazat szerint bérmely két HB-kéd
hasonlésidga egy 0 és 9 kozotti egész szammal jellemezhetd, ahol a 9-es érték
a teljes azonossagot szimbolizélja.

A verifikdciés vizsgdlatokat valamennyi, az elGbbiekben részletezett
metrikdval elvégeztitk, mind a talajnyomés-, mind pedig az 500 hPs-os geo-
potencidl mezSkre vonatkozbéan. Ezenfeliill megtortént a rendelkezésiinkre 4116
masfél éves peribdusbél a kézi kédoléas verifikicidja. Utolsé 1épésként a dolgozat
elején ismertetett HB-kédrendszer eredeti, azaz bizonyos kitiintetett ddtumok-
hoz kotott 29 ,,forrdsmezs” alapjén is értékeltiik a teljes anyagot. (Az évszakos
bontés hidnya miatt itt csak gradiens mez8k tavolsdgival, az 1949 elStti ddtumok
hidnya miatt pedig csak talajadatokkal szdmolhattunk). Ezzel a 1épéssel arra
kerestiink véalaszt, hogy a mez8k atlagoldsa vajon nem ront-e a kédolas jésagéan.

9. Eredmények

A verifikdcids vizsgélatok eredményeit az 1. tabldzat tartalmazza. Az elss
oszlopban — az eredeti HB-katal6gushoz viszonyitva — a ,,tokéletes’” kédoldsok-
nak az osszes eset (11570 nap) szézalékdban megadott értéke, a méasodik oszlop
a hibds kédoldsok scoring-értékeinek, a harmadikban pedig az osszes kdédolas
scoring-értékeinek 4atlaga szerepel.
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1. TABLAZAT

A vizsgdlt esetek verifikdcids eredényei (t a ,tokéletes” kédoldsok ardnya
az 6sszeshez (11570) viszonyitva Y-ban; h a hibds kédoldsok scoring-értékeinek
dtlaga, & az 6sszes kédolds scoring-értékeinek dtlaga)

Mez6 Metrika t h ]
500 hPa D —metrika 39,4 4,66 6,37
talaj D — metrika 38,5 4,64 6,39
500 hPa euklideszi metrika 34,9 4,62 6,15
talaj euklideszi metrika 35,6 4,65 6,20
500 hPa csak gradiens t4dvolsig 38,0 4,68 6,32
talaj csak gradiens tavolsig 37,2 4,60 6,23

eredeti HB —mez8k 16,8 4,08 4,01
(500 hPa) ‘ (csak gradiens tavolsag)

kézi kodolas 18,9 3,55 5,25

Az adatok — az eredeti mezSkkel val6 kédolastol és a kézi kédoldstol
eltekintve — kozel egységes képet mutatnak, azonban egy maximum 4,5%,-0s
javulas mégis lathaté a kordbbi automatikus és a most legjobb eredményt add
(500 hPa; D metrika) médszer kozott. Ennek megfeleléen tovabbi vizsgélatainkat
az utébbi metrika alapjan kapott eredményekre végeztiik el.

lElt:':fordglfgsi
w0 | gyal:zr:sog
30
20|

@
.
10F .
L °
5 0e
e e . T ——
1. dbra. Az 6sszes kédolés scoring-értékeinek D g R Eres e SRt i aniie

eléfordulési gyakorisiga (py) Scoring ertékek

A 1. dbra a kapott scoring-értékek el6fordulési gyakorisdgit adja meg
%-ban. Ett6l a fiiggvénytél azt reméltik — ha j6 az ,etalon” kdédsorozat,
és a scoring-tdblazat értékei is konzekvensek —, hogy monoton névekvs lesz.
A kapott eredmények nem ezt igazoljék, mivel sokkal kevesebb 7-est és 8-ast
tartalmaz a scoring-métrix, mint més értékeket, és a kiilonb6z8 tipusok els-
fordulési gyakorisaga is eltérs lehet. fgy annak a valészin(isége, hogy a kéd-
tévesztés éppen olyan kédpéart ad, aminek scoring-tédblézatbeli értéke pl. 8-as
vagy T-es, sokkal kisebb, mint a tobbi érték esetén.

Ezért tekintsiink két egyméstdl fiiggetlen, ,,véletlen” kédolast, ahol az
egyik (a) a teljes archivumon, a HB-katal6gusnak megfelelé kéd-elGfordulési
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gyakorisdgot koveti, a masik (b) pedig a mi automatikus kédolédsunk kod-
el6fordulési gyakorisigit. Legyen az A métrixban ¢; j annak a valdszinfisége,
hogy az (a) kédolés i-t, a (b) j-t ad. Ha az &ltalunk hasznélt scoring-métrixot
S-sel jeloljiik, akkor

Pk:= Zai’j (k=0,,9)

L] (10)
L e

annak a valészinfisége, hogy az elébb emlitett () —(b) kdédoléspar & joésdgot
ad (k£ = 9 tokéletes kodolds): a p valészinliség pedig egyezzen meg a 1. dbra
grafikonjanak értékeivel. Bevezetjiik az

= P

Py
hanydost, amely a koédolas josdganak mérdszamaként tekinthets. Megfelels
archivum és j6é scoring-tdbla mellett az M) fiiggvénynek k novekedésével nénie

Mk:

(k=0,...,9) (11)

lp_k
Py
10
s
8 |
s
oF °
7l g L
9 o ¢ ., — i 2. dbra. A py, valégzim’iség Py valészinliséggel
T (-2 G < S T TR N G A normalt értékei a scoring-értékek (0—9)

Scoring ertekek fiiggvényében

kell, és — figyelembe véve, hogy ez normélt érték — alacsony I értékekre My <1,
magas k értékekre pedig My =1 eredményt varunk. Ezt a grafikont a 2. dbrdn
mutatjuk be, amely mér a véart eredményeket tiikrozi, és & = 7-t6l kezdve
erételjes emelkedést mutat.

6. Kovetkeztetések

A mez8k automatikus kédoldsdval kapesolatos kisérleteink biztatd ered-
ményeket szolgaltattak, amint azt a moédszer tesztelésére kidolgozott eljarés
igazolja. Vizsgilataink eredményeit azonban fenntartassal kell fogadjuk tobb
okbol is. Egyrészt felteheté a kérdés: vajon helyes-e szubjektiven elallitott
osztélyokba az egyes elemeket objektiv médon besorolni. Masrészt a verifikalas
soran — annak érdekében, hogy munkankat értékelni tudjuk —, a szubjektiven
felépitett HB-katalégusrél foltételezziik, hogy tokéletes. Ebbsl kovetkezik,
hogy a dolgozat téméjanak tovébbfejlesztésével csak abban az esetben érdemes
foglalkozni, ha ezeket az ellentmondésokat mér képesek voltunk feloldani.
Ezért jelenleg sziikségtelen lépés lenne a koédoldst matematikailag tovabb
finomitani (példdul méas metrikét vélasztani), hiszen az eredményen — éppen
az ,etalon” kédsorozat bizonytalansiga miatt — mér nem lenne kimutathato.
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Nyilvénval6, hogy a verifikdciés eredmények esetleges javuldsa nagység-
rendekkel lenne kisebb a kezdeti feltételekbdl fakadé, s egyre halmoz6dé hibék-
nal.

Vitathatatlan azonban, hogy a dolgozatban osszefoglalt 1épéseket érdemes
volt megtenni. Ezt a kozolt verifikdciés eredményeken tilmenden a gyakorlat
is bizonyitotta, hiszen az automatikus kédolés az éghajlat-prognosztikai operativ
tevékenységhen az eddig alkalmazott szubjektiv besorolds kiegészitGjeként,
illetve a mar meglev$ gépi kodolas értékes tovabbfejlesztéseként hasznalhato.
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A tipikus sugirzasmeteorolégiai évben a fiiggleges feliiletekre
juté szort sugarzas adatsorai

FARKASNE TAKACS OLGA

Kézponti Légkérfizikai Intézet
H—1675 Budapest, Pf. 39.

A Nyugat-Eurépaban haszndlt médszer alapjian Budapestre kiszémitottuk
a tipikus sugérzdsmeteorolégiai év elemeit. Ennek kiegészitéseként elkészitettiik
a négy {86gtdj iranydba nézd fiiggbleges feliiletre a szért sugirzis 6raértékeinek teljes
évi sorozatét. Hazai mérésekbdl el8allitott empirikus Gsszefiiggéseket alkalmaztunk,
figyelembe véve a talaj albeddjinak modosité hatdsat. Szamitdsi médszeriinket sugérzés-
klimatolégiailag reprezentativ mintan ellenériztiitk. A szamitott és mért adatok kozotti
kapesolat szorossagdt jelz6 korreldcidés koefficiens értéke mind a négy feliiletre 0,8
folstt volt.

*

Data series of diffuse radiaiion reaching vertical surfaces for a typical meteorological
year. A typical meteorological year (TMY) is constructed for Budapest using the
method applied for several Western-European places. The data series of this TMY
is supplemented by hourly values of diffuse radiation calculated for the vertical sur-
faces looking into the four main directions. Empirical relationships derived from
meaurements made in Budapest have been applied including the effect of surface
albedo. Finally, the procedure has been checked against data measured on days selected
according to climatological representativity of radiation. The correlation between
the measured and calculated values is higher than 0.8 for all the four directions.

1. Bevezetés

A fiigg8ieges feliiletekre juté szért sugirzas meghatarozdsinak lehet8ségei:

— feltételezve az égbolt szért sugdrzdsinak izotrép jellegét, badrmely iranya
vertikdlis feliillet a vizszintesre juté szért sugdrzasnak felét érzékeli,

— a szakirodalomban taldlhaté empirikus osszefiiggéseket alkalmazzuk,

— hazai mérési adatokbdl nyert empirikus osszefiiggéseket alkalmazunk.

Az elsd lehetdség alkalmazdsa a legegyszertibb, mert csak a talajra juté
szért sugdrzés ismeretét igényli, azonban nagy hibalehetséget jelent. A szért
sugdrzés izotrép jellege csak teljesen borult idében érvényesiil, valtozéan felhds
vagy deriilt égbolt idején anizotrépia lép fel.

Maximuma van a Nap kozvetlen kozelében levé égboltrészen, gyenge
novekedése figyelhet6 meg a horizont kozelében, és minimuma van a Nap
vertikélis sikjaban, 90 °-kal a Nap mogott.

296



Az utébbi években a szakirodalomban taldlhaté empirikus Osszefiiggések
mér figyelembe veszik az adott hely légkori inhomogenitasdt. Alkalmazésuk
kisebb hibalehetdséggel jar, azonban szdmitédsba kell venni a mérd 4llomés
(amelyre az Osszefiiggés vonatkozik) és a felhaszndlé dllomés kozotti esetleges
kiilonbségeket.

A Légkorfizikai Intézethen 1968 decemberében kezd6dott és 1977 januérjiig
tartott az a program, melyben mértiik a négy f6égtéj irdnya vertikdlis feliiletre
juté globdl- és szért sugdrzdst. Az északi iranyitdsa vertikalis feliillet — hely-
zetéb6l adédbéan — szinte egész évben csak szért sugdrzast kap. Kozvetlen
napsugdrzas csak a nyéari félév reggeli és esti 6rdiban éri, emiatt mérési prog-
ramunkban nem szerepelt az északi feliiletre juté szért sugérzés mérése. A mért
adatokat feldolgozva Osszefiiggéseket kerestiink més, sugirzdsmeteorologiai
paraméterrel, s kutatdsaink eredményeit publikdltuk (7'akdcs, 1981 a, b; Farkasné
Takdcs, 1982). A kapott dsszefiiggéseket alkalmaztuk a tipikus sugdrzésmeteoro-
légiai évben a fiiggbleges feliiletekre juté szért sugérzés adatsorainak el6-
allitasahoz.

2. A vertikdlis feliiletek szort sugdrzdasdnak meghatdrozdsa

A szért sugarzds napi adatsorainak elGéallitdséhoz alkalmazott Ossze-
fiiggések a kovetkezdk:

2.1. Az északi irdnyii vertikélis feliiletre (G'yvg) és a horizontdlis feliiletre juté
globalsugarzés (G'y) ardnya a téli hénapokban szoros kapcsolatban van a nap-
fénytartammal és napmagassiggal. Ezt a kapcesolatot oktébertsl februdrig
a kovetkez8 egyenlet irja le:

Gve

= a+bNg, (1)
H
ahol
a=a,+a,Inh (2)
és b=b+bInh, (3)

Ng a relativ napfénytartam, 4 a napmagasség a vizsgalt 6rakozben. a,, a, és b,, b,
értéke hénaprél-hénapra véltozik (1. tabldzat), a és b valtozését a napmagassig
fiiggvényében az 1. dbrdn mutatjuk be.

1. TABLAZAT

A GQygl|Gy ardny meghatdrozdsdra szolgalé képlet (1) konstansai
szeptembertbl mdreiusig

Hénap a; a, b, b,
IX. 0,61 0 —0,0049 0
X. 1,1218 —-0,2145 —0,0063 0,0014
XI. 0,3108 0,0754 0,0026 —0,00185
XTII. 0,3149 0,095 0,00398 —0,00227
12 1,1218 —0,2145 -0,0063 0,0014
I1. 1,1218 —0,2145 —-0,0063 0,004
I1I. 0,491 0 —-0,0041 0
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Az étmeneti hénapokban (mércius és szeptember) az arany értéke fiiggetlen
a napmagassigtél, a napfénytartam hatésit az (1) képlet irja le, egész hénapban
azonos konstanssal. Nyédron az arany értéke fiiggetlen a relativ napfénytartamtol,
éradtlagban egy szdmmal jellemezhet§ — nagyon kicsi szérdssal (2. tdbldzat).
Ez az éradtlag a nap folyaman nem allandé, — jelentGs napi menetet mutat.
A kapott eredmények érdekessége, hogy azonos érakszsokhsz a nyéri hénapokban

) Gyt /Gy= a+bNg
10 F
0 0 S o
oS o ° =
a=aq+a-In h
a)
0 l 1 1 ;\
10 20 30 [hy)
0 or ° o B
b) W )
-002 =
-004 b=b .
R LR 1. dbra. A Gy g /Gy arény és a relatfv nap-
o fénytartam kozotti linedris regresszios
. egyenes konstansainak fiiggése a nap-
] magassagtol télen

kozel azonos ardny tartozik, ez azt jelenti, hogy a vizszintes feliiletre érkezd
Osszsugarzésbol (a reggeli és esti érak kivételével) azonos napi menettel része-
sedik az északi irdnyu fiiggsleges feliilet.

2. TABLAZAT
A Gy |Gy ardny napi menete dprilistdl augusztusig

Orakéz 4-5 5—6 6—17 7-8 8—-9 9—-10 10-11 11-12
19-20 | 18-19 17-18 16 —-17 15—-16 14 -15 13—-14 12—-13

Aprilis 0,675 0,386 0,318 0,282 0,262 0,260
Méjus 0,944 0,665 0,389 0,323 0,282 0,267 0,260
Junius 2,2 1,142 0,709 0,491 0,309 0,273 0,256 0,255
Jualius 1,8 1,053 0,735 0,420 0,317 0,281 0,259 0,252
Augusztus 1,2 0,869 0,666 0,392 0,315 0,284 0,267 0,261

A reggeli és esti 6rdkban, amikor kozvetlen napsugérzés éri a feliiletet,
ennek mennyiségét (/) a horizontélis feliiletre jut6 direkt sugérzasb6l (/g = Gy —
Dy, ahol Gy és Dy a globél- és szért sugérzés a horizontalis feliileten) hatérozzuk
meg, az
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IV=——£1_:D—H-cosh-cosi (4)

sin A

képlet segitségével, 7 a napsugdrzds beesési szoge az adott felilletre. A vertikalis
globél- és direkt sugdrzds birtokdban egy kivonédssal meghatérozhaté a nydri
reggeli és esti 6rdkra az északi feliiletre juté szért sugérzds mennyisége.

Do /Dy =0,725+0 1772 0+0,0279 Q2-0,0150 Q°
Dp/Dy o
12 & o

2. dbra. A déli, keleti és nyugati

irdnyitésa vertikélis feliiletre és

a horizontélisra jut6 szért sugér-

zAs ardnyénak valtozdsa Q-para-
méter szerint

2.2. A keleti, déli és nyugati felilletre juté szért sugdrzéssal kapesolatban
végzett vizsgilatok eredményei hasonlé jellegliek, ezért dsszefogva targyaljuk:

A vertikélis és horizontélis feliiletre jut6 szort sugérzés ardnyénak hatérozott
napi menete van, s az egyes hénapok elkiiloniilnek egymést6l. Az ardnyok
az id&ben folyamatos sort alkotnak ; értékiiket egy @ parméterrel jellemezhetjiik,
mely fiiggvénye az 7 beesési szognek, a fal-azimutnak és » napmagassignak.
Szémos fizikai és matematikai megfontolds utdn azt tapasztaltuk, hogy a @
paraméter

cos?i-sina
e (5)
sin &
forméban felel meg a kivetelményeknek. Grafikusan dbrézoltuk az ésszetartozéd
Dy|Dy, Q értékpéarokat és olyan ponteloszlist kaptunk, melyet a

Dy[Dy = ¢y +¢,Q + ¢, Q% +¢5Q° (6)

alaku egyenlet ir le (2. dbra ). Az osszefiiggés meghizhatosagat jelzs 7 korrelacios
index mindhdrom feliiletnél nagyobb, mint 0.8. Az osszefiiggéseket alkalmazva
az év barmely érakozére el6allithaté a keleti, déli vagy nyugati vertikalis feliiletre
juté szért sugirzés.

Vizsgalataink sordn azt tapasztaltuk, hogy a szért sugarzés értéke nagy-
mértékben fiigg a talaj albeddéjatél. Ennek jellemzésére bemutatjuk a déli
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irdnytG vertikélis feliilletre kapott Dyp/Dy aranyokat az albed6 (AL) fiigg-
vényében (3. dbra). A pontok eloszldsa jelzi, hogy a vertikdlis feliilletek szért
sugarzdsénak meghatérozdsakor a havas talaj albedéjdnak megfelelSen egy
korrekciét kell alkalmazni. Ez a korrekci6 az egyes feliileteknél kiilonbo6z6 :

Kg =[1+0,008 (AL—-20)], )
Kxny = [1+0,018 (AL —20)], (8)
Kp =[1+0,02 (AL-20)]. (9)
1} AL[ %]
100+
3528
s
% 30
50 |- ]
0 ’ 0, ! Pype Dl
“ o5 10 15 20

3. dbra. A déli irdnyftast vertikalis és horizontélis feliiletre juté szért sughrzés
arényénak véltozésa a talaj albedéjdnak fiiggvényében

Jelen feldolgozdsunkban az egyes napokon a talaj reflexiéjit az albedo
napi dtlagdval jellemeztiik.

3. A vertikdlis feliiletekre juto szort sugdrzds szdmitdsi modszerének ellendrzése

A szdmitési médszer osszedllitdsa utdn kivélasztottunk az adathalmazbél
36 napot gy, hogy minden sugirzdsklimatolégiai helyzet megtaldlhat6 legyen
a mintdban. A kivdlasztott napokra elGallitottuk a vertikélis feliiletre juté
szért sugérzés napi menetét, s korreldciét kerestiink a szdmitott és mért éra-
értékek kozott. A konnyebb attekinthetGség miatt az osszefiiggd értékpéarokat
grafikusan is dbrdzoltuk: a 4a. dbrdn a keleti, a 4b. dbrdn a déli, és a 4c. dbrdn
a nyugati irdnyu vertikdlis feliilet szért sugdrzdsidnak oraértékeit lathatjuk.
Az 5. dbrdn az északi irdnya vertikélis feliiletre juté globélsugdrzds mért és
szédmitott éraértékeit mutatjuk be. Minden abran jelezziik a korreldciés koeffi-
ciens (r) értékét, és az esetek szdmét (n). A (7), (8), (9) képlet alkalmazasa
kovetkeztében az albeddé médositéd hatdsa kikiiszobol6dott, ennek koszonhetéen
a ponthalmaz egységessé valt.
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Ha az o6raértékek kozotti kiilonbség elSjele egy napon beliil véltozott,
a napi Osszeg eltérése =10%, volt, azonban egyes napokon, melyek az &tlagtél
erdsen eltértek, a kiilonbség el8jele egész nap megegyezett, s a szamitott és mért
napi 0sszeg kozotti kiillonbség = 209, volt. A 26 mintanap adatait a 3. idbldzatban
kozoljiik (az északi felilletnél globélsugarzés, a déli, keleti és nyugati feliiletnél
szort sugdrzds adatok szerepelnek), megnyugtaténak taldljuk, hogy a napi
osszegek eltérése egyenletesen oszlik el pozitiv és negativ irdnyban. A déli,
keleti és nyugati irdny1 vertikélis feliiletre juté szért sugdrzés mérése nem pér-
huzamosan, hanem folytatélagosan tortént, igy egyidejli értékek a harom
iranyra nem élltak rendelkezésiinkre.

4. A szdmitdsok elvégzése

A fiiggbleges feliiletekre juté szért sugdrzds adatsorainak el6allitdsdhoz
a C— 64 szamitégépre készitettiink programot.

Dywn n=10%
s r =0792 a)
100
% o °
o o
° o
75 - 0 Sl
o
. s
oo
§ ° o ooo <
50 | o o
o° g°o :
o & »
Sl e Gl S o L o= Olud 9
4. dbra. A kiilonb6z6 irdnyitédst vertikélis gin,~ 2 '9p 00
feliileten mért (Dyy) és szédmolt (Dg,) szért 25 - ooo%’ @qgeeg
sugarzds éraértékeinek &sszehasonlitésa, az g 850
esetek szdma (n) és a kapcsolat szorossigat ] i PR
jelzé korreléciés koefficiens (r); 4a): keleti, o8- : Ok,sz [LJ'C"‘ n 1] *
4b): déli és 4c); nyugati irdnyitésu feliilet 0 25 50 75 100
Do Diy,M n=13t
bl r =0886
125 r— n=115
L r=0928 [ 100 - c)
° g°
100 P o
e o
@ ° 75 &
Bk i ° ® o:
a ki ° ° °
o n°o°°° o :°°8;%° e
° Al | s © o2 0%¢
o o% 50 |- o g°°°& o
S0 - ° 3o %°°° °08:o°o°°
o, ¢ R° 5 o "o
+ o: & g o °so
o =
4l S o 2 0® g °0
T e g [ o2 ocgoe
% 80 2 ®%0
Vi Dng Eyer? i) -0@ Duy,sz [3-em?h™)
LTSS S T S R | L o BT AR S et dr L TR Py VN P #
% . %5 75 100 128 150 0 » %0 3 100
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Input-adatok: N — az adott nap hdnyadik napja az évnek,
AL  — napi atlagos albedd,

és 6ranként: NR, Gy és Dy.
Kiszamitottuk a Nap deklinaciéjat, (6), napkelte utdn minden orakozépre

a Nap magassigit (h), azimutjat (A) és a vertikélis feliilletekre a napsugir
beesési szogét (¢). A felhaszndlt osszefiiggések:

6 = 0,0069—0,3999 cos N + 0,07 sin N —0,0067 cos 2N +

+0,0009 sin 2 N —0,00269 cos 3 N -+0,00148 sin 3 N, (10)
sin 4 = gin @ -sin §+ cos ¢ -cos - cos w, (11)
cos 7 = cos h-cos (4 — An). (12)
Jelolések: ¢ = a hely foldrajzi szélessége,
N = a feliillet norméalisdnak az északi irdnnyal bezart szoge.
[ Gg n=3.3
r=0891

5 r % .
©0g0 o0
=
gt fat o
r 4 0~. .'. °
ey o 9
LY
5. dbra. Az északi irdnyitdst vertikdlis
felilleten mért (Ggpy) és szamolt (Ggg,)
Ggsz [I-em?.n?) globalsugarzis O6raértékeinek 6sszehason-
JE ey S S E e litésa, az esetek szama (n) és a kapcsolat
75 100 szorossagat jelzé korreldciés koefficiens (r)

Az adott nap minden érdjara meghatéroztuk a csillagdszati paramétereket,
és az albed6 értékét figyelembevéve az el6z6ekben ismertetett dsszefiiggésekkel
elGallitottuk a négy fGégtajirdnya vertikalis feliiletre juté szort sugdrzast.
A kora reggeli és késG esti 6raértékeket ellendriztiik, s a toredékérdk adatait
manudlisan pétoltuk.

9. Az eredmények osszegezése

Osszedllitdsunkkal tehdt barmely idészakra megéllapithaté a négy f6égta)-
irdnya vertikalis felilletre juté szért sugirzés. A (4) képlet segitségével meg-
hatdrozhaté a falakra juté kozvetlen napsugarzis intenzitésa, s a két sugarzési
komponens Osszegezésével pedig a vertikdlis felilletek, pl. az épiiletek faldnak
Ossz-sugarzasbevétele. A horizontalis és vertikalis feliiletek sugarzasbevételének
ismeretében a megfelels szogfiiggvények segitségével tetszlleges irdnyta és
lejtésti feliilet sugdrzdsbevétele szdmithato.
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3. TABLAZAT

A kivdlasztott mintanapok szdmitott és mért napsugdrzdsi adatai (J cm=2 d=1)
és szdazalékos eltérésuk

i5) D K Ny
Détum |NR| AL | G1

M|[Sz| % |M|[Sz]| 9% | M|[sz| % | M|8z| 9%

69. 01. 07.| 36 | 63| 536 280| 297 6
71. 01. 11.| 52| 58| 556| 268| 268 0
69. 01. 12. O 51| 360 230| 234 2.0 418| 490/ 17.6
70. 01. 19.| O| 75| 197 142| 126| —11.7 146 222/ 53.9
2.6
6

1| 619( 640 3.4
284| 188 —33.0

69. 01. 22.f 50 23| 669( 209| 213 347 297 —15.0

71. 01. 25.( 72| 22| 724 176| 192 9. 280( 197 —30.6

70. 01. 29.| 68| 21| 720 176| 222| 26.8 243| 197| —18.7
73. 02. 03.| 69| 20| 690 209| 213 2.4 201| 176| —12.6
71. 02. 04.| 64| 37| 732( 289| 259 — 9.0 368| 335 — 8.8
73. 02. 16. 0O 7| 167 674 694 3.0 50| 79| 55.2
73. 02. 22.| 27| 16| 515| 205 172| —16.9 192| 238| 25.6
70. 03. 07. 0| 53| 360| 255 176 —30.5 243| 364 50.2
72. 04. 07.| 82| 18|2117| 422| 612| 42.0 385 343 —11.7

69. 06. 03.| 50 | 20 |2385| 845| 828 — 2.4| 946(1017 7.6

70. 06. 15.| 81| 15|2649(1079/1025| — 5.0 879| 837 — 4.6

73. 06. 15.| 60 | 20 [1799| 879| 820 — 6.7 590| 657 11.7
69. 06. 23.| 73| 15 |2786| 912| 854| — 6.4| 920| 954 3.4

71. 06. 25.| 8| 20 (1079 293| 381 30.6

73. 06. 26.| 78| 20 |2619| 920| 950 3.0
69. 06. 29.| 16| 22 |1385| 745| 561| —24.6| 695 912| 31.1
72. 07. 15.| 46| 16 [1933| 602| 690| 14.4
69. 09. 20. 46 | 21 (1259 469| 490 4.6

565 527 — 7.2

481| 523 8.8

71. 09. 24.| 80 | 20 (1732 456 301| —33.7

73. 09. 30.| 36 | 18| 929| 255 251| — 2.5 314 376 20.5
79. 10. 05.| 84| 26 |1364 644| 427| —33.7

79. 10. 07.| 65| 32 [1222| 360 364 0.9| 615 644 5.4

72. 10. 12.| 46| 21 [1021| 343| 330| — 3.5 402| 360( —10.4
72. 10. 22,| 75| 25| 996| 301| 272| — 9.9 330| 347 5.4
62. 10. 28.| 12| 22| 602| 259| 255| — 1.0 272| 234| —13.8
63. 11. 13.| 0| 15| 226| 109| 117 7.6 79 126| 69.6
73. 11. 19.| 67| 18| 699| 209| 192| — 7.8 188| 151 —20.3
71. 11. 25.| 35| 54| 594| 284| 284 0 326/ 330 2.3

73. 12. 01.| 67| 69| 561| 301 280 — 7.9 272 310, 13.3
69. 12. 03.| 0| 28| 335/ 109| 163 49.8| 305 301| — 0.7

70. 12. 04.| 59| 23| 523| 167| 180 6.4 180| 126| —31.8
70. 12. 25.| 0| 83| 134 130| 113| —11.7 121| 188 53.7

Osszehasonlitva a nemzetkozi gyakorlatban eddig hasznalt ,,tipikus meteoro-
légiai év”’ sugérzési informécidival, a vertikdlis felilletek sugérzésbevételének
ismeretével, és a lejték bevétele-meghatérozésinak lehet8ségével, az altalunk
el8allitott ,,tipikus év”’ tobbletinforméciét tartalmaz.
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-TRODALOM =

PREISENDORFER, R W,: Principal Component Analysis in Meteorology and Oceanography
(A fékomponensanalizis alkalmazdsa a meteorolégidhan és az oceanogrdfidban). Developments
in Atmospheric Science sorozat, 17. kotet. Elsevier, Amsterdam — Oxford — New York — Tokyo,
1988., 425 o., 51 4bra. 9 tabldzat, 494 irodalmi hivatkozés.

A meteorolégiai szakirodalomban egyre gyakrabban taldlkozunk olyan vizsgélatokkal,
amelyek matematikai segédeszkdzként a fékomponensanalizist, a sajatfiiggvények elemzését,
az empirikus ortogonilis fiiggvényanalizist, a Karhunen-Loeve analizist, a faktoranalizist, a
kanonikus korrelacié médszerét alkalmazzik. A neves amerikai szerz8 — aki ezen a szlik teriileten
t6bb mint egy tucat tanulményt publikdlt — kiilonss igényességgel irta meg hidnypbtlé kényvét.
E témakérben tobb matematikai szakkonyv és felhasznaldi kézikényv jelent meg az elmult
évtizedben, de egyik sem tdrgyalja ilyen kénnyen érthet8en és mégis részletezs pontossiggal e méd-
szerek Osszefiiggéseit, a mdédszervilasztis buktatdit, valamint az eredmények értékelésére, valédi
informacidtartalméra vonatkozd tudnivalékat. Egy-egy konkrét meteorolégiai problémén keresztiil
mutatja be aziré a rendelkezésre 4116 adatbézishoz a megfelelé médszer kivalasztésinak lehet6ségeit.

A szerz8 12 fejezetre tagolta kézel 500 oldalas kényvét: az elss, bevezets fejezetben a f6kom-
ponensanalizis 1ényegét foglalja &ssze — matematikai formuldkkal egyiitt — mésfél oldalon,
majd a kévetkezs 5 fejezetben, 250 oldalon megismétli ugyanezt részletesebben, amely mér tébb,
mint a kényv felét teszi ki. A tobbi fejezet mar révidebb és kevésbé elemzd, ezek célja a f6kom-
ponensanalizis és a t6bbi médszer (faktoranalizis, kanonikus korreldeid, linedris regresszié) kozotti
kapesolatot megvildgitani, illetve az olvasénak néhény ujszer(i alkalmazdst bemutatni.

A f6komponensanalizis ismertetése a 2. fejezetben kezdédik egy egyszerli meteorolégiai
példén keresztiil (egy kaliforniai alloméas 30 éves, napi maximum és minimum hémérsékleti sora).
Szerzé itt jél lattatja a f6komponensek geometriai és algebrai szerkezetét (a sajatértékeket, sajat-
vektorokat stb.) .

A dinamikai szdrmaztatds lehet8sége — ismét egy konkrét példén keresztiil — a 3. fejezetben
keriil bemutatésra, mely segiti az 5. fejezet levalasztdsi szabdlyainak fizikai megalapozdsét.

Az 5. fejezet targyalja a f6komponensanalizis sordn haszndlatos levélasztési szabdlyokat,
amelyek az adatbazisban lev8 értékes jeleket hivatottak szétvélasztani a zajoktél. Ez a rész adja
alegtébb tij és praktikus informéciét a felhaszndléknak. A f6komponensanalizis f§ vonzereje az
alkalmazé szdmdra az, hogy egy bonyolult, sokdimenziés észlelt adatokbél 4ll6 szémhalmazbél
a sajdtvektorok felhasznaldsdval (empirikus ortogondlis fiiggvényekkel) kis dimenzidészému,
4ttekinthetd rendszert generdl. Ez azonban nem egyféleképpen teheté meg, a feladattél, az adat-
bézistdl fiigg, hogy milyen transzforméciéval érhetd el optimdlis eredmény. Az un. levélasztési
szabdly ezt a transzforméciét hatdrozza meg. A levélasztési szabélyok 11 esoportjat mutatja be
a szerzd.

A faktoranalizissel valé elméleti kapesolatot a 6. fejezet targyalja. Mig a 7. fejezetben ugyan-
arra az adatbdzisra pdrhuzamosan elvégzett faktor- és f6komponensanalizist lithatunk.

A kanonikus korreldciéval és annak a fékomponensanalizissel valé Gsszefiiggéseivel a 8.
fejezet, a linedris regressziéval (mint az el8bbiek erésen egyszertiisitett esetével) a 9. fejezet foglal-
kozik.

Az utolsé hidrom fejezet e mddszerek statisztikus-dinamikus modellekben és véletlenszerti
fizikai folyamatok modellezésében valé alkalmazhatésdgarél ad informéciot, illetve egy koézelitd
eljarast ismertet, mellyel kiilonlegesen nagy dimenziészdmu minta esetén is becsiilhet6k az empi-
rikus ortogonalis fiiggvények (az utébbi jelentdségére kiilon is felhivndm a figyelmet, hiszen t6bb
hazai kutatés éppen ilyen eljards hidinya miatt hitsult meg).
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Bér a kényvben sok a matemaikai formalizmus — a médszerek lefrdsinél ez elkeriilhetetlen —
mégis nyelvezete egyszerti, érthets, konnyen kovethet6, amiben sok segitséget ad a sok gyakorlati
példa, dbra, tablizat. Kiilondsen értékesek a kényv irodalmi hivatkozésai: a t6bb mint 100 idézett
matematikai szakeikkben és kényvben tovabbi részleteknek lehet uténanézni; a kézel 300 alkal-
mazasokat és kb. 100, meteorolégiai alkalmazisokat tartalmazé cikkbél étfogd képet kaphatunk
arrdl, hogy az elmilt két évtizedben e téméban a vildgban milyen kisérletek, kutatédsok folytak
és ezek milyen eredményekre vezettek.

Az ismertetett konyv az Orszédgos Meteoroldgiai Szolgélat Kényvtéraban minden érdekl6d6
széméra hozzéférhetd.

Bartholy J.

R. BRAZDIL: Variation of Atmospheric Precipitation in the C.S.S.R. with Respect to Preci-
pitation Changes in the European Region (A4 légkéri csapadék ingadozdsa Csehszlovdkidban, tekintette
a esapadék vdltozdsdra Burépdban). Univerzita J. E. Purkyne, Brno, 1986. 170 oldal, 53 4bra, 18
tdblazat, 103 irodalmi hivatkozés.

A szerz$ a brnoi Purkyne Egyetem Foldrajzi Tanszékének fiatal professzora és vezetdje*
Témavélasztdsat azzal indokolja, hogy az éghajlat melegedése vagy hiilése egyiittjar a mérsékelt
ovi szdrazfoldeken az évi csapadékésszeg véltozdsaval. Nevezetesen: 2 fokndl kisebb lehfilés,
illetve 2 foknal nagyobb melegedés a csapadék ndévekedését, 2 foknal nagyobb lehfilés, illetve
2 foknél gyengébb félmelegedés a csapadék esékkenését vonja maga utén.

A rovid bevezeté utédn a csapadékadatok gy(ljtésének és kezelésének médjat ismerteti
a szerz6 (2. fejezet). Itt kiilondsen a teriileti &sszegek, ill. dtlagok szdmitdsdnak pontossigéra
Osszpontositja figyelmét, felsorolva a hiba minimumra csékkentésének feltételeit, tovébbé a
teriileti atlag szémitdsanak moédszereit. Eurépa 21 kérzetének havi csapadékadatait haszndlta fel
vizsgalatdhoz, kozottiikk Magyarorszag csapadéksorozatét.

A harmadik fejezet a csapadék véltozdsainak vizsgélati médszereirdl ad témor 6sszefoglalést.
Figyelmet érdemel a spektralanalizis korszer{i tédrgyaldsa, a kiilénb6z8 spektrumtipusok (szinuszos,
Osszetett, ciklusos, fehér- és voros-zaj) bemutatésa, a maximum entrépia spektral-analizis (MESA)
leirdsa, tovabbé a koherencia-elemzés médszerének ismertetése.

Az el6z6knél joval terjedelmesebb negyedik fejezet foglalkozik a csapadék ingadozésénak
vizsghlatdval Csehszlovékia teriiletére vonatkozéan. Az orszégot hérom kérzetre (Csehorszég,
Morvaorszdg és Szlovéikia) osztva, kiilon-kiilon elemzi a szerzé a csapadéksorozatokat, és meg-
éllapitja, hogy a hirom kérzet havi és évi csapadéka kozott redlis korreldcié van. Az évi teriileti
dtlag tekintetében Szlovékia a legesapadékosabb (759 mm), a legkevésbé csapadékos Csehorszig
(677 mm). Mindhérom koérzetre spektrumelemzést végez, meghatdrozza tovdbbé az egyes kor-
zetek csapadéksorozaténak koherencidjat. A fazisat és amplitidéjét, esetleg frekvencidjét is
véltoztaté periédusok, ill. ritmusok kimutatdsdra Gj matematikai eljardst alkalmaz.

Az utolsé fejezetben Eurdpa szémos kérzetébél szérmazd, kiillénbszé csapadéksorozatok
részletes elemzését taldljuk. 17 eurdpai korzet havi teriileti dtlagai kozotti korreldciokat a szerz6,
tdbldzatban kozli, ez mar onmagdban is érdekes Gj eredmény. A hosszti megfigyelési sorozatok
elemzésébél kit{int, hogy a 19. sz. kézepétédl, ill. végétél az 1970-es évekig Eurdpa szdmos kérzetében
nétt a csapadék évi dsszege, mig Magyarorszédgon ugyanezen id8szak alatt csékkend tendencia
mutatkozott. Az autokorreléci6-szamitas és spektrélanalizis alapjén megéllapithatd, hogy az éves
periédus mellett a féléves hulldm is jelentSs, pl. Eszak-Rajna-Westfalidban és Franciaorszdg déli
részén. Ezenkiviil Eurépa néhany koérzetében, egy évnél hosszabb peridédusok is kimutathaték,
egyebek kozott a kvézi-kétéves oszeilldcid. A kiilénbozé korzetek sorozatai kozétti koherencia
jelentds a 13,3, a 3,1 és 2,4 éves ingadozisban.

A kotet a felsoroltakon kiviil szamos értékes informéciét tartalmaz Eurdpa csapadék-kliméjé-
rél, béséges irodalmi hivatkozéssal a téméhoz kapesolédé publikécidkra. Magyar vonatkozdsban
Koflanovits E. (1977) és Péczely Gy. (1974) munkéja szerepel; az el6bbi Kézép-Eurdpa, az utébbi
Magyarorszag csapadéksorozatinak elemzésével foglalkozik. A kényv értékét noveli, hogy olyan
Uj matematikai médszereket alkalmaz, amelyek pl. lehet6vé teszik az amplitudét és fazist valtoztatd
periédusok elemzését. Mivel az 1960-as évek végétél fenyeget6 rémként bukkant fel az éghajlat
kedvezétlen véltozésinak, ezen beliil szdmos mez8gazdasigi teriilet kiszdradésénak lehet6sége,
ezért indokolt lett volna, hogy a szerzé a csapadéksorozatok trendjére kapott eredményeket erd-
teljesebben hangsulyozza.

Koppdny Gy.
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EEEEELEEE 3

NEMZETKOZI KONFERENCIA BRNOBAN
AZ EGHA|LAT-VALTOZASOKROL

,,Eghajlat-véltozédsok a toérténelemben és a
miiszeres megfigyelések korédban® cimmel
nemzetkozi tudoményos konferenciat tartot-
tak DBrnoban 1989. junius 12—16 kozott.
A konferencia szervezdje a J. E. Purkyne
Egyetem Foldrajzi Tanszéke volt, a szervezés
iranyftéja és lelke pedig a tanszék fiatal
vezetbje, Rudolf Brazdil professzor. A ecseh-
szlovak vendéglatékon Kkiviil 15 orszaghol
érkeztek el6adbk, egyebek koézstt Japanbél
és Kanadabél is. A kutatdsi eredmények
ismertetése két forméban, cléadésok és posz-
terek forméjaban tortént. Magyarorszagrol
6t klimakutaté vett részt a konferencidn:
Bartholy Judit és Mika Jdnos az OMSZ,
Bottydn Zsolt és Koppdny Gyirgy a szegedi
JATE, valamint 7Tar Kdroly a debreceni
KLTE részérél.

A brnoi Jan Evangelista Purkyne Egyetem,
a szegedi Joézsef Attila Tudoményegyetem
testvéregyeteme, most iinnepelte fenndlldsdnak
60. évforduléjat; ez is kdzrejdtszott a rendez-
vény id6zitésében. A konferencia szinhelye
a véaroson kiviil, erdével boritott dombtetén
épiilt Myslivna Hotel volt. Szallds és kon-
ferencia szempontjab6l idedlis kérnyezet.
Az tnnepélyes megnyité szinvonalidt emelte
az egyetem vonés-kvartettjének rovid, zenei
eléadésa.

Az elsé tudoményos elbadésok kézvetleniil
a megnyité utdn, janius 12-én, hétfén dél-
el6tt hangzottak el. Kiilonleges hangsullyal
emlitették az eléadék (W. Bach és C.—D.
Schonwiese, NSZK) a pazarlé energiafogyasztéis
kéros hatdsit a kérnyezetre és az éghajlatra.
A nemzetkézi kornyezetvédelmi egyezmény
megtartdsa nem kivdnna mést, mint ésszerd
energiafelhasznilést. Errdl azonban a fejlett

ipari orszdgok politikusait kellene meg-
gybzni.
A magyar eléaddék koézil Mika Jdnes

a regiondlis éghajlatnak a globalis valtozdsra
valé érzékenységére adott szamszer(i becs-
léseket; Bartholy Judit a hemiszférikus hé-
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takard kiterjedésének valtozasait mutatta be,
és ennek lehetséges klimamodosité hatdsat
elemezte. 7'ar Kdroly Debrecen 130 évi
csapadéksorozatdnak statisztikai vizsgélatdrsl
kapott eredményeit mutatta be poszteren.
Bottydn Zsolt és Koppiny Gyirgy 14 eurdpai
4llomés 200 évi hémérsékleti sordt elemezve
jutott arra a kovetkeztetésre, hogy a kontinen-
taliths mértéke a 18. sz.-t6l napjainkig folya-
matosan csékken. Tébb hozzdszlé is fol-
ajanlotta segitségét a vizsgdlat folytatésédhoz
tjabb hoémérsékleti adatsorok rendelkezésre
boesatéséval, egyebek koézott Kozép-Anglia
csaknem 200 évi hémérsékleti adatsoraval.

Szémos eldadé foglalkozott az éghajlat-
véaltozédsnak a gazdasigi életre hatésinak
kérdésével. A kérdés idbszerti voltat jelzi
egyebek kozoétt, hogy err8l a témérsl 1989
decemberében Hollandidban nemzetkdzi kon-
ferencidt szerveznek, s ezt a holland kiildstt,
F. Hybergen jelentette be.

Szinte lehetetlen a kb. 90 eladés és poszter
mindegyikér6l beszdmolni. A vélogatdskor
pedig &hatatlanul érvényesiilnek szubjektiv
szempontok. E sorok iréjdnak kiilsnosen
felttint M. Olberg professzor (NDK) els-
adédsdnak az a része, amely a meteorolégiai
adatsorokban taldlt periédusok idétél fuggd
stlyegyiuitthatéjdval foglalkozott. A légkéri
periédusok csillapodasa és tjra éledése ui.
régéta tapasztalt, de matematikailag eddig
megfoghatatlannak latszé jelenség és vita-
téma volt.

Tovébbi szinfoltot jelentett Ch. Pfister
professzor (Svéajc) lelkes és agitativ szereplése,
aki az 1500-as évek kozepéig visszamendleg,
kiilénb6z6 forrédsok szintézisével, készitett
grafikont a hémérséklet és a csapadék év-
szakos ingadozdsairél. Hasonléan érdekes
volt M. Yoshino professzor (Japén) el6adésa
Japan éghajlaténak mualtjarél. Meglepetést
keltett, amikor egyik mnémet el6addshoz
németiil modta el észrevételeit.

Az elbadasokbél kitlint, hogy a kutatdkat
két f6 kérdéscsoport foglalkoztatja: egyrészt
a természetes okokra utalé klimaingadozisok
kérdése, ez féleg a médszertant érinti, més-



részt az emberi tevékenységnek az éghajlatra
gyakorolt hatdsa, illetve az éghajlatvaltozas
hatésa az ember gazdasigi tevékenységére.
Az utébbi a Féld jovEjét és az ember varhaté
sorsat érinti.

A konferencia szervezése kivalé volt,
a vendégek kezdeti tartézkodésa hamar fel-
oldédott, és az egyre baritsigosabb légksérben
j6 alkalom nyilt arra, hogy a tdvoli orszdgok-
bél érkezett szakemberek megismerjék egy-
mést, az ,irodalmi” ismeretség személyes
kapesolatté alakuljon.

Koppdny Gy.

*k

A KAPG XX, iilésszaka

A KAPG XX. ilésszakat 1989. aprilis 10.
és 19. kozott rendezték meg Sopronban.
A vendéglat6, MTA Geodéziai és Geofizikai
Kutatéintézete mellett a szervezémunkdban
részt vett a magyarorsziagi KAPG-bizottsag,
az ELTE Meteoroldgiai Tanszéke, valamint
a VITUKI Hidrolégiai Intézete. (A KAPG
munkéjéval kapesolatban ldsd: Weidinger
Tamds: A KAPG tevékenysége, a meteoro-
légiai kutatdsok a KAPG keretében. Idéjdrds
92, 310 —311).

Hérom nagy témakérben hangzottak el
tudoményos eladésok é&prilis 11. és 13.
koézott angol, német és orosz nyelven. Ezt
kovette a KAPG-bizottsdg iilése, ahol az
elkévetkezé évek feladatait, kozos kutatési
tevékenységét egyeztették. E feladatok koziil
is kiemelkedik a planetéris hatérréteg mezo-
skéldja struktardjinak tanulményozdsa, az
antropogén eredetli klimavaltozasok vizs-
galata, valamint a hatérréteghen lezajlédé
nedvességtranszport tovabbi elemzése.

A konferencia hdrom témakére kézill — a
»;Litoszféra’ és az ,,Adatfeldolgozis” ciml —
geofizikai és geodéziai problémékkal foglal-
kozott. A meteorolégusok szaméra érdekes,
harmadik szemindrium a ,,Meteorolégia-hidro-
légia” cimet viselte. Itt hat szekeiéban
tartottak eléadasokat a bolgéar, kubai, lengyel,
NDK-beli, magyar és szovjet szakemberek.
Az egyes alszekeibk munkéjéban résztvevé
30—50 kutaté tébbsége mar régi ismerésként
udvozolte egymdst. A 10 — 15 perces el8adésok
utén gyakran alakult ki élénk eszmecsere,
ami ismét bizonyitotta az ilyen, viszonylag
kislétszdmii iilések hasznossdgit. Kiilonosen
jellemz8 volt ez a vitaszellem a legtébb
eléaddst tfelvonultaté ,,Légkéri hatérréteg
modellezése” cim{i szemindriumon, ahol més-
fél nap alatt 21 eléadés hangzott el. Az elndki
tisztet Rdkdczi Ferenc az ELTE professzora,
K. Bernhardt professzor, a berlini Humboldt
Egyetem Meteorolégiai Tanszékének vezetbje,
valamint a széfiai egyetem professzora D.
Jordanov toltotte be. A szemindrium nyitéd

el6addsét S. S. Zilitinkevich tartotta, ak
a hasonléségi elmélet alkalmazésérol beszélt
a nem-staciondrius planet4is hatarrréteg (PHR)
modellezésében. A szekeié  résztvevéi
atfogd képet kaptak a Csehszlovékidban,
NDK-ban és Bulgéridban folyé PHR model-
lezési tevékenységrél. Tébb beszdmold foglal-
kozott a SODAR mérések feldolgozasdval is.
E témakérben meghatdrozé a moszkvai
Légkorfizikai Intézet és a potsdami Meteoro-
légiai Obszervatérium szakembereinek tevé-
kenysége. Tébb el6adés hangzott el a PHR
4llapota és a légszennyezettség kozotti kap-
csolatrél. Nagy visszhangja volt V. 4. Grigor-
jan beszdmoldjénak, ami a légszennyezOdés-
modellezés Srményorszagi tapasztalataival fog-
lalkozott. A szekciéban hdrom hazai el6adésra
is sor keriilt. T'ar Kdroly (KLTE) a szél-
energetikai vizsgélatokr6l beszélt. A mésik
két munka az ELTE Meteoroldgiai Tanszéké-
r6l érkezett. Ezek a talajkozeli szélprofil
elemzésével, illetve a hémérsékleti és szél-
sebességi mez8, valamint a turbulencia-
paraméterek spektralis vizsgdlatdval foglal-
koztak.

A mésodik szekeié a légkéri cirkuldcidt,
valamint az éghajlat és a hidroszféra kapesola-
ta4t elemezte. Itt Prager Tamds a KLFI
munkatérsa elnékolt. Az éltaldnos cirkuldcié
tanulményozédsa még uj téma a KAPG
egyiittmtik6désben. Ezt jelzi az is, hogy
a 12 el8ad4ds kozil minddssze négy volt
kulfsldi. Hidnyoztak a konferencidrdl a szovjet
klimamodellez6k is. A kiilfoldi el6addk kézil
H. F. Graf a Humboldt Egyetem Meteorolégiai
Tanszékének kutatija emelkedett ki. A kivéald
stilushan tartott el6adés a magasabb széles-
ségek sugérzas-deficitjének a monszunra és a
ENSO jelenségre gyakorolt hatdsit elemezte
modellszamitdsok alapjan. A nyole hazai
elbadas atfogd képet nyujtott az éghajlat-
modellezési kutatésok eredményeirsl.

E szinvonalas elb6adésokat a kovetkezbk
tartottak:

Bartholy Judit (KMI): A hemiszférikus
héfedettségi mezé (1966 —83) elemzése és
hatdsa més meteorolégiai elemekre globalis
és regiondlis skalén.

Mika Jdnos (KLFI): A légkori cirkuléeid
véaltozdsai az Atlanti-Eurépai térségben a
globalis klimavéltozas koévetkeztében.

Mika Jdnos, Kovdcs Eleondra, Németh Péter,
Pdlvilgys Tamds, Riméeziné Padl Aniké
(KLFI), David Aranka, Dunai Sdndor (KMI):
Az energiamérleg valtozédsa Magyarorszag
felett a glob4lis klimavéltozdsok tiikrében.

Bottydm Zsolt (JATE): Specidlis szamito-
gépes software a glob4lisklimaanalizis szdmdra.

Szlics Zsuzsanna (KMI): Egydimenziés
energiaegyensulyi  klimamodell az északi
hemiszféra klimadvezetének lefrdséra.
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Palvslgy Tamds (KLFI): Az Eszak-Atlanti
SST anomélidk hatédsa Xurépa évszakos
éghajlatvaltozésaira.

Szalai Sdndor (KMI): Energiaegyensilyi
modell az északi hemiszféréra.

Prdager Tamds (KLFI), Gyuré Guyirgy
(ELTE): Az északi félteke hémérsékleti struk-
turdjdnak hatésa a kvézi-staciondrius pla-
netéris-hulldémszerkezetre.

A ,,Meteorolégia-hidroszféra” szimpdbzium
3. szekcidja az atmoszféra-hidroszféra koleson-
hatéasokat elemezte izotépos mérések és
hidrometeorolégiai informéciék felhasznala-
séval. A szekeib elndki tisztét Baranyai Sdndor
a VITUKI munkatérsa toltoétte be. Tobb
eléadds foglalkozott a planetéris hatérréteg-
ben, illetve a talajkdzeli rétegben lezajlé
hé- és nedvességatvitellel.

Beszdmoltak a KUREX —88 expediciés
mérések tapasztalatairél. (1988 mnyardn a
Kurszk kornyéki kézel 10 000 km?-es teriileten
nemzetkoézi egyiittmiikodéssel elemezték a
légkor-felszin  kolesonhatdsokat.  Komplex
meteorolégiai és hidrolégiai méréseket foly-
tattak, s felmérték a teriilet névény- és talaj-
viszonyait is.) A kiillénb6z6 izotépos mérések
feldolgozésaval a csapadék-, foly6- és felszin
alatti vizeket elemezték.

A negyedik szekcié a talaj-légkor viz-
cserével, illetve a talajnedvességgel foglal-
kozott. A szekcibiilésre 10 el6adds érkezett;
az elnéki feladatokat Vidrallyay Gyorgy a
Talajtani és Agrokémiai Kutatéintézet igaz-
gatdja latta el. Toébb elbadés foglalkozott
a kilénb6zé névényallomdnyok pérologtatd-
sdval. E témakérben érdekes, tobb éves
multra visszatekint8 kutatésokat végeznek
a pozsonyi Geofizikai Intézetben.

A hazai eredményeket hérom el6adds
mutatta be.
Erdds Ldszlé (ELTE) a talajnedvesség

valtozdsirél beszélt a talaj- és a klimatolégiai
feltételek figyelembevételével. A vizsgélatok-
hoz az Erdéhati Agrometeorolégiai Obszer-
vatériumban végzett (1951 —70) talajnedves-
ség-profilokat hasznalta fel.

Varallyay Gyorgy (Talajtani és Agrokémiai
Kutatdéintézet) a magyarorszagi talajok hidro-
fizikai tulajdonsigairdl és vizmérlegérsl tartott
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el6addst. A harmadik beszdmolét szintén a
Talajtani és Agrokémiai Kutatéintézet munka-
tarsai, Rajkai K. és Varallyay Gy. tartottédk
,, Vizvisszatartds becslése sés talajokban’
cimmel.

Az 6t6dik szekeib a vizgy(ijt6k hidrolégiai
folyamatainak fizikai-matematikai modellezé-
sével foglalkozott. A szekcié levezetd elnoke
Bartha Péter (VITUKI) volt. A 12 eldadés
a lefolyds modellezésével, a vizgyfijtére
hullott esapadék meghatérozasaval, az olvadék
vizek lefolydséval, valamint a vizgy(ijtékon
bekovetkezd antropogén valtozasok (pl. erdék
kiterjedésének megvdaltozésa) hatésaival fog-
lalkozott. A hazai hidrometeoroldgiai kuta-
tédsokat két eléadds képviselte.

Koppdny Gyirgy és Pelle Ldszlé (JATE)
esettanulményok segitségével elemezték a
hegyek felett kialakulé erés csapadékokban
a kihullott viz potencidlis energidjét. Bdlint
Gdbor (VITUKI) a hidrolégiai modellek
bemené adatainak el6allitdsérél beszélt.

A hatodik szekeci6 témdja a tavak fizikai,
kémiai és bioldgiai modellezése volt. E kutatési
irdny a KAPG egyiittm{ikédésben még nem
tekint vissza nagy multra. Mindossze hirom
el6adés hangzott el. Megemlitjiik, hogy a hazai
meteorolégiai szolgdlatnil végzett Balaton,
Fertd és Velencei-té kutatdsi program kelld
elméleti és gyakorlati alapot biztosit a kutatési
téméba valé bekapesolédésra.

A hérom napig tarté tudoményos kon-
ferencia jé Attekintést adott a KAPG téma-
kordkben végzett kutatédsokrél. A néhény
kézdsen szervezett mérési expedicion kiviil
azonban nem alakult ki kutatési egyutt-
miikédés. gy a KAPG, sajnos, elsésorban
nem a kézds kutatdsok koordindldsara szolgél,
hanem csak id6rél idére férumot biztosit
a kutatoknak sajat eredményeik elmonddsara-
Tgy indokolttd valik az ilyen tipust egyiitt-
miikddések feliilvizsgdlata. A KAPG tevékeny-
ségnek — véleményem szerint — az egyiitt-
miikddésben érdekelt orszagok ténylegesen
kozosen végzett kutatésainak szervezése felé
kellene elmozdulnia. Olyantémékat vélasztva,
melyek megoldédsa mindegyik egyiittmiik6dd
félnek érdeke.

Weidinger T'.
*



SZERZSINK FIGYELMEBE

Az IDOJARAS célja az elméleti és alkalma-
zott meteorolégia targykdérébe tartozé tanul-
manyok publikéldsa. A tanulményok uj kuta-
tasi eredményeket tartalmazé beszamolok,
illetve adott szakteriilet idészerti kérdéseit
osszefoglalé kritikai szemlecikkek lehetnek. A
kozlés nyelve: magyar vagy angol. A kettes
sortavolsaggal gépelt kéziratok két példanyban
kiildendék be a kovetkezé cimre: Idgjaras Szer-
kesztisége 1525 Budapest, Pf. 38.

A kéziratokat a szerkesztébizottsag lektordl-
tatja. A lektor nevét a szerzével nem kozoljiik.
A kéziratnak a kovetkezd formai igényeket
kell kielégitenie:

Cimrész: Tartalmazza a tanulmany cimét, a
szerz6(k) nevét, munkahelyét és ez utébbi pon-
tos cimét.

Osszefoglalis: Kiilon oldalakon, magyar és
angol nyelven, tartalinazza a kutatas céljat,
modszerét és a kapott eredményeket.

Szovegrész: Alcimekkel értelemszerien fe-
jezetekre tagolandé.

Irodalmi hivatkozasok: Szoveghen a hivat-
kozas tartalmazza a szerzi(k) nevét aldhuzva
és a publikalds évét. Pl. egyetlen szerzé esetén:
Réna (1909), vagy ha a szerzé neve a szdvegbe
nem illesztheté be: (Rdéna, 1909); két szerzéd
esetén: Gamow és Cleveland (1973); tébb szer-
z6 esetén: Baesé et al., (1953). Ha adott szerz6k
ugyanazon évben publikalt t6bb cikkére hivat-
kozunk, akkor az évszamhoz a, b stb. betliket
frunk. Az irodalom felsorolisa a cikk végén a
szerz6(k) neve szerinti betfirendben térténik.
Folydirat esetén: szerzd(k) neve, évszam, a
cikk cime, a folydirat neve, kotetszam, kezdd
és befejezé oldalszém. Pl.: Dési, F., 1955: A
meteoroldgiai kutatis idészer(i hérdései. Ido-
jaras 57, 656 —T70. Konyv esetén: Szerzé(k) ne-
ve, évszam, kinyveim, kiadé, megjelenés helye.
Pl. Junge, C. L., 1963: Air chemistry and
radioactivity. Academic Press, New York and
London.

Abrik: A kézirat elsé példanydhoz az ab-
rakat pausz- vagy mme-papiron, a méasodikhoz
az eredeti dbrdk madsolatat kell csatolni. Az
abrik aldirdsait kiilén lapon kell mellékelni.
Fénvképek fekete-fehér szinben, fényes, kout-
rasztos minéséghen nyujthatdk be.

Tablazatok: A tablazatokat arab szamo-
zassal, szovegiikkel egyiitt, kiilén lapon kell
mellélelni.

Matematikai formuldk és jelolések: A nem
latin betiiket és kézzel irott jeleket a margén
ceruzdval frt magyvardzattal kell ellitni.

A szerz6k megjelent tanulményukért tisz-
teletdijat és téritésmentesen 30 db kiilénlenyo-
matot kapnak. Tobb kiilonlenyomat a szer-
z6 koltségére a kézirat elkiildésével egvidejiileg
rendelhetd.

NOTES TO THE AUTHORS

The purpose of IDOJARAS is to publish
papers in the field of theoretical and applied
meteorology. These may be reports on new
results of scientific investigations or ecritical
review articles summarizing current problems
in certain subject. Authors may be of any
nationality but papers are published only in
Hungarian or Inglish. Two copiees of the
manuscripts, typed with double space, should
be sent to the Editorial Office of Idijaras. Ad-
dress: Budapest, . 0. B.,38. H-1525, Hungary.

Papers will be subjected to constructive
criticism by unidentified referees.

The manuscript should meet the following
formal requirements:

Title: Should contain the title of the paper,
the name(s) of the author(s) with indication
of the name and address of employment.

Abstract: Should contain the aim, method
and conclusions of the scientific investigation
on a separate page.

References: The text citation should con-
tain the name(s) of the author(s) underlined
and the year of publication. In case of one auth-
or: Réna (1909), or of the name of the author
cannot be fitted into the text: (Réna, 1909);
in case of two authors: Gamow and Cleveland
(1973); there are more than two authors: Ba-
cs6 et al. (1953). When referring to several
papers published in the same year by the
same author, the year of publication should be
followed by letters, a, b ete. At the end of the
paper the list of references should be arranged
alphabetically. For an article: the name(s) of
author(s), year, title of article, name of journal,
volume number, pages. E. g. Dési, F. 1955:
Current. problems of meteorological ‘research.
Idégjaras 57, 65—70. For a book: the name(s)
of author(s), year, title of book, publisher,
place of publication. E. g. Junge, C. E., 1963:
Air  chemistry and radioactivity. Academic
Press, New York and London.

Figurens: Should be prepared entirely in
black India ink npon transparent paper and be
attached to the first copy of the manuscript; a
copy of the original figures should be attached
to the second manuscript copy. The legends of
figures should be given on a separate sheet.
Photographs of good quality may be provided
in black and white.

Tables: Should be marked by Arab rvm-
bers and provided on separate sheets together
with relevant captions.

Mathematical formulas and symbols: Non-
Latin letters and hand-written marks should
be explained by making marginal notes in peneil.

Authors are receiving 30 reprints free of
charge. Additional reprints may be ordered
at the authors expense when submitting the
manuseript.
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