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In terdiurnal Temperature Variations and Seasonal Heat Exchange in the Troposphere and  
the Lower Stratosphere a t B udapest. A fter a  review  o f th e  foreign and  H u n garian  publications 
concerning in te rd iu rn a l tem p era tu re  varia tions, which are ex tend ing  to  a  period o f n early  a  
cen tu ry , an  investigation  based on th e  aerological observations execu ted  a t  B u d ap est is 
carried  o u t on th e  in te rd iu rn a l tem p era tu re  v a ria tions occurring in  th e  troposphere  and  in 
the  lower stra to sp h ere  tak in g  in to  account th e  layer betw een th e  e a r th ’s surface and  th e  50 
m b level. T he resu lts  are com pared to  th e  advective  h e a t exchange ob tained  from  th e  v a r ia 
tion  of th e  w ind v ecto r w ith  a ltitu d e . I t  is found th a t ,  w ith in  th e  troposphere, m axim um  
coolings are found in th e  w in ter, and  the  m inim um  of tem p era tu re  increases and  decreases 
are found in  sum m er, th e  la te r ones occurring a t  the  500 m b level, while in  th e  w in ter, the  
m axim um  tem p era tu re  increases are  occurring a t  th e  850 m b level. The absolu te m axim um  
of th e  therm al v a r iab ility  of th e  troposphere  and  th e  lower s tra tosphere  is occuring near the 
200 m b level. A verage values of therm al advection  are depassing th e  average values o f ac tual 
tem p e ra tu re  varia tions, due to  a  com pensating  effect o f ad iab atic  and  non-ad iabatic  com 
ponents. T he m axim um  of seasonal and  annual h e a t exchange is occuring during  th e  w inter, 
a t  th e  850 m b level. A t th e  sam e a ltitu d e , according to  investigations in which the  direction 
of air-flow  is tak en  also in to  accoun t, th e  processes of h e a t exchange are essentially  o f an 
-advective character.

Между суточная измснчивостъ температуры и сезонный теплообмен 
тропосферы и нижней стратосферы над Будапештом. После обзора почти 
100-летней международной и венгерской литературы о между суточной из- 
менчивости температуры, по данным аэрологических измерений, проведен- 
ных в Будапеште в период с 1961 по 1965 г. автор анализирует междусуточ
ную изменчивость тепмературы в тропосфере и нижней стратосфере между 
почвой и поверхностью 50 мб, а также вычисленный из этих даиных сезонный 
и годовой теплообмен. Результаты сопоставляются с адвективиым потоком 
тепла, получаемым по данным об изменениях вектора ветра с высотой. Ока
зывается, что в тропосфере приходится максимум похолоданий зимой, мини- 
мум потеплений и похолоданий летом находятся на поверхности 500 мб, в то 
время, как максимум потеплений зимой приходится на поверхность 850 мб. 
Абсолютный максимум изменчнвости температуры в тропосфере и нижней 
стратосфере находится около поверхности 200 мб. Средние величины темпе
ратурной адвекции, под компенсирующим воздействием адиабатической и 
диабатической составляющих, превышают средние величины фактической 
изменчнвости температуры. Максимум сезонного и годового теплообмена зи
мой приходится на поверхность 850 мб. Исследования, проведенные с учетом 
направления потока показывают, что здесь процессы, обусловливающие теп
ловой поток, имеют — по сути дела — адвективный характер.

*

Közel 100 évvel ezelőtt, 1875-ben mutatta be -J. Hann az Osztrák Tudományos 
Akadémia ülésén azóta klasszikussá vált dolgozatát a hőmérséklet változékonysá
gáról [1]. Ennek a fontos éghajlati jellemzőnek számszerű kifejezésére bevezette a 
„napközi (interdiurnus) változékonyság” fogalmát, amelynek statisztikai elemeit a 
napi középhőmérsékletnek egyik napról a másikra bekövetkezett változásai adják. 
A hőmérséklet változékonysága ezek havi, évszakos, évi stb. közép- és gyakorisági 
értékeivel és más statisztikai paraméterekkel jellemezhető.

H ann  90, különböző éghajlati zónában  fekvő állom ásra szám íto tta  ki a napközi változé
konyság abszo lú t értékeinek  havi és évi á tla g a it s a következőket á lla p íto tta  m eg:

A hőm érséklet változékonysága a  trópusi öv tő l k iindulva (évi közép. kb. 1 °/nap) a földrajzi 
szélességgel á lta láb an  nő. M axim um át az északi félgöm bön a  n agy  kontinensek belsejében, a
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H udson-öböl térségében (4,0c/n ap ), illeve N yugat-Szibériában  (3,5°/nap), azaz a  60° N  szélességi 
kör tá jék án  éri el. A pólus felé a  vá ltozékonyság csökken (a sark i övezetben kb. l° /n ap ).

K o n tin en tá lis  jellegére u ta l , hogy értéke  a  szárazföldek n y u g a ti p a r tja in  kisebb, m in t a  
kele ti p artokon  (Lisszabon l,5 ° /n ap , Peking 2 ,0°/nap), s a  ten g ertő l való távolsággal nő.

U gyancsak növekszik a  vá ltozékonyság a  tszf.-i m agassággal (az A lpok térségében 100 
m -enkén t kb . 0,02°/nap-pal).

Hann kezdeményezése gyümölcsözőnek bizonyult. Adatait a következő évtize
dekben számos helyi kiegészítéssel bővítették. így maga Hann Ausztriáról, Wahlen 
Oroszországról, Kremser Németországról, Scott Angliáról, Knipping Japánról közli a 
változékonyság jellemzőit.

Mindezeket megelőzve a magyar Hegyfohy Kabos már 1883-ban [2], majd 1885- 
ben [3] és 1890-ben [4] közli a hőmérséklet (később a légnyomás, a felhőzet, a csapa
dék és a szél) változékonyságának számos jellemzőjét: így a lehűlések és felmelegedé
sek közép- és gyakorisági értékeit, a változások átlagos időtartamát stb. Hegyfoky 
munkáját nagyobb anyag birtokában Róna Zsigmond és Fraunhoffer Lajos folytatja 
[5]. A hazai eredményekből Magyarországra — a későbbiek során megerősített — 
következtetéseket Róna 1909-ben kiadott klasszikus munkájában foglalta össze [6].

E szerint a változékonyság évi középértéke Magyarországon kb. l,8°/nap. Hatá
rozott évi menetében a maximum télen (2,1 —2,8°), a minimum ősszel (1,2—1,7°) van. 
Az egyes hónapok összehasonlítása azt mutatta, hogy mind télen, mind nyáron — 
érthető módon — a leghidegebb hónapok egyúttal a legváltozékonyabbak is.

R óva  a  24 óra  a la t t  bek ö v etk eze tt legnagyobb hőm érsék letváltozást a  bu d ap esti észlelések
ben  18c-nak ta lá lta , érdekes m ódon jú liusban, egy in tenz ív  lehűlés a lka lm ával, de M agyarország 
te rü le tén  lehetségesnek ta r t ja  a 24°/nap v á lto zást is. A lehűlések évi á tlag a  (2,10°/nap) nagyobb  a 
felm elegedésekénél (l,83°/nap), am iből egyszersm ind következik , hogy egy átlagos évben a  le 
hűlések a felm elegedéseknél r itk áb b ak . A régi feldolgozások a  lehűlések átlagos id ő ta r ta m á t 
2,81 n apnak , a  felm elegedésekét 3,16 n ap n ak , a teljes hőm érsékleti h u llám ét kereken 6 n ap n ak  
ta lá lták , a lehűlés te h á t a felm elegedésnél r itk á b b , de gyorsabb és erősebb. H an n  szerin t [7] 
N y  ugat-A usztriában  a  lehűlés közepes id ő ta rtam a  2,2 n ap , a  felmelegedésé 2,5 n ap , a  teljes v á l
tozásé 4,7 nap , rövidebb, m in t B udapesten . A usztriában  h av o n ta  6— 7 hőm érsékleti hullám  fordul 
elő. Berlhold Szászországra a  teljes hőm érsékleti hullám  évi átlagos id ő ta r ta m á t 5 n ap n ak  ta lá lta  
és  m egállap íto tta , hogy tavasszal és ősszel az átlagos id ő ta rtam  hosszabb, télen  és n yáron  rö v i
debb , a különbség kb. 0,5 nap.

H egyfoky  feldolgozásai a z t m u ta tjá k , hogy B udapesten  a  lehűlések gyakorisága csak a  3 őszi 
hónapban  m úlja  felül 2— 8% -kai a  felm elegedések szám át, a tö b b i hónapban  (m axim álisan nyáron) 
a  lehűlések gyakorisága a  tú lnyom ó (a tö b b le t a n y ári hónapokban  átlagosan  40% ). Róna  ennek 
a lap ján  m egállap ítja , hogy ,,a lehűlés gyakorisága vo ltaképpen  csak o k tóbertő l kezdve ju t  k ife
jezésre, jóllehet a hőm érséklet évi m enete  szerin t a z t v á rn ék , hogy a lehűlések m ár jú lius u tán  
gyakoribbak  a  felm elegedéseknél.”

Az évi menetből eredő napi liőmérsékletváltozások alárendelt szerepére az inter
diurnus változékonysággal szemben már Hann (1875) rámutatott azzal, hogy Bécsben 
az évi periodikus hőmérsékleti ingásból az 1 napra számított átlagos hőmérséklet
változás nem éri el az aperiodikus napközi változékonyságnak 1/10-ét sem, sőt még a 
szélsőségesen kontinentális éghajlatú Irkutszkban is az utóbbinak csak 1/5—1/9-ét 
teszi ki.

E rre  a  fontos körülm ényre  a  m agyar irodalom ban az első v ilágháború  u tá n  m egjelen t dolgo
za to k  újból rá m u ta tta k . Fábiánics [8] négy m agyarországi állom ás 40 évi a d a tso rá t dolgozta fel s a 
Róna  m unkásságával záródó régebbi k u ta tá so k  eredm ényeinek m egerősítésén kívül m egállap ítja , 
hogy az in te rd iu rnus változékonyság nagyságrendileg nagyobb az évi m enetből leszá rm az ta th a tó  
nap i változásnál, így ,,az egym ás u tán i napok  hőm érsékletének k ia lak ításáb an  csaknem  k izá ró 
lagos szerepet já tsz ik ” .

Berkes az 50-es években újból feleleveníti ezt az érdekes kérdést s az évi járásból 
eredő napi hőmérsékletváltozás és az interdiurnus változékonyság arányából (0,2:2,0) 
arra következtet, hogy az előbbi a sugárzási viszonyokat, az utóbbi pedig — jóllehet
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a nála nagyságrendben kisebb sugárzási tényezőt is tartalmazza — túlnyomó mér
tékben az advektív változásokat tükrözi [9].

U g y an itt közli Berkes B udapest hőm érsékleti változékonyságának  évszázados (1855— 1955) 
tö rzsértéke it. A v ilágviszonylatban is hosszú éghajla ti sor az évi m enet jellem zőivel (évi közép 
l,813°/nap , a  hav i közepek m axim um a januáx’ban  2,004°/nap, m inim um a szeptem berben 
1,573°/nap) m egerősíti H egyfoky  régebbi m egállap ításait. A hosszú sorozat felhasználásával Berkes 
k im u ta tta , hogy a nap tevékenység  és a  hőm érséklet változékonyságának  szekuíáris m enete kö zö tt 
reális kapcso la t v an  és az u tó b b i 7 év tizedben  a  napfoltszám ok növekedését a változékonyság 
csökkenése k ö v ette . Berkes feltételezése szerin t a  nagyobb  nap tevékenység  é lénkíti a  zónális 
á ram lást, ennek következtében  —  különösen télen  —  nem  a lak u lh a tn ak  k i n á lunk  erős hőm ér
sékleti szélsőségek és m érséklődik a  hőm érséklet napközi ingadozása is.

Mindenesetre a cirkuláció intenzitása és a változékonyság közötti kapcsolat az 
év folyamán nem egyértelmű. Magyarországon a változékonyság januári főmaximu
ma nyilván a tenger és a szárazföld közötti nagy hőmérsékletkülönbséggel függ össze 
s ez gyengébb zónális cirkuláció esetén erősödik, de a kevésbé változékony télutót 
követő tavaszi másodmaximum nyilván az élénkebb cirkuláció következménye. Erre 
mutat Bacsó megállapítása is az 50-es évek végén [10]. E szerint az ország szélső 
(nyugati és keleti) területein az élénkebb légcsere miatt nagyobb a hőmérséklet vál
tozékonysága, mint a csendesebb középső országrészen (évi közép az 1901 — 40 adat
sorból: Sopronban l,98°/nap, Budapesten l,75°/nap, Debrecenben l,87°/nap).

A 00-as években a magyar szakirodalomban újból felszínre került a hőmérséklet 
változékonyságának kérdése. Az eddigiektől eltérően Koflanovits Erika 3, majd 12 
állomás 10 évi (1951—1900) adatsorán szinoptikus klimatológiai módszerekkel vizs
gálta a hőmérséklet változékonyságát [11,12] és a kutatásokat kiterjesztette a Buda
pest fölötti troposzférikus szintekre is [13,14]. A cirkuláció szerepét világítja meg az a 
megállapítása, amely szerint valamennyi napközi hőmérséklet változást számításba 
véve nyáron a felmelegedések, télen a lehűlések gyakoribbak, de az intenzív (3°/nap- 
nál nagyobb) felmelegedések gyakorisága a téli félévben, az ugyanakkora lehűléseké 
a nyári félévben nagyobb. Minthogy az erős (5°/nap-nál erősebb) változások gyakori
ságában ez az évszakos különbség még észrevehetőbb, nyilvánvaló, hogy a jelentő
sebb hőmérsékletváltozások túlnyomóan advektív eredetűek. Ebben az éghajlati jel
legzetességben felismerhetjük az élénk szelek iránygyakoriságában túlnyomó nyugati 
áramlás, végeredményben a tengeri hatás érvényesülését, amely a vizsgált 10 éves 
időszakban Magyarország időjárásában kétségkívül uralkodó jellegű volt.

A n y ári félévben tú lnyom ó W -irány ítású  m akroszinoptikus helyzetekben a  lehűlések során 
k ia lak u lt horizontális hőm érsékleti g rad ienst K oflanovits az ország n y u g a ti részén m in tegy  25% - 
k a i nagyobbnak  ta lá lja , m in t keleten és ebből a rra  k ö v e tk ezte t, hogy nyáron  a  ny u g a tró l érkező 
lehűlések élesebb (nagyobb és rövidebb idő ta rtam ú ) lehűlést okoznak a  D u n án tú l, m in t az ország 
kele ti felében. K övetkez te tése  összhangban v an  Bacsó m ár e m líte tt m egállapításával. A je len ték 
telen  (D /n ap -n á l kisebb) hőm érsékletváltozások ritk á b b ak  vo ltak  a troposzféra m agasabb ré te 
geiben, m in t a tala jon . A jelentősebb (5°/nap-nál nagyobb) változások term észetszerűleg gyako
rib b ak  a m agasban 5 km  fö lö tt. A  változékonyság abszo lú t é rtékének  m axim um a az egész tro p o 
szférában  télen , m in im um a n yáron  és ősszel v o lt, de a változékonyság a m agassággal n ő tt:  leg
erősebben télen  (januárban  a ta la jo n  2,7°/nap, 5— 7 km  kö zö tt 4,0°/nap). A szinoptikus folyam atok 
térbeli s tru k tú rá jáv a l jól m agyarázható  a  szerzőnek az a  m egállapítása, am ely szerin t az alsó 
(1,5 km-es) ré tegben  a lehűlések, a  felsőbb szin tekben a felmelegedések á tlagértékei a  nagyobbak. 
Az eltérés kicsiny, r itk á n  é rte  el a  0,5— 0,6°/nap-ot.

K nflanovitsnak  e m líte tt v izsgálatai k ite rjed tek  az egyes szin teken egyidejűleg észlelt bőm ér
sékletváltozások k apcso la tá ra  is. K im u ta tta , hogy a  ta la j és a m agasabb szin tek  hőm érséklet
vá ltozásai kö zö tt jan u árb an  kb. 2 km -ig a  m agassággal csökkenő, de reális kapcso la t van , jú lius
b an  pedig —  ny ilván  a  h a tékonyabb  k onvek tiv  ha táso k  m ia tt  —  a  kapcso la t realitása  m ég 7 km 
m agasságban is igazolható. A troposzféra középső és m agasabb szin tjeinek hőm érsékletváltozásai 
kö zö tt a  kapcso la t m ég szorosabb, de a  korrelációs koefficiensek sa játságos m ódon télen  nagyob
bak , m in t nyáron. Az eredm ények ráv ilág ítanak  a  troposzféra tu rbu lens á tkeveredésének évszakos 
különbözőségére, a  K árpát-m edencében  télen  k ialakuló hideg légpárnának s az alsó troposzférikus 
inverzióknak keveredést gáló h a tá sá ra .
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A 60-as évek magasabb rádiószonda-felszállásai és rádiós (RAWIN) szélmérései 
lehetővé teszik az interdiurnus felmelegedések és lehűlések vizsgálatát, valamint a 
légáramlás figyelembevételét a Budapest fölötti sztratoszférikus szintekben is. Meg
becsülhetjük továbbá a légköri energiaforgalom egyik fontos komponensét: azt a 
szabad hőmennyiséget, amelyet a légkör a vizsgált szinteken az interdiurnus hőmér
sékletváltozások révén befogad, illetőleg elveszít. Erre a célra az 1961—1965 között a 
0h GMT-kor felbocsátott rádiószondák adatait használtuk fel.

A k iv á la sz to tt időszak troposzférikus szélv iszonyait —  a  megelőző évtizeddel összehasonlítva 
—  tavasszal, n yáron  és az év á tlag áb an  az előző tíz  évinél kisebb, télen  nagyobb N  kom ponensek.

1. ábra. Az in terd iu rnus felmelegedések évi és m agasság szerin ti változása  B udapest fö lö tt (1961—  
1965). M =  M axim um , m  =  m inim um
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ősszel a S kom ponens erő teljesebb m egjelenése és az előző tíz  évivel megegyező W  kom ponensek 
jellem zik. Az időszak hőm érsékleti v iszonyaira legjellem zőbb az ősz jelentős pozitív  hőm érsékleti 
eltérése az előző 10 évhez képest. E z a  körülm ény és az őszi SW  eredő szelek a  m ed iterrán  h a tás  
é rvényesü lését m u ta tjá k  az időszak őszi hónapjaiban . Á lta lában  ötéves időszakunk a  tengeri 
h a tás  érvényesülése m elle tt m elegebb v o lt a  m egelőző 10 évinél.

Az interdiurnus hőmérséklet változásokat 0h—24h GMT időpontok között az 
Aerológiai Főobszervatórium 143 m tengerszint feletti magasságban fekvő talaj - 
szintjére s a standard izobárszintekre számítottuk ki.

Az interdiurnus felmelegedéseknek és lehűléseknek az év folyamán és a különböző

2. ábra. Az in terd iu rnus lehűlések évi és m agasság szerinti változása  B udapest fö lö tt (1961—  
1965). M =  M axim um , m  =  m inim um
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szinteken mutatkozó jellegzetességeit jól szemlélteti az 1. és a 2. ábra. Mind a felmele
gedések, mind a lehűlések egyenértékű görbéi 150—250 mb között határozottan el
különítik a troposzférikus és a sztratoszférikus rétegeket. A troposzférában a felmele
gedések és lehűlések maximuma (M) télen, minimuma (m) nyáron van. A két szélső
érték között, március—áprilisban, illetőleg október—novemberben a görbék sűrű 
futása a tavaszi és az őszi gyors átmenetet mutatja a változékonyabb tél és az állan
dóbb jellegű nyár között. A felmelegedések troposzférikus téli maximuma (3,6°/nap) 
és nyári minimuma (l,5°/nap) a vizsgált évek átlagában az 500 rnb-os szinten van.

A lehűlések troposzférikus téli maximuma a felmelegedésekénél alacsonyabban, 
a 850 mb-os szinten ugyancsak februárra esik, értéke az előbbivel közel azonos (3,5°/ 
nap). A nyári minimum (l,8°/nap) egybeesik a legkisebb felmelegedések szintjével 
(500 mb).

A talajközeli súrlódási, illetőleg sugárzási réteg felső határán: 900—850 mb 
magasságban, ahol télen a lehűlések maximumát figyelhetjük meg, nyáron a felme
legedéseknek, de jóval kifejezettebben a lehűléseknek is másod-maximuma van.

Végeredményben mind a napközi felmelegedést, mind a lehűlést tekintve a troposzfé
rában legkevésbé változékony évszak a nyár, és ebben az évszakban legédlandóbb hőmérsék
letű a talajközeli légréteg, valamint az 500 mb-os szint.

Ugyancsak nyáron a 850 mb-os szintet az erős lehűlések révén nagy hőmérsékleti 
változékonyság jellemzi. Télen a felmelegedést tekintve az 500 mb-os, a lehűlés 
szempontjából a 850 mb-os szint a lég változékonyabb. A troposzféra ezen sajátságai
ban elsősorban frontális hatásokat, a télen élénkebb cirkuláció és az élesebb hőmér
sékleti kontraszt hatását ismerhetjük fel.

A felső troposzférában, kb. 300 mb-ig, az 500 mb-os szinten talált téli maximum 
és nyári minimum felett, az interdiurnus felmelegedések és lehűlések átlagai csak kis 
mértékben változnak a magassággal, s a troposzféra felső rétegében, kb. a 300 mb-os 
szinten az év folyamán alig változó, relatíve alacsony értéket (^2 ,0  — 2,5°/nap) ér
nek el.

A tropopauza-ingadozások átmeneti rétegét (150 — 250 mb között) dinamikus 
tényezőkre visszavezethető vertikális mozgás és ezzel jelentős adiabatikus hőmérsék
letváltozások jellemzik. Ennek megfelelően a 200 mb-os szint fölött a felmelegedések 
és lehűlések egyenértékű vonalai összesűrűsödnek és az átmeneti rétegben a hőmér
sékletváltozások abszolút maximumai (± 4 ,5°/nap) alakulnak ki. A sztratoszférában 
a felmelegedések és lehűlések értéke a magassággal csökken, télen kisebb, nyáron 
nagyobb mértékben s 50 mb-on az interdiurnus hőmérséklet változásoknak határo
zott téli maximuma (=jr 2,5°/nap) és tavaszi, kora nyári minimuma (dzl,3°/nap) 
figyelhető meg. Az ok nyilván a nagyobb téli horizontális hőmérsékleti gradiensekben, 
az intenzívebb téli áramlási viszonyokban és a hemiszférikus hőmérsékleti és szél
mezőnek a sztratoszférában is megnyilvánuló aszimmetriájában keresendő.

Az interdiurnus felmelegedések és lehűlések gyakoriságának és nagyságának elem
zése céljából az 1. és 11. táblázat a) részében összefoglaltuk ezek évszakos és évi jellem
zőit. Az I. táblázatban találjuk az interdiurnus felmelegedések (n+) relatív gyakoriságát 
az összes esetek (N ) %-ában a négy évszakban és az egész év átlagában. A lehűlések 
gyakorisága ezt a számot 100-ra egészíti ki. A táblázat adatai is kimutatják a napközi 
hőmérsékletváltozásoknak különböző időszakokból már régebben megállapított saját
ságát, amely szerint a felmelegedések minden évszakban gyakoribbak a lehűléseknél. 
A felmelegedések túlnyomó jellege a vizsgált időszak tavaszán és nyarán az egész 
troposzférában érvényesült, de ősszel és télen 850 — 700 mb fölött a lehűlések száma 
volt nagyobb. Jóllehet a két gyakorisági érték közötti különbség nem nagy, alig ha
ladja meg egyes troposzférikus szinteken a véletlen ingadozási intervallum határait, 
mégis a talajközeli rétegnek különböző időszakokban egyértelműen megmutatkozó
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sajátságát: a felmelegedések gyakoribb jellegét jellemzőnek fogadhatjuk el a 850 mb 
alatti légrétegre. A troposzféra magasabb szintjein, még inkább a sztratoszférában, 
a felmelegedések és lehűlések száma alig különbözik egymástól, közöttük szigni
fikáns eltérés nem állapítható meg.

Az interdiurnus felmelegedéseknek (AT+) és lehűléseknek (Zl77_) a II. táblázat- 
ban közölt átlagos értékei igazolják a régebbi kutatások azon megállapítását, amely 
szerint a talajközeli rétegben a gyakoribb felmelegedéseket a ritkább, de erősebb 
lehűlések kompenzálják. Az alsó légrétegnek ez a jellege 850 mb-ig a vizsgált anyag
ban is kimutatható, a troposzféra magasabb rétegeiben azonban felfelé haladva mind

1. T Á B L Á Z A T

A  n a p k ö z i  t é n y l e g e s  f e l m e l e g e d é s e k n e k  ( a )  é s  a  s z é l v e k t o r  f ü g g é l y e s m e n t i  j o b b r a  f o r d u l á s á n a k  

(b ) r e l a t í v  g y a k o r i s á g a  (n + % ) é s  a z  a d a t o k  s z á m a  (N)

B u d a p e s t a) 1 9 6 1 - 1 0 6 5

Tavasz N y á r Ő s z Té l É V
m/mb N « + N n + N n + N n + N

143 m 56,5 460 53,5 460 52,5 453 51,0 451 53,4 1824
850 mb 56,2 460 58,7 460 52,1 453 52,3 451 55,0 1824
700 mb 53,3 460 51,6 460 49,1 453 51,6 451 51,4 1824
500 mb 53,5 460 52,3 460 48,3 453 47,8 451 50,5 1824
300 mb 54,4 450 52,0 446 50,6 431 49,7 441 51,7 1768
2 0 0  mb 49,1 411 52,2 401 48,7 390 49,9 395 50,0 1597
1 0 0  mb 51,7 283 51,1 265 51,1 237 49,2 275 50,7 1060
70 mb 47,9 184 45,5 158 52,3 136 57.6 151 50,7 629
50 mb 50,0 138 48,5 109 48,4 93 50,7 83 49,4 423

b )

mb N n+ N N n+. X X

850-700 54,9 916 52.0 918 56,7 909 56,5 904 55,0 3647
700-500 52,5 913 49,9 918 53,0 908 53,5 893 52,2 3632
500-300 53,0 907 49,0 909 58,0 907 52,3 887 53,0 3607

kisebb mértékben érvényesül, a sztratoszférában pedig — valószínűleg a kompenzáció 
ismert elvének érvényesülése miatt — ellenkezőjére fordul. (Az utóbbi megállapítás 
általános érvénye statisztikailag csak nagyobb adatanyag birtokában igazolható).

A hőmérsékletváltozások átlagos értékei, amint azt az 1. és 2. ábrán már lát
tuk, az egész troposzférában és általában a sztratoszférában is legnagyobbak télen, 
legkisebbek nyáron; a régebbi vizsgálatok során a talajközeli rétegnek több szerző 
által megállapított és időjárásunk téli, nyári jellegével jól magyarázható sajátsága. 
Az adatoknak az átlagkörüli négyzetes szórása ugyancsak télen a legnagyobb (a tropo
szférában kb. 3,4°/nap), nyáron pedig a legkisebb (2 — 3°/nap).

Az 5 év folyamán előfordult szélső értékek a talajon a ^  12°/nap-ot, 850 mb-on 
a ^KF/nap-ot, 500 mb-on és 200 mb-on a d=18°-ot nem haladták meg, a többi tropo- 
szférikus és sztratoszférikus szinten a hőmérsékletváltozások szűkebb értékközökbe 
(50 mb-on csak —8 és +  ll°/nap) közé estek.

A felmelegedések és lehűlések átlagértékeihez hasonlóan változik a magassággal 
az adatok négyzetes szórása is. Főmaximuma (5 —0°/nap) a tropopauza-ingadozások 
szintjében: 200 mb-on van, másodmaximuma pedig (3 —4°/nap) a 800 mb-os szinten, 
ahol a hőmérsékletváltozások másodmaximumát is megtaláltuk.

A II. táblázatban a troposzférikus szinteken feltüntettük az évszakok hőmér
sékletének átlagos alakulásában az interdiurnus felmelegedések és lehűlések összesí
tett eredményeként jelentkező átlagos (eredő) 24 órás hőmérsékletváltozást (AT) is. 
Az utóbbi adatok azt mutatják, hogy az évi menetnek megfelelő tavaszi felmelegedés,



őszi lehűlés és a csekély téli, nyári hőmérsékletváltozás az egész troposzférában nagy
ságrendileg kisebb a lehűlések és felmelegedések átlagainál. Érvényes tehát az a meg
állapítás, hogy az egymást követő napok hőmérsékletének kialakításéiban az évi menetből 
leszármaztatható és a sugárzási viszonyokat tükröző komponens a többi (advektív és 
dinamikus) tényező mellett az egész troposzférában alárendelt szerepet játszik.

Ugyanezen 5 éves időszakra napi 2 R A WIN-mérésből előzőleg végzett vizsgá
lataink [15,16] arra irányultak, hogy a lokális hőmérsékletváltozás egyik komponen
sét, a hőmérséklet advektív megváltozását a légáramlás függélyesmenti struktúrájá
ból kiszámítsuk.

I I .  T Á B L Á Z A T

A  napközi hőmérsékletváltozásoknak (a) és ezek advektív komponensének (b) évszakos és évi állaga

B u d a p e s t

(C°/nap)

a) 19 6  1 - 1 9  6  5

T a r a s z N y  á r Ő s z T é 1 É v
m/mb A T  + /IT— 7it AT+ A T - A T A T  + A T - A T AT + AT- A T  I AT + A T — A T

143 m 2.06 2,23 0,19 1,83 2 . 1 0 0 , 0 0 1,98 2,49 -0 ,1 4 2 , 1 2 2,31 -0 ,0 5  2,00 2,29 0
850 mb 2,33 2,52 0 , 2 0 1 , 8 8 2,73 - 0 . 0 2 2,34 0 7 7 - 0 , 1 1 2,99 3,39 -0 ,0 7  2,36 2,87 0

700 mb 2,28 2,30 0,14 2 , 0 2 2,14 0 , 0 1 2,46 2.55 -0 ,0 9 2.97 3.30 -0 ,0 6  2,43 2,57 0
500 mb 2,27 2,38 0 . 1 1 1,81 1.95 0 . 0 1 2.54 2,55 -0 ,0 8 3,23 3,04 -0 ,0 4  2,44 2,49 0
300 mb 2 , 0 1 2 . 2 2 0,08 2 . 1 2 2 , 2 0 0,04 2,26 2.59 -0 ,1 3 2,55 2,51 0,01 2,23 2,38 0
2 0 0  mb 3,73 3,71 — 3,28 3,45 — 3,55 3,65 — 4,03 4.09 -  3,64 3,72
1 0 0  mb 1.92 2,04 — 2,03 2 , 0 2 — 2,79 2,79 — 2,45 2.60 -  2,28 2,35 -
70 mb 1.91 1.41 — 2,05 2 , 0 0 — 2.14 1.93 — 2.33 2,34 -  2 , 1 1 1 , 8 8  -
50 mb 1,52 1.42 - 1,98 1,94 — 2,48 1,69 — 2,48 2 , 0 8

0 OÍ1 1,75 —

b )

1
A T  + A T - A t A T  + ,1T - /IT A T  + A T - a Y /1T + A T - AT A T  + A T -  A T

350—700 mb 4,9 5,0 0,4 4,3 5,1 - 0 . 1 6 , 1 5.7 0 , 8 6,9 - 6 , 0 1,3 5,6 5,4 0,6
700-500 mb 3,7 3,7 0 , 2 3,3 3,5 - 0 , 1 4,4 4,7 0 , 2 5,3 5,6 0,3 4,2 4,4 0,1
500-300 mb 5,1 4,7 0,5 5,2 4,6 - 0 , 2 5,8 5,3 1 , 0 7,7 5,9 1,8 | 5,8 5,1 0,8

Ism eretes ugyanis, hogy bizonyos —  a  légkörben tú lnyom óan  m egvalósuló —  fe ltéte lek  
m elle tt a  horizontális szélvek tornak  a  m agassággal bekövetkező jobbrafo rdu lása  m elegebb levegő
nek , balrafordu lása  hidegebb levegőnek horizontális á thelyeződésével, advekció jával já r  (északi 
félgömb). A  szélfordulást m agában  foglaló légréteg  középhőm érséklétének az áthelyeződéssel 
kapcsolatos s az időegységre v o n a tk o z ta to tt  lokális m egváltozását hőmérsékleti advekciónak  
nevezzük és rendszerin t C °/nap  egységekben fejezzük ki.

A számítások eredményét a troposzférikus izobárszintek között az I. és I I .  táblá
zat b) részében találjuk.

A hőm érsékleti advekció gyakorisági és á tlagértékei term észe tesennem  egyeznek m eg a  h ő 
m érséklet tényleges in te rd iu rnus változékonyságával. A hőm érséklet lokális m egváltozását ugyanis 
nem csak az advekció okozza, hanem  ezen k ívül m ás ad iab a tik u s és d iab a tik u s (a hőm érséklet 
m egváltozásával járó) fo lyam atok eg y ü ttes h a tá sa  hozza lé tre . Á ltalánosságban a hőm érsékletnek 
az időegységre eső lokális m egváltozása így fejezhető k i :

aho l a jobboldal első tag ja  az ad v ek tív  hőm érsék letváltozást, m ásodik és h a rm ad ik  tag ja  a hőm ér
sékletnek ad iabatikus, illetve d iaba tikus fo lyam atokból szárm azó m egváltozását jelen ti. A k ife 
jezés m ásodik tag ja  azon lokális hőm érsékletváltozásokból tevődik  össze, am elyek a nyom ás helyi 
ad iabatikus változásaiból, to v áb b á  a  levegő v ízszintes és függőleges áthelyeződésével járó a d ia b a 
tikus nyom ásváltozásokból szárm aznak. A d iab a tik u s tag  egyesíti a  m olekuláris hővezetés, a  tu r- 

j bulens hőc-sere, a  víz fázisváltozásai, v a lam in t a sugárzási egyenleg révén  fe lv e tt, v agy  lea d o tt hő
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okozta lokális hőm érsék letváltozásokat. Az u tó b b iv a l inkább  az alsó troposzféra rétegeiben 
(sugárzás, term ik u s konvekció, súrlódási és orografikus tu rbu lencia  s tb .), az előbbivel (felsiklás, 
zsugorodás) a  felső troposzférában  kell szám olnunk.

Az I. táblázat b) részében találjuk a pozitív hőmérsékleti advekciók gyakoriságát. 
Látható, hogy a tényleges hőmérsékletváltozásokhoz hasonlóan a vizsgált időszakban 
a nyár kivételével minden évszakban gyakoribb volt a meleg, és ritkább a hideg
ad vekció. A melegad vekció túlnyomó jellege főként ősszel és télen az alsó troposzfé
rában érvényesült és 95% valószínűséggel már nem a véletlennek, hanem a hely és az 
időszak jellegzetességének ítélhető. A melegadvekció túlsúlya tavasszal kisebb, nyá
ron egyáltalában nem érvényesül. A leírt évszakos különbség az uralkodó W (ősszel 
é>!F) áramlás révén a kontinens belsejébe messze behatoló óceáni advektív hatással 
magyarázható [17].

Az interdiurnus hőmérsékletváltozások és a hőmérsékleti advekció átlagai kö
zötti különbség a II. táblázat b) részéből tűnik ki. Mind a pozitív, mind a negatív 
hőmérsékleti advekció átlagértékei a troposzférában meghaladják a tényleges hő- 
mérsékletváltozások átlagát. Feltehetően az advektív folyamatokat a lokális hőmér
sékletváltozások másik két tényezőcsoportja bizonyos mértékben kompenzálja. 
Ilyen kompenzáló folyamatnak fogadhatjuk el a melegebb levegő áthelyeződésével 
kapcsolatos emelkedő és a hidegebb levegő advekciójával együttjáró süllyedő lég
mozgásnak az advekcóival ellentétes hőmérsékleti következményét. Ugyancsak 
kompenzálja nyáron a nyugati szelek óceáni eredetű advektív hűtőhatását a pozitív 
sugárzási mérleg, és az advekció végeredményeként jelentkező csekély hűtőhatás 
{AT) a tényleges hőmérsékletváltozásban nem jut kifejezésre.

Ősszel és télen a már említett s az ötéves időszakra jellemző mediterrán és óceáni 
hatás következményeként az advektív folyamatok végeredményben hőt adtak át 
mindhárom troposzférikus rétegnek. Ennek ellenére — a hőmérséklet évi alakulásá
nak megfelelően — ősszel nagyobb, télen kisebb mértékben hűlt a troposzféra a verti
kális mozgásokkal járó adiabatikus folyamatok, valamint a negatív sugárzási egyenleg 
következményeként.

Az év átlagában az advektív folyamatok végeredményben hőt adtak át a Buda
pest fölötti szabad troposzférának. Ez a körülmény megegyezésben van azzal, hogy 
Magyarország északra fekszik a Föld és légkörének pozitív és negatív sugárzási egyen
leggel jellemezhető zónáit elválasztó határtól (35° — 40° N), abban a zónában, amely
nek a negatív sugárzási mérleg miatti hőhiányát nagyrészben az általános cirkuláció 
advektív hőszállítása pótolja. A tényleges napközi hőmérsékletváltozások évi vég
eredménye már a vizsgált 5 év átlagában a reális pontosságon belül megközelíti a 
nullát az évi hőháztartás egyensúlyának megfelelően.

A napközi hőmérsékletváltozások ismeretében kiszámítható az a hőmennyiség is, 
amelyet az egyes izobárszinteken a térfogat egységnyi levegő az egyes évszakok és az 
egész év folyamán nyer, illetőleg elveszít. Ha a p izobárszinten a levegő sűrűségét p^-vel, 
a hőmérséklet megváltozását ATp-ve 1 jelöljük, akkor a hőmérsékletváltozásnak meg
felelő hőbevétel, illetőleg veszteség

AQP = Cp . Op ■ ATp
ahol cp = 0,241 cal.gr-1 fok-1, a levegő állandó nyomáson vett fajhője. Az egyes év
szakokra és az egész évre számított hőösszegek átlagait 10-4 cal. cm-3 né-1 (év-1) 
egységekben tartalmazza a I I I . táblázat. Várható, hogy tavasszal a troposzféra fel- 
melegedésekor a hőbevétel, ősszel a hőveszteség jelentősen nagyobb a nyár csekély és 
az alsó rétegben negatív hőegyenlegénél, hasonlóképpen az ennél nagyobb téli hő- 
veszteségeknél is. A hőforgalom maximumát télen, a 850 mb-os szinten találjuk. 
Ugyanitt van ősszel, télen és az egész év átlagában a hőforgalom magasság szerinti
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maximuma is, annak megfelelően, hogy itt mind a hőmérséklet változékonysága, mind 
a levegő sűrűsége viszonylag nagy.

A sztratoszférában a hőcsere két komponense, valamint a tényleges hőegyenleg 
kicsiny a troposzféra hőtartalmának változásaival szemben. Az interdiumus hőmér
sékletváltozások magassági eloszlásának, valamint a levegő sűrűségének megfelelően 
a hőbevétel és leadás értékei a magassággal csökkennek, de a 200 mb-os szinten — a 
már leírt nagy interdiumus hőmérsékleti változékonyság következményeként — 
másodmaximum figyelhető meg. A sztratoszférában ősszel és télen a kompenzációs 
effektusokra visszavezethető hőnyereség jelentkezett a troposzférikus hő veszteséggel 
szemben.

I I I .  T Á B L Á Z A T

A  napközi hőfelvétel, hőleadás és hőegyenleg negyedévi és évi átlagos összegei (a) és a troposzféra 
1 cm2 keresztmetszetű légoszlopának hőmérlege (b).

B u p a p e s t 19 6 1 -  1 9 6  5.

T a v a s z  1 N y  ár Ő s z T é 1 Év

a )

10-1 gcal. cm—5 né—i (év—p

m / mb Ж} + ■4Q- XQzI JQ - A Q  + aQ_ XJQ JQ_ 2 MQ ^Q +

Ú1O“ -IQ

143 318,6 265,1 53,5 258,5 258,7 - 0 , 2 279,0 318,1 -3 9 ,1 300,1 314,3 -1 4 ,2 1156,2 1156,2 0

850 310,7 264.0 46,7 254,4 259,6 -5 ,2 282,1 308,2 -26 ,1 370,0 385,4 -1 5 ,4 1217,2 1217,2 0

700 243,6 215,6 28,0 205,0 202,5 2,5 237,3 255,0 -17 ,7 307,1 319,9 - 1 2 , 8 993,0 993,0 0

500 187,3 170,2 17,1 140,9 138,9 2 , 0 183,1 196,0 -1 2 ,9 237,1 243,3 -  6 , 2 748,4 748,4 0  -
300 111,4 103,1 8,3 106,1 1 0 1 , 8 4,3 108,9 1 2 2 , 2 -1 3 ,3 127,5 126,8 0,7 453,9 453,9 0

2 0 0 129,2 130,0 - 0 , 8 1 2 0 , 8 113,9 6,9 1 2 2 , 2 129,5 -  7,5 143,7 142,5 1 , 2 515,9 515,9 0

1 0 0 36,0 35,9 0 , 1 37,4 35,8 1 , 6 50,7 48,3 2,4 42,1 46,2 -  4,1 166,2 166,2 0

70 21,3 19,6 1,7 2 1 , 6 29,1 -7 ,5 26,8 25,6 1 . 2 31,6 27,0 4,6 101,3 101,3 0

50 13,1 14,2 - 1 Д 16,4 19,8 -3 .4 19,6 16,3 3,3 21,4 2 0 , 2 1 , 2 70,5 70,5 0

b )

103 gcal. cm—2 né—1 (év—1)

m/mb zlQ-j- ^Q— XQ'1 JQ+ ^Q- Z A Q ■dQ + A Q -

a4

^Q + JQ - H A Q ^Q-t- .IQ— Г JQ

143-300 19,3 16,9 2,4 15,6 15,6 0 18,0 19,8 -1 ,8 23,0 23,6 -0 ,6 75,9 75,9 0

A táblázat utolsó sorában (b) a talaj és a 300 mb-os nyomásszint között (gyakor
latilag a teljes troposzféra) az 1 cm2 keresztmetszetű légoszlop évszakos és évi teljes 
hőbevételét és hőveszteségét, valamint a légoszlop hőegyenlegét találjuk. A megkö
zelítő pontosságú adatokat az 1 cm3 térfogatú levegőre a nyomásszinteken kapott hő- 
tartalom-változások integrálásával nyertük. A troposzféra 1 cm2 keresztmetszetű 
légoszlopa ezek szerint az egész év hőforgalmában (5 év átlaga) 76 kcal hőt nyert, 
ugyanennyit veszített. Az évszakok közül a legnagyobb hőforgalom (A 23 —24 kcal) 
a télre, a legkisebb (±16 kcal) a nyárra esett, míg a közel egyenlő, de ellentétes ere
dőjű tavaszi és őszi hőforgalom (±2  kcal, ill. —2 kcal) biztosította az átmenetet a 
troposzféra hőháztartását tekintve közel kiegyensúlyozott évszakok: a tél és a nyár 
között.

Végül megkíséreljük az egyes izobárszinteken az évszakos és évi hőbevétel és 
hőleadás átlagainak szétválasztását az izobárszinteken mért légáramlás iránya szerint. 
Miután a tényleges hőszállításban az advektív folyamatok jelentékeny részt képvisel
nek, s az utóbbiak vizsgálatánál két főtengelyt: a zónális és a meridionális irányokat 
kell elsősorban figyelembe vennünk, azért a szélirányokat négy kvadránsba osztot-
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tűk: 1-90° (NE), 91-180° (SE), 181-270° (SW), 271-360° (NW). Az egyes szél
kvadránsokba sorolt hőbevétel és hőleadás negyedévi és évi összegeinek átlagait 
mutatja be a 3. ábra a maximális hőforgalom szintjében, 850 mb-on. Az ábrán az 
egyes kvadránsokban felrajzolt oszlopok hossza a középső négyzet oldalaitól kiin
dulva a befogadott (fekete oszlopok) és leadott (vonalkázott oszlopok) hőmennyisé- 3

N

3. ábra. Az évszakos és évi hőforgalom  pozitív  és 
negatív  kom ponenseinek a  szélkvadránsok sze
r in ti  m egoszlása a 850 m b-os nyom ásszinten 
B u dapest fö lö tt (1901— 1965)
Fekete  oszlopok: a felmelegedéseknek megfelelő 
hőösszeg HAQ  -i-
Y onalkázo tt oszlopok: a  lehűléseknek megfelelő 
hőösszeg 2JAQ —
A belső n ég y ze tb en : az időszak hőegyenlege.
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geket ábrázolja. A négyzetbe írt szára ezek algebrai összegét, tehát az 1 cm3 térfogatú 
levegő negyedévi és évi hőegyenlegét (5 év átlagában) adja meg.

Amint látjuk, a szélrózsa egyes kvadránsaiból érkező légáramláshoz a bőforga
lomnak nagyon különböző komponensei és eredő hőösszegei kapcsolódnak. Az északi 
kvadránsokból (NE, NW) fújó szelek esetén évi átlagban kb. 32%-kal haladta meg a 
lokális hőveszteség a nyereséget, s a hőegyenleg 2,1 • 10-2 cal. cm-3 év-1 veszteséggel 
zárult. A veszteséget a déli kvadránsokból fújó szelek esetén végeredményként befo
gadott hő egyenlítette ki. A napoknak ebben a csoportjában a hőnyereség 37%-kal 
meghaladta a veszteséget. Hasonló értelmű az északi és a déli szélkvadránsok csoport
jában az évszakos hőforgalom pozitív és negatív komponenseinek viszonya. Kimond
hatjuk, hogy az 5 év átlagában az északi komponensül légáramlásokhoz minden év
szakban hőveszteség, a déli komponensűekhez hőnyereség kapcsolódott, amely az év 
átlagában az előbbit kiegyenlítette.

A keleti kvadránsokból fújó szelekhez a nyugatiakkal szemben aránylag kicsiny 
hőváltozások kapcsolódnak. A keleti komponensű szelek csoportjában a hőnyereség 
alig 29%-át, a hőveszteség pedig csak 26%-át teszi ki a teljes hőforgalom megfelelő 
komponenseinek. Bizonyos szezonális különbségekkel hasonlók az arányok az egyes 
évszakokban is. Azt mondhatjuk tehát, hogy a vizsgált szinten a hőforgalmat lénye
gében a nyugati komponensű szelekhez kapcsolódó hőmérsékletváltozások határoz
zák meg, a keleties szelek a hőforgalom kialakításában évi átlagban kb. 26 —29%-ban 
vettek részt.

A hőforgalomnak az egyes szélkvadránsokhoz fűződő jellegzetességei az általános 
cirkuláció hőátvitelének Magyarország térségében ismert sajátságaival (hidegebb 
északias, melegebb délies szelek, a nyugatias szelek túlsúlya) teljesen összhangban 
vannak. Hasonló megállapításokra jutottunk az egyes kvadránsokból fújó szelek 
advektív hőszállítására vonatkozólag is. Ebből arra következtethetünk, hogy a Buda
pest fölötti légkör maximális hőforgalmának szintjében az interdiurnus változások 
és a hőforgalmat lebonyolító folyamatok lényegükben advektív természetűek. Ha
sonló vizsgálatoknak a kisebb hőforgalmú szintekre történő kiterjesztése csak nagyobb 
észlelési anyag birtokában vezet eredményre.

Eredményeinket a következőkben foglalhatjuk össze:
Az interdiurnus lehűlések maximuma a troposzférában télen az 500 mb-os 

nyomásszint környezetében van. Ugyanitt találjuk nyáron a lehűlések és a felmele
gedések minimumát, míg a felmelegedések maximuma télen, alacsonyabban: a 850 
mb-os szint környezetében van.

A 850 mb-os szinten, a súrlódási, ill. sugárzási réteg fölött a lehűléseknek, kisebb 
mértékben a felmelegedéseknek magasság szerinti másodmaximuma volt megfigyel
hető.

A troposzféra és az alsó sztratoszféra napközi hőmérsékletváltozásainak abszolút 
maximuma a tropopauza-ingadozások következményeként a 200 mb-os szint környe
zetében alakul ki.

A sztratoszférában a felfelé csökkenő hőmérséklet változásoknak téli maximuma 
és tavaszi, kora nyári minimuma figyelhető meg. Az alsó troposzférában a gyakoribb 
felmelegedéseket a ritkább, de erősebb lehűlések kompenzálják. A felmelegedések és 
lehűlések eltérő jellege a felső troposzférában kevésbé érvényesül, az alsó sztratoszfé
rában pedig — valószínűleg kompenzációs hatások miatt — ellenkezőjére fordul.

A troposzférában s az alsó sztratoszférában az egymás utáni napok hőmérsékle
tének kialakításában az évi menetből leszármaztatható és a sugárzási viszonyokat 
tükröző komponens a többi advektív és dinamikus tényező mellett elhanyagolható.

Mind a pozitív, mind a negatív hőmérsékleti advekciók átlagértékei a troposzfé
rában meghaladják a tényleges hőmérsékletváltozások átlagait. Feltehetően az ad-
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vektív folyamatok hatását a lokális hőmérsékletváltozások adiabatikus és diabatikus 
komponensei bizonyos mértékben kompenzálják.

Az évszakos és évi hőforgalom maximumát télen, a 850 mb-os szinten találjuk. 
Ugyanitt van ősszel, télen és az egész év átlagában a hőforgalom magasság szerinti 
maximuma.

A hőforgalomnak az áramlás iránya szerint végrehajtott vizsgálata során kitűnt, 
hogy

a) a maximális hőforgalom szintjében (850 mb) az északi komponensű szelekhez 
kapcsolódó hő veszteséget a délies szelekhez tartozó hőbevétel kompenzálja,

b) a hőforgalmat lényegében a nyugatias szelekhez kapcsolódó hőmérsékletválto
zások határozzák meg,

c) Budapest fölött a légkör maximális hőforgalmának szintjében a hőforgalmat 
lebonyolító folyamatok lényegükben advektív természetűek.
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