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Tisztelt Olvasé!

Bevallom, hogy gyorsan, sokszor kovethetetleniil valtozo vilagunkban egyre
nehezebben tudok eligazodni. Az értékrendek folyamatos cserélodése, gyakran
cserélgetése bizonytalanna teszi az embert. E megéllapitasom vonatkozik a
tudomanyos minosités rendszerére is, hiszen éppen nagy atalakulason megy
keresztul. Ugy gondolom, hogy ilyen dtmeneti idoszakban a kiilso tajékozodasi
pontok hianyaban az a legjobb, ha a sajat magunk altal felallitott, hagyoma-
nyokra épitett kovetelményrendszernek probalunk megfelelni. Remélem, hogy
a magam szamara felallitott mérce egyrészt értékelheto modon tikrozodik a
kévetkezd oldalakon, masrészt elfogadhaté az On szémara is.

A dolgozatban, melyet kezében tart az elmult 7 évben elvégzett, a Pan-
non-medence nehézségi erotérének szerkezetével kapcsolatos kutatasaim ered-
ményeit igyekszem egy vezérfonallal osszettizve biraléim, kollégaim és barata-
im elé tarni. Szeretném a “gyumolcsoket”, ha vannak megosztani masokkal.
Ugyanis a tudomanyos munkat leginkabb a gytimolcsszedéshez hasonlitanam.
Amig az ember a f6ldon allva, messzirdl tekint a leszedendo fara, mint megol-
dando problémara, addig altalaban minden egyértelminek és attekinthetonek
latszik. Itt is, ott is igéretes gytimolesok csabitjak az embert a sztiretre. Azon-
ban felmaszva a fara, benn az agak strtjében mar mas a perspektiva. Sokkal
szovevényesebb minden, legtobbszor kideriil, hogy a foldrél kiszemelt agak, a
korona belsejébdl latva Oket, mar nem is olyan gazdagok a termésben, a leg-
szebbnek latszo gyiimolesok egyik fele még igencsak éretlen és bizony a legfi-
nomabbakért az dgak hegyére kell tornaszni magunkat, sokszor kin-keservesen.
Roviden: altalaban tobb a faradozas, néha csalédas is, mint az 6rom.

Ezért tartom nagy eseménynek, ha barkinek sikeril begyujtenie egy-két

igazan szép, érett gyimolcesot a fardl és azt joszivvel megosztja masokkal is.

Helsinki, 1995. szeptember 10.
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Bevezetés

A nehézségi erotér kutatasa Magyarorszagon hosszu és nemzetkozileg is el-
ismert multra tekinthet vissza. Hagyomanyaink a foldtudomanyoknak ezen a
tertiletén uttorok, hiszen nem kell mast emlitenem, mint baré Eotvos Loran-
dot, akinek munkassaga nevének mértékegységként valé megorokitésére indi-
totta a nemzetkozi szakmai kozosséget. igy a nehézségi gyorsulas gal (1 gal =
1-107?ms™?) mértékegységének, mint a foldi nehézségi erétér potencialjanak
elso derivaltjaival kapcsolatos mennyiségnek Galileo Galileit 1déz6 elnevezése
mellett a nehézségi potencial masodik derivaltjainak mértékegysége, az e6tvos
(1 E=1-107%s7?) a magyar tudds nevét viseli. Szerencsés egybeesés, hogy a
szazadfordulon Eotvos Lorand munkassaga szervesen illeszkedett a nehézségi
erotér kutatasanak f6 nemzetkozi iranyvonalaba, amelynek kialakitasaban az
Osztrak-Magyar Monarchia Sterneck kutatasai és mérései révén mar elobb is
jelentos szerepet jatszott (Frohlich, 1930; Pekar, 1941). Az azéta eltelt egy év-
szazad alatt Eotvos példdja kimondva és kimondatlanul is sok szép eredményt
inspiralt a magyar foldtudomanyok muveldi részérdl és magam is igyekszem
legjobb tudasom szerint szolgalni azt a tudomanyos és emberi eszmét, amit
ez a példa szamomra jelent. Remélem, hogy ennek a torekvésnek a nyomai
felfedezhetok a disszertacié kovetkezo fejezeteiben.

A dolgozatban a nehézségi erotér fogalmat nem kizarélag a vele funkcio-
nalis kapesolatban 1évo és kozvetlentil észlelheto nehézségi gyorsulas vektortér
vonatkozasaban hasznalom, mint ahogy az altalaban szokasos a geodéziaban és
talan méginkabb a geofizikdaban, hanem tagabb értelemben értem, mint gyuj-
tofogalom alatt az Osszes vele kapesolatos mennyiséget is mint pl. a geoidun-
dulacio, tiiggovonal-elhajlas, nehézségi potencial és nehézségi anomalia, hiszen
bar mindegyik felsorolt fogalomnak van sajat definicidja, mégiscsak ugyana-
zon erotérnek kilonbozo megnyilvanulasi formai, amelyeket az angol nyelvi
szakirodalom “gravity related quantities” meghatarozassal foglal ossze.

A nehézségi erotér leirasara két eroteljes iranyzat alakult ki az elmult év-
tizedek soran, ezért én is e két iranyzat koré csoportositva foglaltam Ossze

kutatasaim eredményeit, amelyek tulnyomo részét hazai és kulfoldi szakfolyoi-



ratokban ill. kutatasi jelentésekben mar publikaltam. Az egyik iranyzat a ma-
tematikai statisztika eszkoztarat hasznalja a nehézségi erotér modellezésére, a
masik fizikai és matematikai torvényszeruségek egytittes alkalmazasaval éri el
ugyanazt a célt. Az elobbi megkozelités feltételezi, hogy a nehézségi erétér bi-
zonyos feltételek mellett a sztochasztikus jelekhez, ill. folyamatokhoz hasonlé
jellegzetességekkel bir, mig a masik determinisztikus szemléletmddot tikroz,
és a harmonikus kiilso eroteret a potencialelmélet tételei és torvényszeruségei
alapjan irja le. Mindkét iranyzat sikeresen alkalmazhato a geodézia feladata-
inak megoldasara és ennek koszonhetoen a kilonbo6zo iranyzatokon alapuld
modszerek parhuzamos alkalmazasa lehetoséget biztosit bizonyos foku ellenor-
zésre.

A potencialelmélet alapjan az erotér leirdsa megoldhaté pusztan az un.
peremértékek (a potencial linearis funkcionéljai) ismeretében anélkiil, hogy az
eroteret végsosoron létrehozo tomegeloszlasrol fogalmunk lenne. Eppen ezért az
utobbi idokig a Fold nehézségi erdterének leirasaval foglalkozé geodétak jobba-
ra csak elvi lehetoségként tekintettek a potencialnak az altalanos tomegvonzasi
torvény alapjan torténo meghatarozasara. Azonban a geodézia rokon szaktert-
letei (geofizika, geoldgia sth.) a Fold belsé szerkezetére vonatkozdan egyre t6bb
és megbizhatobb adatot ill. modellt szolgaltatnak mind globélis (pl. Dziewonski
és Anderson, 1981) mind regionalis/lokalis (pl. Royden és Horvath, 1988) mé-
retekben. Ezeknek az adatoknak az 0sszegyujtése és rendszerezése utat nyit a
nehézségi erdtér geodéziai célokra torténé un. forward (elére) modellezése felé,
amely egyrészrol a peremeérték-feladatok megoldasaitél nagymértékben figget-
len megoldast eredményez, masrészrol lehetoséget teremt pl. a Fold alakjanak,
a geoidnak geofizikai interpretalasara globalis, regionalis és lokalis értelemben
egyarant. Tehat az er6tér forward modellezése kettés haszonnal jar: 1) noveli
az egyéb modellezési médszerekkel kapott eredmények ellendrizhetdségét és 2)
emeli a geoid meghatarozasanak ill. felhasznéalasanak jelentoségét mas toldtu-
domanyi szaktertiletek szamara is. A dolgozatnak egyik t6 célja éppen az, hogy
ezt a lehetoséget részleteiben targyalja és gyakorlati példan, a Pannon-meden-
ce un. ‘litoszféra geoid”-jan keresztiil mutassa be, hogy a forward modellezés (a

megfeleld részletességll adatok birtokaban) pontossag tekintetében egyéb geoid
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megoldasokkal egyenrangii megoldasokat szolgaltat és ezzel egyidejiileg leheto-
vé teszi a medencebeli, lokalis geoidundulaciok geofizikai értelmezését. A masik
fontos dolog, amit a dolgozat szeretne megvilagitani az az, hogy a nehézségi
erotér statisztikai eszkozokkel torténo, az elméleti feltételeket is kielégito le-
irdsat éppen az erotér és a suruségeloszlas végeredményben determinisztikus
kapcsolatanak vizsgélata és figyelembe vétele biztositja a leghatékonyabban.

A fentiek értelmében a dolgozat felépitése a kovetkezo. Az elso fejezet atte-
kintést ad a Pannon-medence — vizsgalataink targya — geologiai szerkezetérol a
felszintol kezdve a felso kopenyig. Targyalja a medence kialakulasaval kapcso-
latos fontosabb tudnivalékat, statisztikai adatokat tartalmaz annak geologiai
kornyezetére vonatkozolag természetesen a kimerito részletesség igénye nélkiil.

A masodik fejezet Osszefoglalja és bevezeti azokat a fogalmakat valamint
mennyiségeket, amelyek a dolgozat tovabbi fejezeteiben hasznalatosak, és ame-
lyek ismerete elengedhetetlentil sziikséges a dolgozat megértése és kovethetosé-
ge szempontjabol. Ezek a fogalmak elsosorban a nehézségi erotér szerkezetével
és leirasaval kapesolatosak, masodsorban a hasznalt médszerek terminolégia-
jahoz tartoznak.

A harmadik fejezetben taldlhato a legkisebb négyzetek elvén alapulo kollo-
kacio alapelveinek és formuldinak ismertetése. Ez a rész targyalja a nehézségi
erotér statisztikai leirdsa terén elért eredményeimet, amelyek elsosorban a ne-
hézségi anomalidk vizsgalatara és modellezésére koncentralodtak.

A negyedik fejezet tartalmazza a nehézségi erotér determinisztikus leira-
saval kapcsolatos altalanos osszefliggéseket és a regionalis ill. lokalis geoidok
meghatarozasahoz hasznalt in. “remove-restore” technika, azaz a globalis és
helyi nehézségi erdtér adatok kombinalasanak alapelveit. Itt kertilnek ismer-
tetésre azok a megfontolasok is, amelyek alapjan létrehozhatd és szamitasi
igények szempontjabdl optimalizalhaté egy adott teriilet struségeloszlasanak
térfogatelem modellje olyan formaban, hogy a modell altal keltett pl. poten-
cial az altalanos tomegvonzasi torvény értelmében analitikusan kiszamithato
legyen. A fejezet végén taldlhaté a Pannon-medence haromdimenzids (3D) tér-
fogatelem alapu litoszféra modelljének leirasa.

A hatralévé (otodik és hatodik) fejezetekben foglaltam 6ssze mindazt az
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eredményt és tapasztalatot, amelyet a nehézségi erétér determinisztikus mo-
dellezése terén szereztem.

Az o6todik fejezet is a szikséges alapfogalmak bevezetésével és a striiség-
modellbél szamitott lokalis undulacié hozzajarulasok és a globalis undulaciok
kombinacidja (Gsszegzése) alapelveinek tisztazasaval kezdédik. Ebben a feje-
zetben kerul kvalitativ vizsgalat ala a valddi erctér és a modell altal keltett
erotér viszonya. A vizsgalatok alapjan bevezetésre keriil a lokalis potencialza-
var fogalma, amelynek el6allitasa az un. fizikai sziiréssel lehetséges. Az eljaras
elvi ismertetése és a digitalis szuréssel valoé Osszehasonlitasa az utolso ketto
alfejezetben talalhato.

A hatodik fejezet az undulaciok kombinalasanak gyakorlati problémaival
foglalkozik és bemutat egy spektralis-statisztikai mddszert, amely alkalmas a
globalis és a lokalis undulacié hozzajarulasok szétvalasztasara. Ebben a feje-
zetben kapott helyet a litoszféra geoid ill. ennek variansai és a geoid kiilonbozo
globalis és lokalis megoldasai kozotti 6sszehasonlito vizsgalatok eredményeinek
ismertetése.

A hetedik fejezetet teljes egészében a litosztéra geoid és egyéb geoid meg-
oldasok undulaciéinak spektrélis vizsgalatara és osszehasonlitasara, valamint
a lokalis undulacidk fizikai értelmezésére szenteltem.

Végiil a nyolcadik fejezetben az eredmények 0sszegzése talalhato a tézisek-

kel egyetemben.
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1. A Pannon-medence geolégiajanak és
topografiajanak rovid attekintése

A Pannon-medence kialakulasa a jelenlegi vélemények és kutatasi eredmé-
nyek szerint az Afrikai és az Eurazsiai kéreglemezek Osszettkozésével magya-
razhaté leginkdbb (1. dbra). A lemezek mozgasa és kolesonhatdsa extenzids
allapotot eredményezett, amely a kéreg elvékonyodéasahoz vezetett (McKenzie,
1978). Jarulékos jelenségként a felsé kopeny és az asztenoszféra felboltozddasa

kovetkezett be (Adém és masok, 1982), amely felelés pl. a jelenleg tapasz-
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1.abra. A Pannon-medence és tigabb kornyezetének neotektonikai vazlattérképe (Horvath,
1988) alapjan. A sziirke foltok az aktiv extenzids, ill. kompresszids és/vagy vertikilis kéreg-
mozgassal bird tertuleteket mutatjak. A fekete nyilak a vizszintes kompresszié atlagos iranyat
jelolik ki. A fehér nyilak az Afrikai kéreglemez Eurépahoz viszonyitott mozgasvektorait rep-
rezentaljak. A fogazott vonalak szemléltetik az allochton frontokat, mig a pontvonalak a

f&bb vetdket jelenitik meg

talhaté nagy foldi hoaramokért. A kéreg elvékonyodasanak kovetkezménye a
pre-tercier felszin jelentos siillyedése is, melynek soran alakultak ki a kiugro-
an mély (6-7 km) rész- vagy almedencék (pl. Kisalfold-medence, Békési-arok)
a Pannon-medence tertletén. A foldtorténeti harmadkortol kezdédden a Pan-

non-tengerbol lerakddott tiledékek folyamatosan toltotték fel ezeket a meden-



— 8 —

céket, lassan kialakitva a mai geologiai—toldrajzi képet. Természetesen ez csak
egy erosen leegyszerusitett modellje a medence kialakulasanak és fejlodésének,
de vilagosan megmutatja, hogy a kialakult kéregszerkezet a kornyezo tertle-
tek orogén jellegéhez képest jelentosen eltér. Az eltérések nagysagrendjét jol
érzékeltetik az alabbi tablazatok, amelyekben statisztikai adatokat foglaltam
ossze. Az 1. tablazat tartalmazza a Mohorovici¢-felilet mélységének alakula-
sat a Pannon-medencében és a medencét koszorizo Keleti-Alpok, Karpatok és
Dinaridak alkotta hegység lancolatban. A tablazat alapjan az orogén tertle-
tek atlagos kéregvastagsaga megtelel az altalanosan elfogadott 33 km értéknek,
bar az djabb vizsgalatok szerint (Rudnick és Fountain, 1995; Christensen és
Mooney, 1995) a kontinentélis kéreg atlagos vastagsaga globalisan 40 km. Ha
barmelyik fenti értéket osszehasonlitjuk a Pannon-medencét jellemzo 27 km-
rel, megallapithatjuk, hogy a megemelkedett helyzeti kopenyanyag jelentos
tomegtobbletet képvisel a kornyezetéhez képest, aminek pozitiv, a nehézségi

eroteret ill. annak rendellenességeit novelo hatasanak kell lennie.

1. tablazat. A Moho-felulet mélységi adatainak alapvetd statisztikal paraméterei

tertlet minimum maximum atlag szoras racspontok

[km] [km] [km]  [km] szdma*

A Pannon-medence

magyarorszagi része 244 34.5 270 %15 935
Orogén teruletek a
Pannon-medence koril 25.9 52.5 33.2 46 6361

45° < p < 52°

11° < A < 24°
*Az adatok a Moho-feliilet 10 km x 10 km-es digitalis mélységmodelljébdl szarmaznak (Papp
és Kalmar, 1996).

A 2. tablazatbodl jol latszik, hogy a nehézségi erotér kialakulasa szempontja-
bol szintén igen fontos szerepet jatszé harmadkor elotti medencealjzat, a neo-
gén uledékek also hataranak mélysége szintén extrém értékeket ér el a medence
belsejében. A kéregnél kisebb stiriiségt szedimentumok tehat, nagy térfogatuk
miatt jelentos tomeghianyt képviselnek a kornyezetikhoz képest, ennélfogva a

nehézségi erdteret csokkento hatasu a jelenlétiik.
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2. tablazat. A pre-tercier medencealjzat mélységi adatainak alapvetd statisztikai paraméterei

az aljzat 2 km x 2 km-es digitalis mélységmodellje alapjan (Kalmdr és masok, 1995)

adatok  minimum maximum Aatlag szoras

szdma [km] [km] [km]  [km]
35384 0 8.5 1.9  £15
(felszini
kibiivésok)

A harmadik fontos tényezé a nehézségi erotér rendellenességeinek kiala-
kulasdban a felszini topografia. A topografiai tomegek szambavétele ma mar
allanddsult eljaras a geodéziai szamitasokban, elsésorban a geoid meghataro-
zasakor. A 2. abrabdl kitunik, hogy a Pannon-medence magyarorszagi részén
a felszin nagyon sima, és a magassagok kis értékhatarok kozott valtakoznak.
Joval valtozékonyabb a topografia a kornyezo orszagok teriiletein, a magas-
hegységek zénajaban. Valoszininek latszik tehat, hogy a topografiai tomegek
hatasa csak igen kis mértékben és elsosorban helyileg befolyasolja az ercteret a

medence belsejében. A magashegységekkel hataros tertileteken természetesen
eroteljesebb hatast varunk.
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2.abra. A felszini topografia statisztikai osszehasonlitasa a Pannon-medence kornyezetében
az ETOPO5 b’ x b'-es globalis digitalis terepmodell (DTM) (http://www.ngdc.noaa.gov) és
a magyarorszagi 500 m x 500 m-es DTM (MH Kartogréfiai Uzem) alapjan
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2. A nehézségi eroteret jellemzo mennyiségek és

fogalmak osszefoglalasa

A t6ldi nehézségi erotér valodi haromdimenzids, idében valtozé vektortérrel
irhaté le a Descartes-féle koordinata rendszerben. A disszertacioban eltekintek
az 1dofliggéstol és feltételezem, hogy a felhasznalt adatok mentesek az idébeli
véltozds hatdsaitdl (gravito-static state). Mint minden konzervativ erdtérnek,
ugy az F(x,y,z) nehézségi erctérnek is létezik egy skalartér reprezentacidja
V(x,y,z), amit a vektortér potencialjanak hivunk. A vektortér térerdssége és

annak skalartere kozott az alabbi kapcsolat 1étezik (Torge, 1980):

. . ov. odJv. oV
F_gradv_fxl‘l'fy‘]—l_fzk_%l—l'a—y —I'%kv (1)

ahol V az erétér potencialja, f,, fy, f. a térerosség vektor harom komponense
a Descartes-féle derékszogii koordinata-rendszerben, 1,j és k, egységvektorok
a pozitiv koordinatatengelyek iranyaban.

Egy adott pontban a foldi nehézségi erotér harom komponense altal meg-
hatarozott erovektor Newton II. torvénye értelmében megegyezik a g nehézségi
gyorsulas vektorral, ha az egységnyi tomegu probatestre kizarélagosan hat és

annak abszolut értéke egyenld az adott pontban a nehézségi gyorsulas nagysa-

9 =1gl=1/g%+ g%+ g% (2)

Ennek alapjan a nehézségi eré és a nehézségi gyorsulas, a mértékegységtol el-

gaval:

tekintve ekvivalensek egymassal (Bird, 1989). A nehézségi erétérben az azonos
potencialu pontok altal alkotott, zart feltileteket szintfeltileteknek nevezzik. A
szintfeliletek minden pontjan, egy és csak egy un. erovonal halad at a feliletre
merolegesen. A nehézségi erdtér erovonalait figgovonalaknak hivjuk, mert az
erovonal minden egyes pontjaban a pontbeli érinté adja meg a helyi fliggoleges
iranyat. Ertelemszertien ez az irany egybeesik a ponton athaladé szintfeliilet
normalisanak irdnyaval (3. abra). Az er6vonalaknak igen fontos szerepiik van,
mert a szintfelilletek pontjai kézott projektiv kapcsolatot biztositanak (fliggo-
leges vetités). A szintfeliiletek adott pontbeli gérbiileti viszonyairdl a nehézségi

potencial masodik derivaltjai nyujtanak informaéciot. Ezek a derivaltak alkot-



fliggdbvonal

3.4bra. Szintfeluletek és egy fuggbvonal kapcsolata a foldi nehézségi erdtérben. np, a felileti

normalis vektor a Ps pontban, gp, a nehézségi gyorsulds vektor ugyanott

jak az Eotvos-tenzor elemeit:

V. 9V 9V

Jdxdx  Odxdy 0Jdx0z

*V_ 9V 9PV (3)
Jydx Oydy Oydz |’

PV 9V 9V

Jz0x 0z0y 020z

Az Eotvos-tenzor divergenciajabdl képzett homogén differencidlegyenlet a Lap-

lace-egyenlet:

0V N 0%V N I’V
C0x2 0 Oy 02
Ez az egyenlet akkor oldhaté meg, ha V' harmonikus, mely feltétel akkor telje-

AV = div(g) 0. (4)

sul, ha a vizsgalt pontban nincs forrasa az erotérnek. Ebben a vonatkozasban
a Laplace-egyenlet csak az un. kiilso nehézségi erotérben érvényes, az eroteret
létrehozo tomegeken kiviil.

A foldi nehézségi erdtér egy kitintetett szintfeltiletét, amely a nyilt tenge-
reken a lehetd legjobban megkozeliti a tengerek felszinét, geoidnak hivjuk. A
fizikai geodézia legfontosabb feladata éppen ennek a kitintetett szintfeliletnek



a meghatarozasa, mivel ez szolgal vonatkozasi feliiletként a magassagmeérések-
hez, de pl. a térbeli tavolsagok ellipszoidra redukalasanal is kozbilso felilet-
ként hasznalatos. A geoid a Fold inhomogén sturtségeloszlasanak megfeleléen
szabalytalan feliilet, ezért legkénnyebben egy szabélyos (egyszerti), analitiku-
san leirhatd, de a geoidot jol megkozelito, un. referencia feliilethez viszonyitva
hatarozhaté meg. A legalkalmasabb kozelités erre a célra mind fizikai, mind
geometriai értelemben a forgasi ellipszoid (4. abra) hiszen két paraméterrel le-
irhaté (a — fél nagytengely, e — els6 excentricitas). Az ellipszoid elhelyezésétdl
fiiggoen a geoidkép lehet abszolit vagy relativ. Abszoliut geoidképrol akkor be-
szélink, ha a vonatkozasi ellipszoid geometriai kozéppontja egybeesik a Fold
tomegkozéppontjaval és az ellipszoid forgastengelye egybeesik a Fold forgas-
tengelyével. Ha barmelyik feltétel nem teljestil, akkor az ellipszoid elhelyezése
relativ és igy a geoid is az lesz (4. 4bra). Az elhelyezésnek nagyon fontos szerepe
van, mivel alapvetéen befolyasolja a geoidképet és igy a kiilonbozo megolda-
sokbdl kapott geoidunduldcidk (pl. Gazsé és Taraszova, 1984; Kenyeres, 1993)
csak akkor vethetok ossze, ha azok egy alapfeliiletre (tehdt a és e paraméterek
ugyanazok) és azonos elhelyezésre vonatkoznak. A geoid meghatérozasanak fi-
zikal moédszerei mind abbol a ténybol indulnak ki, hogy a forgasi ellipszoid
altal meghatarozott un. normal nehézségi erdtér és a valodi nehézségi erctér
kozott egy vizsgalt pontban eltérés mutatkozik. Ez az eltérés pl. nehézségi za-
varként (gravity disturbance) jelentkezik. Ennek megfeleléen a normal tér (U)
és a valddi tér (V) azonos potenciali szintfeliiletei sem esnek egybe, ezzel egy
adott pontban T potencidlzavart (disturbing potential) okozva. Ezért a geo-
id meghatarozasa formalisan két szintteliilet kozotti tavolsag meghatarozasara

vezethetd vissza:

Ozv/a—ndszv/g-ds=|§|s, (5)

ahol C' =V, — V] a két szintfelilet potencialjanak kilonbsége, g — a nehézségi
gyorsulas vektora, ds — az elmozdulas vektora, % - a potencial gradiens vek-
tora, S — a két szintfelilet kozotti (itt fliggdvonalon mért!) tavolsag, |g| — a
nehézségi gyorsulasvektor abszolit értékének atlagértéke S mentén.

Vi = Vg esetén (5) az in. K geopotencidlis szam definicidja (Bird, 1983),
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=Fold

E(al,el)(kp tkp

4.abra. Relativ (E(az, e2)) és abszolit (E(ay,e1)) elhelyezési ellipszoidok és a geoid viszo-
nya. Ny abszolit, N, relativ geoidundulacidk. tkp = tomegkozéppont
de a fenti Osszefiiggés kifejtése a normal és a valédi potencial geoidon ész-
lelhetd eltérésére, amit potencialzavarnak (disturbing potential) neveziink a
Bruns-egyenlethez vezet:

T,

N=-F ) (6)

Vo7

ahol Ty = Up = Up = Vo = Uy = Vo — (UO_%N) =W — (Up—7N) =7N

a potencialzavar a geoidon a p’ pontban, N — a geoidundulacié (a tavolsag a

geoid és az ellipszoid kézott), 7 — a normal nehézségi gyorsulas atlagértéke N
mentén, v,» — a normal nehézségi gyorsulas értéke az ellipszoidon.

A (6) egyenletben feltételeztiik, hogy a valddi potencial V(= V) értéke a
geoidon megegyezik az U, (= Up) referencia potencial értékével az ellipszoidon

és tovabbi egyszerusitésként bevezettiik:

v= (7)

mivel N a Fold méreteihez (R) képest olyan kicsiny (£(10 — 100) m), hogy

% értéke konstansnak tekintheto ebben a tartomanyban. Végeredményben a

Bruns-egyenlet ad lehetoséget T' potencidlzavar geometriai reprezentalasara.
Mivel v,» meghatarozasa a Cassini-formulaval, ill. belole a kilonbozo alap-

felilletekre levezetett in. normal nehézségi gyorsulas képletekkel igen egyszerti,



ezért a geoid kiszamitasaban T' meghatarozasa a kulcsprobléma. Ennél a pont-
nal kezdodik a geoid fizikai meghatarozasanak iranyzatokra valé tagozodasa és
a kilonbozo maodszerek kialakitasa. Mindegyik iranyzat azonban abbdl a tény-
bol indul ki, hogy V és U harmonicitasa miatt T' potencialzavar is harmonikus

és igy kielégiti a Laplace-egyenletet:
AT =0. (8)

Ezért T megadhaté Y, (8, \, ) ortogonalis alapfiiggvények 6sszegeként a har-
monikus analizis elmélete értelmében:
T( A1) =GM Y Y ComYum(, A7), (9)
n=2m=-n
ahol GM — a geocentrikus gravitaciés allandd, ¢ — a geocentrikus geodéziai
szélesség, A — a geodéziai hossziisdg, r — a geocentrikus tavolsag, C,, — a
harmonikus sor normalizalt egyttthatoi.

A harmonikus sor egyiitthatoi eléallithatok (8) megoldasaval, ha peremfel-
tételként a fizikai geodéziai alapegyenletét alkalmazzuk:
T V‘I%T = -Ayg, (10)
ahol Ag = g, — 7,7 a nehézségi anomalia, h az ellipszoid feletti magassag.

(10) nem csak peremfeltétel a geodéziai peremérték-feladat (Geodetic Bo-
undary Value Problem) megoldasahoz, hanem egy alapvetd linedris funkcional,
amely megadja a kapcsolatot a potencialzavar és a nehézségi anomaliak kozott.
Hasonlé funkcionalok léteznek T' és egyéb mennyiségek kozott is a nehézségi

er0térben. Gombi kozelitést alkalmazva (Heiskanen és Moritz, 1967):

oT
bg = o (11)
T
£=—(ry) 70 (12)
oT
n=—(ry COS(@)_la—)\ :

ahol 6g a nehézségi zavar (gravity disturbance), r a geocentrikus tavolsag, &

(13)

a fuggovonal-elhajlas meridian, n a paralelkor iranyt komponenese, ¢ és A a

geodéziai szélesség és hosszusag, T a potencialzavar.
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3. A nehézségi erotér leirasa a matematikai

statisztika eszkozeivel
3.1 A legkisebb négyzetek elvén alapulé kollokacié

A legkisebb négyzetes kollokacid, tovabbiakban csak kollokacié az un. opti-
malis harmonikus interpolaldas médszerébol fejlodott ki az utébbi 25 év soran.
A kollokacionak kéttéle megtogalmazasa létezik, egy determinisztikus és egy
sztochasztikus. Az elobbi megkozelités a minimum norméju, mig az utébbi
a minimalis becslési hiba approximacion alapul. Mindkét kozelités a végte-
len dimenziéja H Hilbert-tér K (P, @) un. reprodukélé magfiiggvényének (rep-
roducing kernel) (14) azon tulajdonsigat hasznélja fel, hogy barmely L;(T)
funkcional, amely a nehézségi er6térben a T' potencidlzavar (15) és valamely
mas mérheté paraméter kozotti kapesolatot lefrja (pl. (10)), reprezentalhaté e

magfiiggvény segitségével (Albertella és Sanso, 1994).
=on+1 (R R

K(P,Q) = Z )” P,(cos ) (14)

n=2 Pn rp TQ
+o0 R n+1
1T = T | — Yom 15

n,m=2

ahol, p, = a térbeli gombi harmonikusok normaja a Hilbert

2
R n+1
‘(7) Yom
H

térben, P,(cos) n-ed foku Legendre-polinom, 1 a gémbi tavolsag P és @)

pontok kozott, rp és rg P és () pontok helyvektorai, R az in. Bjerhammar-
gomb sugara. A reprodukalé magfiggvény csak P és () pontok egymashoz
viszonyitott helyzetétol fiigg, igy formalisan elvégezve a behelyettesitéseket,

kapjuk:
Li(T(P))=L; < K(P,Q),T(Q) >g=
=< LiK(P;,Q),T(Q) >n=< K(Li,Q),T(Q) >n, (16)
ahol <> a skalaris szorzat jele.

Mivel L;(T(P)) nem mas mint az M; mérési eredmény, ezért (16) felirhatd

az alabbi forméaban is:

M; =< K(L;,Q),T(Q) >p . (17)
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(17)-bél latszik, hogy a reprodukalé magfiiggvény hordozza a nehézségi erétér
analitikus szerkezetét, amelyet a linedris funkcionalok frnak le. (17) megolda-
sa (azaz a potencialzavar T becslése) a kovetkezd dltalanos formaban adhaté
meg:

7(P) ::E:JYNXlg,P){](Nklg,Lk)}_lA4k (18)

amelyben A jelzi, hogy a mérésekbdl levontuk a megfelelé vonatkozasi mo-
dellértékeket (igy fenndll (19)), amelyeket a determinisztikus vagy masképpen

egzakt kollokacioban a méréseinkkel egytitt hibamentesnek tételeziink fel.

A mérési hibak bevezetése a kollokacioba sziikségszerien a sztochasztikus
folyamatok Hilbert-térbeli tanulmanyozasat és leirasat kivanja meg. Ezeknek
a folyamatoknak a becslési sémaja ugyanaz, mint a determinisztikus megkoze-
litési mod esetén, azzal a feltétellel, hogy a reprodukalé magtiggvény nem mas
mint a sztochasztikus folyamat kovariancia-tfiggvénye. Ennek a feltételnek a
kielégitéséhez bizonyithaté (Moritz, 1978), hogy a vizsgalt folyamat (esetiink-
ben T'(P) potencidlzavar) varhaté értékének zérusnak kell lennie a vizsgalt

tartomanyban, azaz az egységsugaru o gomb feliiletén:
E{T(P)} = i/gT(P)dap ~0. (20)
Ekkor a potencialzavar kovariancidjanak definicidja a kovetkezo:
C(P,Q) = E{T(P)T(Q)} - (21)

Végtelen szamu véletlen forgatast alkalmazva a gombre (ezzel téve sztochasz-
tikussd a potencialzavart), ugy, hogy kézben P és ) relativ helyzete, tehdt ¢

véltozatlan marad (21) az alabbi formaba frhaté &t:

C(P,Q) = #/Udap /WQ T(P)T(Q)dag . (22)

(22) alapjan a kovariancia képzéséhez a teljes gombfeliileten az 6sszes véletlen
a azimutban integraljuk, majd atlagoljuk az 6sszes eléfordulé T(P)T(Q) szor-
zatot. (23)-bdl lathatd, hogy a kovariancia csak a 1 gombi tavolsag fliggvénye:

C(P,Q)=C() (23)
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(23) természetesen csak akkor érvényes, ha az adatok homogenitasa és izotré-

pidja egyarant fennall. C'(¢)) mindig sorba fejthet6 az alabbi altalanos forma

alapj4n:
0= euPyfeost) (24)

amelyben
=Y 12, (25)

vagyis ¢, az Osszteljesitmény variancidja adott n fokszdamra (Albertella és
Sanso, 1994), ami nem mas, mint a potencialzavar (15) harmonikus sorfej-
tése egylitthatdinak Osszege az adott n-re. (25) a szinonimaja a kétdimenzids
(2D) harmonikus analizisben alkalmazott un. radialis teljesitményspektrum

képzésének. Hasznalva a
2 Cn

o° =
Too2n+1

Osszefliggést a kovariancia-fliggvény a kiils6 er6térben (rp,rg > R) a kovetkezo

(26)

alakban adhato meg;:

mwzgﬁ(ggfﬂm@w» 1)

(27) teljes mértékben megfelel (14)-nek azzal a feltétellel, hogy p, = 0,2 Ez
a megfelelés teszi lehetové, hogy barmely linearis funkcional altal leirt meny-
nyiség kovarianciaja megadhaté a reprodukalé magfiggvény segitségével. Fzt
a tényt nevezzik kovariancia-terjedésnek, amelynek bemutatasara vegyiik az
aldbbi példat (Moritz, 1980).

A potencialzavar gdmbi harmonikus sorfejtésébol (15) és a fizikai geodézia
alapegyenletének gombi kozelitésébdl (10) megadhatd a nehézségi rendellenes-

ségek sorfejtése az (n — 1)/r linearis operator alkalmazasaval.

1 +o0 R n+1
Ag=— % (n—1) (—) Ton Yo - (28)
r n,m=2 r

Felirva a nehézségi rendellenességeket P és () pontra az rp és rg helyeken,

alkalmazva a kovariancia (27) definicidjat, megkapjuk a nehézségi anomalidk
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kovariancia-fiiggvényét:

400 R2n+2

C(Agr.Ago) = 3 (n — 1)203Wﬂ(008¢) 7 (29)
ahol e
o = b, 30

A (30) szerinti b, egylitthatd bevezetésével belathatd, hogy a reprodukalé mag-
figgvénybol egyszert linearis muveletekkel allithato elo a keresett kovariancia-

fuggvény:

+oo R? n+2
Car800) = S () P geos). B1)

rprg
A kovariancia-fiiggvény és a reprodukalé magfigegvény viszonyanak tisz-
tazasa utan az alabbi séma alapjan egyszerien bizonyithatd, hogy a mérési
hibakbdl szarmazo becslési hiba varianciajanak minimalizalasaval kapott line-
aris egyenletrendszer megoldasa megegyezik a minimum normaji approximacio

alkalmazasaval kapott megoldassal (Albertella és Sanso, 1994):
e =T(P) = (P) = T(P) = Y i L(T)

e=C(0) =2 wLiC(P,P)+ > piprLi Ly C (P, Py)
> kppLiLyC (P, Py) = LiC(P;, Pr)
T =i, kL;C(P, PY{L;LyC (P, P)Y " Li(T)
ahol p; az L; mérési eredmény egytitthatoja a mérések linearis kombinacioja-
ban, e a becslési hiba, ¢ a becslési hiba varianciaja. Az egyezés alapfeltétele:

C(P,Q) = KN(P.Q) (32)

mely akkor teljesiil, ha ¢, = 0 az els6 N esetén (24)-ben. Ez a feltétel helyes
modellvalasztassal biztosithato, azaz a vonatkozasi ellipszoid tomegének meg
kell egyeznie a Fold valodi tomegével, tomegkozéppontjanak és forgastengelyé-

nek egybe kell esniiik a Fold valédi tomegkozéppontjaval és forgastengelyével.
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3.2 A nehézségi anomalidk predikcidja a kollokaciéval

A geoid néhany centiméteres relativ pontossagi meghatarozasa nagy meg-
bizhatosagi igényeket tamaszt a felhasznalt adatokkal, igy a nehézségi rend-
ellenességekkel szemben is. A nehézségi adatok esetében ez azt jelenti, hogy
az anomaliak kozéphibajanak kisebbnek kell lenni, mint +1 mgal (Denker és
masok, 1994). Ha csak a relativ gravitaciés mérések (Csapd és masok, 1994)
jelenlegi atlagos pontossagat (40.01 mgal) tekintjiik, akkor dgy tiinhet, hogy
ennek az igénynek jatszva eleget tehetink. Azonban ez a pontossag csak a
foldfelszini nehézségi gyorsulas kiilonbségekre vonatkozik. A belolik képzett
nehézségi rendellenesség értékek (pl. szabadlevegd-anomaliak) megbizhatdsa-
ga, a képzésiik soran felhasznalt geofizikai feltevések és egyszeriisitések (pl. az
atmoszféra gravitacios hatasanak elhanyagolasa (Ecker és Mittermayer, 1969),
a valédi erotér g—z vertikalis gradiensének helyettesitése a normal erctér g—z
vertikalis gradiensével) miatt rosszabb, mint £(0.1 —0.5) mgal. Természetesen
ez a meghizhatosag azokra a pontokra vonatkozik, amelyekben mérés tortént.
Ezért, ha valamilyen okbol a nehézségi anomalidk végeredményben szabaly-
talan ponteloszlasu adatsorabdl 1j, szabalyos geometriai elrendezésu adatsort
kell 1étrehozni (pl. azért, hogy olyan numerikusan nagyon hatékony algoritmu-
sokat, mint a gyors Fourier-transzformacié (FFT) vagy az tun. gyors kolloka-
ci6 hasznalni tudjunk), akkor altalaban a meglevé szort adatainkat egyenkdozii
racshalora kell interpolalni. Szamtalan modszer van, amely interpolalasra al-
kalmas (Nagy és masok, 1991), azonban a kollokaciénak nagy elénye, hogy fi-
gyvelembe veszi a nehézségi erétér matematikai-fizikai torvényszertiségeit (azaz
nem pusztan geometriai médszer) és azokat felhaszndlva legkisebb négyzetes
értelemben optimalis megoldast ad.

A kollokacié alapelveinek megteleloen a Ag; nehézségi anomalidk, mint a
nehézségi potencialzavarral funkcionalis kapesolatban 1é6vé mennyiségek ill. mé-
rési eredmények gy tekinthetok, mint 1) determinisztikus trend A;X, 2) szto-

chasztikus jel s;, és 3) véletlen zaj n; komponensek Gsszegei.

Az adatok ilyen jellegli reprezentalasa lehetoséget ad arra, hogy 1) a trend
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komponenst tigy értelmezziik, mint globélis/regiondlis de mindenképpen sza-
bélyos, “egzakt mdédon szamithat6é” alakulasa a f6ldi nehézségi ertérnek, 2) a
jel komponenst azonositsuk a nehézségi erétér kozepes és rovidhullamu valto-
zasaival, amelyeket determinisztikus eszkozokkel ugyan nem tudunk leirni, de
matematikai-statisztikai alapokon modellezheték, 3) a zaj komponenst tgy te-
kintsiik, mint mérési hibat, amely a mérései eredményeinket bizonytalansaggal
terheli.

Ez az interpretacio tag teret nyit a numerikus kisérleteknek, mivel az
egyes komponensek modelljeinek ill. modellparamétereinek valtoztatasa tujabb
és ujabb megoldasokat eredményezhet, amelyek — feltételezziik — kozelitenek
egy optimalis, a valésagot hiien tikr6zo megoldashoz. Természetesen a kon-
vergencianak mindig hatart szab az adatok informacio tartalma és strtsége.

A nehézségi anomaliak predikcidja esetén (18) az aldbbi forméba frhaté at:
Agy = CT.C31(Ag — AX) + ATX (34)

ahol Ag az ismert nehézségi anomaliak oszlopvektora (tehat amelyekbol a pre-
dikcidt szandékozunk elvégezni), Ag, a predikalt érték a P pontban, C,s a Ag
vektor elemei és a Ag, helye kozotti kovarianciak vektora, C,! a Ag vektor
elemeinek variancia-kovariancia matrixa (sn index azt jelzi, hogy feltételezé-
sunk szerint a jel és a za] komponensek korreldlatlanok, tehat kovarianciaik
egy matrixba foglalhaték (C,, = C; + C,), A a trend alakmatrixa a Ag
vektor elemeire vonatkozoan, X a trendmodell paramétereinek vektora, A, a
trendmodell alakvektora a P szamitasi pontban.

A hibaterjedés alapjan egy P pontban predikalt nehézségi rendellenesség
m? kozéphibaja (mean square error) a kdvetkezo:

m? =Gy~ CLC;lC, (33)

p

ahol Cy a jel, azaz a trendmentes nehézségi anomaliak variancidja. Sikbeli ko-
zelitésre értelmezve (21) Osszefliggést, az egymastdl r tavolsagra levo nehézségi

rendellenességek kovariancidja (36) alapjan hatarozhaté meg:

C(r) = E{Agi - Ag;} (36)



ahol r = P, P; a sikbeli tavolsag.
A gombon ugyanez a varhato érték az alabbi harmas integral szerint defi-
niadlhaté (Moritz, 1972):

2t w27

1
M{Agi-Agj}ZS?/ / /Ag(ﬂi)\i)Ag(ﬂj)\j)sinﬂdﬁd)\doz. (37)

A=09=0 6=0

Globalis (Tscherning és Rapp, 1974) és lokalis (Lachapelle, 1975) vizsga-
latokhoz (37),(31) szerinti gombi harmonikus sorfejtése jol hasznalhaté és on-
magaban konzisztens rendszert alkot, mivel az alap kovariancia-fiiggvénybol a
nehézségi erotér osszes funkciondljara szarmaztathaté a megfelel6 kovariancia-

fuggvény.

3.3 A nehézségi anomadlidk autokovariancia-fliggvényének (ACF)

meghatarozasa

A 3.1 és 3.2 szakaszokbdl lathattuk, hogy a kollokacié alapprobléméaja a
megfelel6 reprodukalé magfiggvény, vagy masképpen a kovariancia-figgvény
elodllitasa. Egy sztochasztikus folyamat autokovariancidjanak meghatarozasa
elméletileg a folyamat végtelen sok realizaciojabol lehetséges, amely realiza-
ciok mind a térvaltozo, mind az un. fazisvaltozo szerint kilonbozok lehetnek
(Moritz, 1978). Ezeknek a folyamatoknak igy létezik tér- és fazisitlaguk is.
Nyilvanvalé, hogy a foldi nehézségi erétér esetében — ha az idobeli valtozaso-
kat korrekcioba vessziik — csak egyféle (ti. térbeli) realizacié figyelheté meg,
hiszen csak egyetlen Fold létezik, amelynek egyféle tomegeloszlasa csak egytéle
erOteret hoz létre. Szerencsére, bizonyos feltételek mellett (ergodicitas) a térbeli
és idobeli atlagok megegyeznek egymassal, ami azt jelenti, hogy egyetlen re-
alizaciobdl is meghatarozhato illetve megbecsiilheto a folyamat kovariancidja,
ill. a térvaltozo (r) szerinti autokovariancia-fliggvénye.

A gyakorlatban tehat eloszor egy empirikus autokovariancia-fiiggvényt al-
litunk el6 (36) szerint, majd ehhez prébalunk egy analitikus és valédinak fel-
tételezett ACF-t illeszteni.

(20) és (32) szerint az autokovariancia-fliggvény becslése elétt az adatok-

ban megmutatkozé trendet el kell tavolitani, mert maskilonben a kovariancia-



fliggvény definicidjaban hasznalt feltevések megsériilnek. Masrészrol (38)-bdl,
mely kissé médositott forméja (35)-nek lathatd, hogy az adatok variancidja

méretarany-tényezoként hat a predikalt adatok hibainak varianca becslésekor:

mzz? = Co[l = f(rps) [ (rss) [ (rps)] (38)
E{(Agi — AX)} =0 (39)
Co = E{(Agi — AX)’} (40)

ahol C'(r) = Cof(r), azaz két fliggetlen tényezd szorzatara bonthatd (31) loka-
lis feladatokhoz széles korben alkalmazott sikbeli kozelitéseiben (Moritz, 1980;
Jordan, 1972; Kasper, 1971).

Megfelel6 trendmodell alkalmazéasaval elérhetd, hogy 1) az adatok varhaté
értéke (39) szerint zérus legyen, 2) az adatok variancidja (40) szerint csokken-

jen és végiil 3) nagymértékben javithaté az adatok statisztikai kondicidja is

(Papp, 1993).

3.4 Empirikus autokovariancia-fuggvények meghatarozasiahoz

felhasznalt nehézségi adatok attekintése

Az ACF meghatarozasanak problémajat és a legkisebb négyzetes predikcid
tesztelését az alabbi adatokon végeztem el.

Rendelkezésemre allt egy regionalis, négy lokalis, valamint egy szintetikus
adatsor.

A regionalis adatsor (MGADH9) lényegében az 1959-ben publikalt (Renner,
1959) magyarorszagi elsé és masodrendii nehézségi alaphalézat 509 pontjabol
all. Az 5. abrabdl lathato, hogy a ponteloszlas nagyon homogén, egyenletesen
lefedi az orszag tertletét. A halézatot a Potsdami Gravitacidos Rendszerben
hataroztak meg, ezért a jelenleg hasznalatos IGSN71 rendszerhez képest a ne-
hézségi adatok kozel +14 mgal eltérést mutatnak (Csapé és Sarhidai, 1990). A
hélézat allomés (pont) siirtisége 1 pont/180 km?. A hélézati pontok nehézségi
értékeibol az 1967-es normal nehézségi gyorsulas képletével szamitottam ki a
szabadlevegd (free-air) nehézségi anomaliakat. Mivel eredetileg a halézati pon-

tok geodéziai koordinatai a relativ elhelyezést Bessel-ellipszoidra vonatkoztak,
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b.abra. Az 1959-es 1. és II. rendi nehézségi alaphaldzat pontjainak eloszlasa. A hattér-
ben a szabadlevegé nehézségi anomalidk szurkeségi fokozatokkal abrazolt térképe lathato. A
négyszogekkel lehatarolt teruletek a statisztikai vizsgalatokhoz felhasznalt pontok topografia
szerinti elkulonitését reprezentaljak. A horizontalis koordinatak EOV rendszerben adottak,

méter dimenzidjuak

a koordinatakat transzformalni kellett a szintén relativ elhelyezésu TUGG67
ellipszoidra. A relativ elhelyezés miatt meg kellett vizsgalni, milyen hatassal
jar ennek a ténynek az elhanyagolasa az abszolut elhelyezésre érvényes normal
nehézségi gyorsulas szamitasaban. A vizsgalatok alapjan (Papp, 1989) az or-
szag teriiletén a relativ elhelyezésbdl szarmazo —1"7 < Ag¢ < +1” ellipszoidi
szélességvaltozas (Adém J., 1987) maximum £0.025 mgal nehézségi gyorsulds
valtozast jelent. Ezt a korrekciot, tekintve a haldzati ¢ értékek pontossagat
elhanyagolhatonak vettem a tovabbiakban.

A lokalis adatsorok, melyek mindegyike gyakorlatilag egy-egy felmérési tér-
képszelvény (szelvényszamok: 024,034,037,136,185), az Eotvos Lorand Geofizi-
kai Intézet adatbazisabol szarmaznak. A szelvények 20 km x 20 km-es tertle-
teket fednek le 1.3 pont/km? dtlagos pontsiirliséggel. A ponteloszlas a gravita-

ciés felmérési modszerek technikajanak megfeleléen nem homogén (6. abra). A
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6.abra. Szelvények az ELGI gravitaciés adatbazisabol. A szelvények a mérési pontok el-
oszlasat és a szabadlevegs-anomalidk szurkeségi fokozatokkal arnyalt térképeit mutatjak. A

vizszintes koordinatdk méterben adottak. Szelvények: a) 024, b) 034, ¢) 037, d) 136, e) 185
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pontok tilnyomo tobbsége az utak mentén helyezkedik el, vonalas ill. sejtszeri
geometriai eloszlast hozva létre. Ezek az adatsorok mar az IGSNT1 datumpont-
ra vonatkoznak.

A szintetikus adatok a Round Lake Batholyt, Canada (Gibb and Boec-
kel, 1970) geoldgiai képzéddmény 3D stirtiség modelljébdl szarmaznak. A mo-
dell alapjan barmely térbeli pontra szamithaté annak numerikus kozelitések-
tél mentes gravitdcids hatasa. Ebbél kétféle elény is szarmazik. 1) Barmely
ponteloszlas szimulalhaté a modell segitségével, 2) a predikcié ellendrzéséhez
tetszolegesen generalhatok ellenorzo pontok anélkiil, hogy ezzel a kiindulasi

adatainkat (szamukat, geometriai eloszlasukat stb.) médositanank.

3.5 A nehézségi anomalidk trendmodelljei a Pannon-medencében

A kovetkezo szakaszokban leirt szamitdsokhoz az aldbbi trendmodelleket

hasznaltam.

Triviadlis trendmodell, azaz az adatok dtlagértéke.
A (39) feltétel kielégitése a legegyszeriibb médon az anomaliak varhaté
értékének (4tlagértékének) kivonasaval lehetséges. Ebben az esetben a trend-

modell konstans értéket ad:
A X = F{Ag} (41)

minden ¢-re (¢ =1,2,3,...,n,).

Ennek az egyszerti modellnek az alkalmazasa elott ellendrizni kell az adatok
statisztikai homogenitasat ill. stacionaritasat, azaz meg kell vizsgalni, hogy a
teljes adatsorbdl képzett egyes részhalmazok statisztikai paraméterei (atlagér-
tékek, szérasok) milyen mértékben térnek el egymastdl.

A topografiai viszonyoknak megfeleloen a regionalis adatsort 3 részre osztva
a megfeleld statisztikai paraméterek a 3. tablazatban talalhatok.

Az adatok alapjan a varakozasainkkal egyezoen nem tapasztalhato jelen-
tos eltérés az egyes orszagrészekre jellemzo statisztikak kozott és nemzetkozi
osszehasonlitasban mind a nehézségi erétér, mind a topografia simanak tekint-

heté (Priovolos, 1988), ezért az atlag szabadlevegé-anomaliat felhasznaltam,
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3. tablazat. Szabadlevegd nehézségi anomaliak és topografikus magassagok alapveté statisz-

tikai paraméterei a domborzat szerint osztélyozva (Id. 5. dbra)

tertlet pontok atlag anomalia variancia Aatlag mag. szoras
szdma [mgal] [mgal?] [m] [m]
Dunéntul 212 +30.5 179 +159 +59
Alfold 185 +26.5 46 +103 +22
EKH 84 +29.7 158 +169 +85
teljes terulet 509 +28.4 124 +138 +60

mint trendmodell. Azonban, mint latni fogjuk, még olyan sima nehézségi ero-
térben is, mint ami a Pannon-medencét jellemzi, a konstans trend hasznélata
tulsagosan durva kozelités, ami a maradék anomaliak viszonylag nagy (v.6. 3.

tablazat 2. sor) variancidjaban (Cy = 124 mgal?®) jelentkezik.

Magassagfliiggé trendmodell

Vizsgalva a fizikai kapcsolatot a szabadlevegé-anomalidk értékei és a
nehézségi allomasok magassagai kozott, statisztikailag is j6l kimutathatoé line-
aris korrelaciét tapasztalunk (7. abra). A korrelacié paraméterei vagy linearis
regresszioszamitassal, vagy magaval a kollokaciéval hatarozhaték meg (Siin-
kel, 1977). Ez utébbi esetben a kovetkezd egyenlet adja meg a paraméterek
értékeit:

X = (ATCT'A)TTATC 'x . (42)

Nyilvanvald, hogy ennél a megoldasnal a paraméterek értékeinek kialakula-
saban a kovariancidk is szerepet jatszanak, mig az egyszeri linearis regresz-
szi6 szamitasaban nincsen befolyasuk. Tovabba (42) iteralhatd, azaz az ujabb
trendparaméterek meghatarozasa tujabb kovariancia-fliggvény meghatarozasat
teszi lehetové (stepwise collocation).

A szabadlevego-anomaliak magassagtiggése a kovetkezo formulaval irhato

le:

AgP) = a4+ bhp + Agd) (43)

ahol
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nehézségi anomalia [mgal] nehézségi anomalia [mgal]
100 100
80 4
E : : : : : : 043 : : : : : :
0 100 200 300 400 500 600 700 0 100 200 300 400 500 600 700
magassag [m] magassag [m]
a, b,
nehézségi anomalia [mgal] nehézségi anomalia [mgal]
100 5 100 5
80 3 L S
60 3 60 3
403 403
204 204
E : . : : . : 03 . . . . . .
0 100 200 300 400 500 600 700 0 100 200 300 400 500 600 700
magassag [m] magassag [m]
c, d,
nehézségi anomalia [mgal] nehézségi anomalia [mgal]
100 < 100 -
80 4
60 3
40
E : : : : . : 04 : : . : : :
0 100 200 300 400 500 600 700 0 100 200 300 400 500 600 700
magassag [m] magassag [m]
e, f,

7.4bra. Szabadlevegd nehézségi anomalidk magassagfiiggése. Teriiletkédok: a) MGAB9, b)
024, ¢) 034, d) 037, ¢) 136, f) 185
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Agg}) a szabadlevego-anomalia a P pontban

a a regionalis/lokalis dtlag Bouguer-anomalia
az un. Bouguer-egyiitthato

hp a nehézségi allomas magassaga a P pontban

Agj(gp) a Bouguer-anomalia a P pontban.

fgy a paramétervektornak osszesen két eleme van:
X" = (a,b) . (44)

A 4. tablazat foglalja Ossze a regresszidszamitas eredményeit. Ezeket a kovet-
kezoképpen értelmezhetjuk.

4. tablazat. Szabadlevegd nehézségi anomaliak magassagfiggésének paraméterei a vizsgalati

tertiletek szerint. o7 a becsiilt siirliség kozéphibéja

terulet- pontok atlag Bouguer-anom. Bouguer-koeff. strliség
kéd szdma a [mgal] b [mgal/m] 7+ o7 [kg/m?]
024 440 +6.6 +0.0953 2274 £ 208
034 520 +9.1 +0.1206 2878 £ 093
037 480 +1.5 +0.0958 2286 £+ 127
136 400 +16.1 +0.0999 2384 £ 148
185 440 +34 +0.0801 1911+ 041

MGA59 509 +12.99" +0.1122 2677 £ 158

*az érték a Potsdami Gravitacidos Rendszerre vonatkozik

Ha a regiondlis adatsorbdl (MGAH9) szarmazé a atlagos Bouguer-anoma-
lia értékébol levonjuk a +14 mgal eltérést, ami a Potsdam Rendszer és az
IGSNT1 koézott tapasztalhaté, akkor —1 mgal (kozel zérus!) regionalis atlag
anomaliat kapunk. Ez szamomra azt jelzi, hogy a Pannon-medence magyaror-
szagl részén, tehat a medence kozepén a kéregben a statisztikusan “véletlen”
jellegt strtiség-inhomogenitasok vannak tilsulyban. Maskilonben a regionalis
atlag Bouguer-anomalia értéke nem lenne kozel zérus. Ezt a feltételezést csak
megerositik a lokalis, 20 km x 20 km-es tertiletekre vonatkozé adatokbél nyert
paraméterek, hiszen azok értéke esetenként jelentosen eltér a regionalis ~ 0
mgal atlagtol. Az pedig még figyelemre méltobb, hogy az Osszes esetben pozi-

tiv lokalis atlag anomalia észlelheto. Sajnos a lokalis adatok hely és geolégia
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szerinti kategorizalasara nem volt lehetoségem, mert a szelvények helye isme-
retlen szamomra. A nehézségi értékeket csak relativ koordinatakkal kaptam
meg a feldolgozasra.

A linearis korrelacié b paramétere nem mas, mint a Bouguer-redukciéban
alkalmazott koefficiens. igy ebbdl egyszeri mdédon megbecsiilheto a topografiai

tomegek atlagos strusége:

b
o2rG

Regionalisan 9 is a kontinensek felszinére vonatkozé atlagos viszonyokat

7= (45)

mutat, mig a lokalis adatokbdl nem ez kovetkezik, hiszen g értéke +(1911—
2878) kg/m?® kozott véaltozik.

Kivonva a lineéris trendmodelleket a megfelel6 adatokbdl a maradék (azaz
Bouguer) anomalidk variancidja lathatéan csokkent, némely esetben draszti-
kusan (5. tablazat). Ez, mint latni fogjuk, kedvezé hatdssal van a predikcié

pontossagara, mint az (38)-bdl varhato.

5. tablazat. Maradék nehézségi rendellenességek statisztikal paramétereil a hasznalt trend-

modellek fuggvényében

terulet konstans trend linearis trend

kod atlag  variancia  atlag  variancia

[mgal] [mgal?] [mgal] [mgal?]

024 0.0 78.2 —0.05 60.7
034 0.0" 274 —0.03 9.6
037 0.0 35.0 —0.03 20.7
136 0.0 99.8 +0.04 60.2
185 0.0 93.3 —0.00 15.3
MGA59  0.0* 124.5 —0.02 78.9

*az értékek definicid szerint zérusak

Ha a predikalt Bouguer-anomaliakbol szabadlevego-anomalidkat kell elo-
allitanunk, akkor természetesen sziikség van egy nagy felbontasi és kelloen
pontos digitédlis terepmodellre (DTM), hogy a magassagfiiggé trendet vissza-

allithassuk a szamitasi pontban.



Kéregszerkezet-fuiggo trendmodellek

Altaldnosan elfogadott nézet, hogy a Bouguer nehézségi anomaliak érté-
két a legeroteljesebben a kéreghbeli stiriséginhomogenitasok eloszlasa hataroz-
za meg. Ezért a vizsgalt tertlet részletes 3D geolégiai modellje nagymértékben
segithetné a nehézségi anomalidk (és egyéb potencialfiiggd adatok) predik-
cigjat (Geiger és masok, 1990). Esetenként jol alkalmazhatok altaldanositott
kapcsolatok is a nehézségi anomaliak és a kéregszerkezet kozott, amint azt a
kovetkezokben latni fogjuk.

A Pannon-medence vildgviszonylatban is kiemelkedo geofizikai és geoldgiai
felmértsége kovetkeztében (pl. Royden és Horvath (ed.), 1989) mind a har-
madkor elotti medencealjzat mind a Mohorovicié-diszkontinuitas topografiaja
elérhetd térképi forméban (Kilényi és Rumpler, 1984; Posgay és mésok, 1981)?.
A Bouguer-anomalidk és a medencealjzat felszine kozotti nyilvanvaléan nem-
linearis korrelacié miatt (8. abra), amely elsésorban az tliledékek jelentés mér-
tékili kompakcidjanak kovetkezménye (Bielik, 1991), ez a kapcsolat is vizsgalat
ala kertilt és egy egyszert, statisztikai megfontolasokbol szarmazo osszefiiggés

bevezetésével sikeriilt azt modellezni (Papp, 1993):

A

Agg = —————
9B (Z—B)2

+C (46)

ahol A, B, C megfeleléen valasztott modellallandok.
A korrelacios modell aljzatmélység — Bouguer-anomalia adatokhoz valo il-

lesztése utan ezen allandok és kozéphibaik értéke a kovetkezo:
A=112.7461.6 mgal km®, B=27+0.6km, C=—6.741.3 mgal

ha z értéke a mélység novekedésével csokken (azaz negativ elgjeli).

A Bouguer nehézségi anomaliakat redukalva a modellbol szamitott kor-
rekcidkkal olyan rezidual rendellenességeket kaptam, amelyeknek variancidja
(57.8 mgal?) a Bouguer-anomalidk variancidjahoz képest 27 %-kal csokkent.

De nem csak a variancia csokkent, hanem — amint azt a kovetkezo szakaszban

LA vizsgalatok idején e két publikacié szolgalt alapul. Azéta dijabb és pontositott térképek

1s elérhetok.
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8.4bra. A Bouguer nehézségi anomaliak fliggése a medencealjzat mélységétol

latni fogjuk — a maradékok egyéb statisztikai jellemzéi is kedvezobbé valtak.
A 10b. abra szerint az anomaliak tertileti eloszlasa is “véletlenszerubb”, tehat
kvazi-sztochasztikus képet mutat.

Az tledékvastagsag és a Bouguer-anomalidk kozotti korrelaciés modell al-
kalmazasa sikeres volt a Kisalfold-medencebeli tiledékek kompakciéjanak vizs-
galatakor is (Papp és Kalmar, 1995). Fzek a vizsgalatok megerdsitették, hogy
a medencefejlédés soran kialakult legmélyebb medencék alatt nagysuriségi
kéregbeli és/vagy kéregalatti kézetanomalidknak kell lennitik (pl. Kovacsvol-
gvi, 1994; 1996; Nemesi és Stomfai, 1992), ezzel kompenzalva az iledékbol
szarmazo tomeghiany negativ tomegvonzasi hatasat.

A Bouguer-anomaliak és a Mohorovici¢-feliilet dominans korrelacidja az
adatokbdl nem mutathaté ki (9. abra), s6t negativ korrelacié tapasztalhato,
ami viszont ellentmond az izosztézia Airy-féle modelljének (Torge, 1980). Jol

azonosithatd, hogy a negativ korrelaciot azok az adatok okozzak, amelyek a Du-
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9.4bra. A Bouguer nehézségi anomaliak fuggése a Mohorovicié-felilet mélységétol a Pannon-
medencében. A bekarikazott pontok, amelyek nagyrészt a Dunantili-kozéphegység terule-

térol szarmaznak, nyilvanvald negativ korrelaciot okoznak

nantuli-kozéphegység tertletére vonatkoznak. Itt viszonylag nagy, 10-15 mgal
pozitiv anomaliak észlelheték (10a. abra), annak ellenére, hogy egy viszony-
lag részletesen feltérképezett depresszidt (az egyetlen un. hegységgyokeret a
Pannon-medence tertiletén (Horvath, 1993)) mutat a Moho térkép. Ezt az el-
lentmondast masok (pl. Meskd, 1988) is targyaltak és a magyarazatot abban
lelték, hogy a kéregben magaban kell lennie olyan stirtiség-inhomogenitasnak
(pl. in. dyke intrizié), amely gravitacids hatasat tekintve ellensilyozza a Mo-
ho-feliillet kimélyilésének hatasat. Természetesen elképzelhetd, hogy a Bou-
guer-anomaliak szamitasakor a Bouguer-egytitthato értéke nem megtelelo az
adott tertiletre, azaz jelen esetben tilsagosan kis redukciot eredményez, mert
a teriileten a topografiai tomegek sirisége nagyobb az atlagosnal. Azonban

a 4. tablazat adatainak ismeretében ez az eltérés csak +(200 — 300) kg/m?



lehet, ami — tekintettel a Pannon-medence topografiajanak atlagmagassagara
— nem elégséges ahhoz, hogy a pozitiv anomalidakbol negativ anomaliak legye-
nek. Egy kb. 15 mgal-os csokkenés mar okozhatna — igaz elég gyenge — pozitiv
korreldciét. Ekkora véltozdshoz azonban kb. 4(1200 —1300) kg/m?>-el nagyobh
stirtiséget kellene feltételezni az atlagos 2670 kg/m?>-hez képest, tekintve a Du-
nantuli-kézéphegységre vonatkozé atlagos 238 m topografiai magassiagot (6.
tablazat). Ez viszont irredlisan nagy, a felsé kopeny stiriségénél nagyobb fel-
szini suruséget eredményezne, amire én nem talaltam bizonyitékot. Fzért a
Moho-feliillet adatait nem tudtam a Bouguer-anomalidk egyszeru statisztikai
redukciéjdhoz felhasznalni.

6. tablazat. A Dunantuli-kozéphegység topografiai magassagainak statisztikai paraméterei

az 500 m x 500 m-es DTM alapjan, méter egységben

min. max. atlag szoras

88 677 238 +94

Globalis trendmodellek

A globalis geopotencial modellek (pl. OSU9IA, OSU89IB) jelenlegi térbe-
li felbontasa (Amin/2) eléri a 0.5°-ot, ezért ezen modellek hasznalata a loka-
lis/regionélis nehézségi erétér adatok redukcidjahoz nyilvanvaléan lehetséges.
Adam Jozsefnek (1991) a Pannon-medence magyarorszagi részére vonatkozo
vizsgalatai azt mutatjak, hogy az OSU89B modell koefficienseibdl (n, m = 360)
szamithato nehézségi erotér jol illeszkedik a valédi nehézségi erotér regionalis
jellegzetességeihez, legalabbis az alapveto statisztikak ismeretében. A mara-
dék anomalidk variancidjanak 72 mgal®-re csokkenése is ezt a megallapitast
tamasztja ala. Azonban kimutathaté (Papp, 1993), hogy az OSU89B modell
trendmodellként valé hasznalata kedvezétleniil befolyasolja a nehézségi rend-
ellenességek maradékainak statisztikai tulajdonsagait, irrealisztikus, révid hul-
lamhosszisagu periodicitast okozva a maradék anomaliakban. Ez jol kiveheto
a maradékok empirikus autokovariancia-fliggvényének alakjabol (11d. &bra),
és hatésa érvényesiil az anomaliak predikcigjaban is, viszonylag nagy hibakat

okozva.
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10.4bra. Redukalt nehézségi anomadlidk a Pannon-medencében. a) Bouguer-anomalidk, b)
az iiledékek hatdsaval statisztikailag korrigalt Bouguer-anomélidk, ¢) az OSU89IB globdlis

geopotencial modellel redukalt szabadlevegé-anomaliak



3.6 Regionalis autokovariancia-fiiggvények a Pannon-medencében

A nehézségi anomaliak tapasztalati autokovariancia-fliggvényének megha-
tarozasa (36) alapjan — feltételezve az adatok homogenitasat és izotrépiajat — a
szorzatparok képzésével és a szorzatparok P;P; tavolsagok szerinti atlagolasa-
val lehetséges. A tavolsagok alapjan a szorzatparok tavolsagosztalyokba sorol-
hatdok, és minden osztalyhoz egy atlagérték rendelheto. Ez az atlagérték nem
mas, mint a kovariancia. Az igy kapott kovariancia értékeket a tavolsagosztaly-
ba eso tavolsagok atlagértékéhez hozzarendelve a kovariancia-fuggvény grafi-
kusan abrazolhato. Az igy kapott adatsor természetesen csak becslése a valodi
kovariancia-fiiggvénynek. A becstlt kovariancia értékekhez illesztentiink kell
egy analitikus fiiggvényt, amely jol reprezentalja a valédi ACF-et és amelybol
barmely adott tavolsagra kiszamithaté a kovariancia értéke. Ugyanis a vari-
ancia-kovariancia matrix (34) elemeinek kiszamitasa e fliggvény segitségével
torténik.

A 11. abran a regionalis adatsor tapasztalati autokovariancia figgvényének
valtozasa kovethetd a hasznalt trendmodellek fliggvényében. Az el6z6 szakasz-
ban leirtaknak megteleloen jol észlelheto a variancia csokkenése az egymas utan
kovetkezo redukciok kovetkezményeként. Az is nyilvanvalo, hogy a sorozatos
redukcidk hatasara az egyes maradék adatsorok sztochasztikus jellege nove-
kedett. A mar emlitett OSUS89B modell alkalmazasa esetében pedig lathato,
hogy bar a maradék anomaliak varianciaja csokkent, az ACF-ben szisztemati-
kus hatasok érvényesiilnek. Ezeknek a hatasoknak a jele az ACF oszcillalasa a
tavolsag-tengely koril. Ebbol megbecsiilheto a maradékok dominans periodi-
citasa, amely esetiinkben 110 km kortli érték. A fellépo periodicitasra a min-
tavételezési elmélet alapjan a kovetkezé magyarazatot adtam (Papp, 1993).

A 110 km hullamhosszusag a foldgomb feltiletén éppen megegyezik 1° gombi
tavolsaggal, amely megfelel a hasznalt globalis geopotencial modell maximalis
felbontasanak. A mintavételezés torvénye kimondja, hogy az a spektralis telje-
sitmény, amely az in. Nyquist-féle mintavételezési frekvencia ( fx) f616tti tar-
tomanyban van a mintavételezés miatt “attiikrozédik” (folding/aliasing effect)

az fn-hez kozeli frekvencia tartomanyba. Ennek eredményeképpen az ebbe a



tartomanyba eso becstlt spektralis teljesitmények nagyobbak lesznek, mint
a valodi spektrum ugyanebben a tartomanyaban 1évo teljesitmények (Meskd,

1984). Mivel a targyalt OSU modell eldallitasahoz 0.5° x 0.5° atlag nehézségi
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11.abra. Az MGAbL9 adatsor alapjan szamitott 1D autokovariancia-fuggvények a Pannon-
medencében. a) szabadlevegé-anomadlidk, b) Bouguer-anomalidk, ¢) redukalt Bouguer-ano-

malidk, d) az OSU8IB modellel korrigalt maradék szabadlevegs-anomalidk

anomalidkat hasznaltak (Rapp és Pavlis, 1990), igy a A mintavételi slirliség
0.5° volt. A Nyquist-frekvencia definicidja (47) szerint ez a mintavételi slirliség
éppen 1° hullamhossznak felel meg, amely kozelitoleg megegyezik az észlelt

periodicitas hullamhosszaval:

1

fNZE-

(47)

A globalis modell spektrumaénak, azaz (15)-ben a T, ., egylitthaték torzulasa-

nak feltételezését tamasztjak ala a 2D autokovariancia-fliggvény meghataro-



zasok is, amelyeknek elonye, hogy nem kell az adatok izotropiajat feltételezni,
tehat a szamitasok informaciot adnak az adatok statisztikai korreldciéjanak
iranyfiiggésérél is. Digitalis 2D autokovariancia-fliggvények (vagy azok nor-
malt formai, az autokorrelacio-fliiggvények) legegyszeribben a gyors Fourier-
transzformacié segitségével allithatok elé. A 12. abra megerdsiti, hogy 1) a
sorozatos redukcidk javitjdk a maradékok statisztikai kondiciéit (a maradékok
iranyfiiggése szinte teljesen megszinik!), 2) az OSU89IB modell alkalmazasa
szisztematikus torzulasokat (anizotrdpia, oszcillalas) eredményez. Az OSU mo-
dell alkalmazasaval nyert maradék anomaliak 2D autokovariancia-fliggvényé-
bol kiillonbo6z6 iranyokban készitett metszetek alapjan az 1D ACF periodicitasa
is ellenorizheto. A 2D szamitasok két dominans hullamhosszt emelnek ki. Az
egyik hullamhossza A; = 120 km, mig a méasiké Ay = 90 km koriili (13. dbra). A
két hullamhossz atlagértéke jol egyezik az 1D szamitasok eredményével. Mivel
A1 és Ay értékei nem térnek el szignifikansan egymastol, ill. a Nyquist-hullam-
hossztol, ezért igazoltnak latszik az OSU modell magas fokszamu egyutthatoi
értékének torzulasa. Nyilvanvaléan ez nem jelenti azt, hogy az OSU89B mo-
dell hasznalhatatlan, csak hasznalata elott meg kell gyozodni arrdl, hogy a
céljainknak megfelel-e a modell. A maximalis fok- és rendszam csokkentésével
elkeriilhetd a periodicitasok el8idézése és taldlhaté olyan alkalmas N, M ér-
ték, melyre a maradékok varianciaja csokken, de a statisztikai kondiciok nem
romlanak.

A kovariancia-fiiggvény trivialis lefrdsa (27) alapjan a potencidlzavar dn.
fok-variancia modelljével (Tscherning és Rapp, 1974; Marchenko és Abrikosov,
1994) lehetséges. Ebbol az alapmodellbdl (reprodukalé magfiiggvény) a kova-
riancia-terjedés torvénye alapjan az 0sszes potenciallal kapcsolatos paraméter
fok-variancia modellje levezethets. Habar ennek a globalis, gombi koordinata
rendszerbeli modellnek lokalis alkalmazasa lehetséges, altalaban mégis a lokalis
feladatokhoz (27)-nek valamely sik kozelitését hasznaljak, ami lehetévé teszi a
kovarianciak gyors meghatarozasat. A globalis formula hasznalatahoz ugyanis
a Legendre-polinomok kiszamitasa és Osszegzése sziikséges, amely eléggé 1doi-
gényes feladat.

Az ismertebb lokélis (sik) kovariancia-fliggvények vizsgalatanak és a ma-



12.abra. Nehézségi anomalidk digitalis, 2D autokovariancia-fiiggvényei a Pannon-medencé-
ben. Szintvonalkéz 2 mgal?. a) szabadleveg8-anomalidk, b) Bouguer-anomalidk, ¢) redukalt
Bouguer-anomalidk, d) az OSU89IB globalis geopotencidl modellel korrigalt maradék szabad-

levegé-anomalidk és a 2D ACF-bdl kulonbozé iranyokban készitett metszetek helyeit jelolo

vonalak
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13.4abra. Metszetek az OSUS9B globalis geopotencial modellel korrigalt maradék szabadleve-
gé-anomalidk digitdlis 2D ACF-jébél. a) DK-i metszet, b) EK-i metszet, ¢) KNY-i metszet,
d) ED-i metszet

gyarorszagi nehézségi anomalia adatokra alkalmazasanak eredményeit kilon
tanulméanyban foglaltam 6ssze (Papp, 1992). Ezekben a vizsgélatokban 6 féle
kovariancia-fliggvény szerepel, melyek koziil a modositott Hirvonen-figgvény
uj fuggvényként a tapasztalati kovariancidkban megmutatkozo enyhe, csillapi-
tott amplitudoju oszcillacio modellezésére kertilt bevezetésre. A szabadlevego-
anomalidk esetén ezt a fliggvényt lehetett legjobban illeszteni a tapasztalati

kovarianciakhoz:

C(r) = Co 1 1 sin(kr) 7
(1 + B2r2)5 kr

(48)

ahol (g a variancia, B a korrelaciés-tavolsag (Moritz, 1980) és k az oszcillalas
periédusat meghatdrozo paraméter. Bizonyithaté ( Papp, 1992), hogy (48) kie-
légiti a kovariancia-fliggvény definiciéjanak elégséges feltételeit (Kasper, 1971).
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3.7 Kulonbozé tipusu nehézségi anomalidk legkisebb négyzetes

predikcidgja a Pannon-medencében

Az analitikus modellek legkisebb négyzetes illesztése utan (34) megoldasa-
val jutottam a kilonbozo tipusu predikalt nehézségi anomalidkhoz. A predikalt
rendellenességek pontossaganak becslésére kétféle mdodszert hasznaltam.

Az egyik médszer magabdl a kollokaciobdl adodik, mivel az adatok (jel)
varianciajabol, kovariancidibdl és a mérési hibakbdl (zaj) a predikalt érték
megbizhatdsdga levezethetd (35). Ennek a hibabecslési médszernek az ellen-
orzésére ismert pontokra vonatkozoan is végeztem predikcidt, mégpedig ugy,
hogy a feldolgozas alatt levo adatsor Osszes pontjat eldallitottam a kornyezo
pontok segitségével. Természetesen azt a pontot, melynek helyére éppen a pre-
dikcidt végeztem mindig kihagytam a kivélogathaté bazispontok (melyekbol
a becstilt anomalia érték levezetésre keriilt) kozil. Ezzel a dinamikus pont-
kihagyasos médszerrel 1) sikeriilt elkeriilndm a predikciéba bevonhaté pontok
szamanak csokkentését, mivel nem kellett kizarnom az ellenérzé pontokat (csak
mindig egyet!) a felhasznalhaté pontok koziil, 2) az elérheté maximumra no-
veltem a mintak szamat a becslési hibak statisztikai vizsgalatdhoz és 3) nem
kellett jelentosen médositanom a pontok geometriai eloszlasat és ezzel érvé-
nyesiilhetett az Osszes elonyos és elonytelen geometriai szomszédsagi viszony
(Kalmar, 1994) (pl. pontok az adott teriilet szélein). A fentiek értelmében ¢,

becslési hibdk szamitésa az osszes rendelkezésre &llé6 N szami pontra a

§i = Agismert — AgPredikdlt 1 93 N (49)

K3

osszefliggés alapjan tortént. A kéttéle hibaszamitasi modszerrel kapott ered-
mények osszehasonlitasabdl az dertilt ki, hogy a hibaterjedés alapjan kapott
pontbeli hibak mindig jelentosen kisebbnek adédtak, mint a kozvetlen 6sszeha-
sonlitashol szarmazdk, ezért csak az utobbiakat dolgoztam fel. A hibasorozatok
\? tesztje szerint, azok statisztikai eloszlasai nem tekintheték normalisnak, ha-
nem atlagosan 20 %-os szignifikancia szinten Laplace-eloszlasiak (Papp, 1992).
A statisztikai eloszlasnak megfelel6 atlagos hiba, azaz az eltérések szdérasa (50)

szerint az atlagos abszolit hiba (Mean Absolute Deviation = M.A.D.) defini-



cidja alapjan szamolhaté (Somogyi és Zavoti, 1993):
1 Y ~
= — 6 — 6|, 50
IMAD. = 7 ; | | (50)

ahol §; az i-ik ellentmondés, N az ellentmondésok szdma és ¢ a median (a 6;
hibak varhaté értéke). Az igy kapott onm.a.p. szorasok szisztematikusan kisebb-
nek adédtak, mint azok, amelyeket a megszokott atlagos kozéphiba képzéssel
kaptam (14. abra). Tehét a statisztikailag helytelen mérészamok hasznalata a
predikcié pontossaganak megitélésében negativan befolyasolta volna a vélemé-
nyemet, a helyes méroszamok alapjan a kép kedvezobb.

Tanulmanyoztam (Papp, 1992) a predikcidéhoz felhaszndlt pontok geometri-
al eloszlasanak pontossagra gyakorolt hatasat is. Ehhez a vizsgalathoz hasznal-
tam fel a 3.4-ben emlitett Round Lake Batholyt 3D struségmodelljét, amelybol
analitikus uton tetszoleges helyre levezethetd a modell altal keltett nehézségi
(Bouguer) anomaélia értéke. Kétféle ponteloszlast (véletlen- és sejtszeril) eldal-
litva szimulaltam a regionalis és a lokalis adatsorok geometriajat. Az igy kapott
pontokra a stuiriségmodellbol meghataroztam a nehézségi anomaliakat és ezzel
megkaptam a predikcidhoz sziikséges bazispontok halmazait. Az ellenérzo pon-
tokat szabalyos racson szamitottam ki, majd erre a racsra tortént a predikcio
a kétféle ponteloszlasi adathalmazbol. Azért valasztottam a racs geometriat,
mert a predikcié egyik legfontosabb alkalmazasa éppen az adatok geometriai
eloszlasanak regularizalasa, vagy az adatok megjelenitése, vagy tovabbi feldol-
gozasa céljabol. Tovabba a racsra végzett predikcié altal ellenérizni tudtam
azt is, hogy az ebben a szakaszban leirt hibabecslési mddszerbdl (dinamikus
pontkihagyas) szarmazik-e valamilyen szisztematikus hatds a hibak alakulé-
sat illetéen. Ugyanis egyenletesen szdrt ponteloszlasnal az aktuélis (ellenérzo)
pontok kihagyasa mindig “trt” képez a bazispontok kozott, igy altalaban a
legkozelebbi pontok, melyekbdl ténylegesen a predikecidt végezzik, az atlagos
ponttavolsaggal megegyezo sugaru koron ill. azon kivil helyezkednek el. He-
lyesen megvalasztott és elhelyezett racs esetén azonban elérhetok kedvezobb
szomszédsagi viszonyok, amelyek pozitivan befolyasoljak a predikcié pontossa-

gat. A sejtszert vagy vonalas ponteloszlasnal a pontok kihagyasa kevésbé tor-
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14.abra. Az MGAbS9 adatsorbdl képzett nehézségi anomalidk predikcidja soran kapott ellent-

monddsok hisztogramjai és a megfeleld elméleti stirliségfiiggvények. a) Szabadlevegd anoma-
lidk Gauss-féle ACF-el predikalva, b) szabadlevegs anomalidk Hirvonen-féle ACF-el predi-

kélva, ¢) Bouguer-anomélidk Gauss-féle ACF-el predikdlva, d) Bouguer-anomalidk Hirvo-

nen-féle ACF-el predikilva, ) maradék Bouguer-anom4dlidk Gauss-féle ACF-el predikélva,

f) maradék Bouguer-anomalidk Hirvonen-féle ACF-el predikdlva
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zitja az eredeti geometriat, mivel a vonalak mentén altalaban sturin helyezked-
nek el a pontok, mig a vonalak kozott nagyobb tertiletek lehetnek adat nélkil
vagy csak kevés adattal (15. 4bra). Tehéat ebben az esetben a hibabecslési méd-
szer kedvezobb képet nyujthat a realisnal, mivel az esetek tobbségében akad
két olyan pont is, amelyek jol kozrefogjak a predikalandé pontot és kozelebb
vannak, mint a teriiletre vonatkozé atlagos ponttavolsag. A varakozasokat a
szamitasok igazoltak, mivel ha a vonalas ponteloszlas szimulaciéjabdl predikal-
tam a nehézségi anomaliakat a referencia racsra, szisztematikusan (30 %-kal)
nagyobb atlagos hibakat kaptam, mint amikor a “pontkihagyasos” maddszert
alkalmaztam. Ennek alapjan gy gondolom, hogy ha vonalas ill. sejtszert pon-
teloszlasu adatokbol kell racsot képezni valamilyen célbdl, akkor az interpolalt
értékek meghbizhatdsagat megbecsiilhetjik a “pontkihagyasos” modszerrel, de
a megbizhatésagi mérdszamot ezzel a 30 %-al korrigalni, azaz névelni kell. A
(35) képlet hasznalatdanak nem sok értelmét latom, mert a hibaterjedés alap-
jan kapott hibak nincsenek korrelaciéban a direkt osszehasonlitasbol kapott
értékekkel. Természetesen ez a kovetkeztetés csak a legkisebb négyzetes pre-
dikcidra érvényes, mas tipusi interpolaciok esetében a kérdés eldontéséhez a
vizsgalatokat meg kell ismételni.

A hibak hisztogramjaibol (14. dbra) jol latszik, hogy az analitikus auto-
kovariancia-fliggvény tipusanak is jelentos szerepe van a kollokacioval becstilt
nehézségi anomalidk pontossagara. Ellenben gy tunik, hogy az analitikus mo-
dell illeszkedése az empirikus kovariancia adatokhoz csak masodlagos szerepet
jatszik, hiszen a vizsgalatokban hasznalt un. Hirvonen-tipusu fiiggvények ko-
zul éppen a legkevéshé illeszkedo adta a legjobb eredményt, mig a Gauss-féle
ACF, melyet altalaban kozepes illeszkedés jellemez nytjtotta a legkisebb meg-
bizhatosagot (Papp, 1992). Itt ismét fel kell hivnom a figyelmet arra az el-
lentmondadsra, hogy (35) szerint kapott hibak éppen a Gauss-féle ACF esetén
voltak a legkisebbek. Valoszintleg ez a tapasztalat osszefliggésben van azzal,
hogy a kollokacio formulai az Ly norma alapjan lettek levezetve, mely norma
a normalis eloszlasu adatok esetén ad optimalis megoldast. Ha a Ag(x,y) ada-
tok normalis eloszlasu valdszintiségi valtozok, akkor a tavolsag fliggvényében a

koztik 1é6vo kovariancia a Gauss-féle autokovariancia-fiiggvénnyel adhato meg



(Priestley, 1981), ezért (35) szisztematikusan erre a kovariancia-fliggvényre ad-

ja a latszélag legkisebb predikcios hibat.

A A
Al Al

PP by
PP br

>
=2

>
=2

15.abra. A dinamikus pontkihagyasos mddszer hatasa a bazispontok geometriai eloszlasara
egyenletes (a, b) és vonalas (¢, d) ponteloszlis esetén. A fehér hdromszogek képviselik a
felhasznalhato bazispontokat, a keresztek a lehetséges ellenérzd pontokat mutatjak. A fehér
kor szimbolizalja a legkozelebbi pont tavolsaga altal meghatarozott adat nélkuli “irt” az
aktudlis pont kortl, a racs striisége pedig megfelel az atlagos ponttavolsagnak. A szurkeségi

arnyalatok a szabadlevegd-anomaliak térképeit reprezentaljak
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4. Determinisztikus moédszerek a nehézségi erotér

modellezésében
4.1 A nehézségi erotér modellezése foldfelszini adatok alapjan

A geodéziai peremérték feladat (Geodetic Boundary Value Problem) kiilon-
b6z0 tipusi megoldasai mind ebbe a témakorbe tartoznak. A megoldasok abbdl
a torvényszeruséghol indulnak ki, hogy ha elég informacioval rendelkeziink a
nehézségi eroteret kelto tomegek Sy hatarolo feliletén az erotér szerkezetére
vonatkozoan, akkor anélkiil, hogy barmi informaciénk lenne a hatarold feli-
leten belili By térfogatban a o(Q) tomegeloszlasrdl, a kiilsé erdtér és annak

minden paramétere egyértelmiien meghatarozhaté (Albertella és Sanso, 1994):

/g-l/dSo - —G47r/g(Q)dBo - /AVdBO , (51)
So Bo Bo
ahol g a nehézségi ero ill. gyorsulas vektora, v a felileti normalis vektora. A ne-
hézségi potencial harmonicitasa miatt az erétér kiulonbozo paraméterei kozott
szigoru funkcional kapesolatok vannak. Ezek a funkcionalok jol alkalmazhatok
a nehézségi erétér zavard potencialjanak gombfiggvények szerinti sorfejtésére
és igy az Osszes nehézségi erotér-fligg6 mennyiség eloallithaté gombtiggvény-
sor alakban is. Ezért tesznek a vilag szamos kutatohelyein erofeszitéseket minél
nagyobb fok és rendszamu globalis potencial modellek ujabb és 4jabb megha-

tarozasara (Heiskanen és Moritz, 1967):

n

T(g, A1) = GMT%:Z (?)H—H > (Cru cos(m)+

m=0

+Snm sin(mA)) Py, (sin @) . (52)

A globalis nehézségi erotér meghatarozasa tehat nem mas, mint a megfelelo
Crm €s Spm egyutthatok kiszamitasa a felszini és szatellita-geodéziai adatok-
bol. Természetesen a potencialzavart nem tudjuk mérni, de a vele funkcionalis
kapcsolatban allé pl. nehézségi rendellenességeket igen. igy a fizikai geodézia

alapegyenletének alapjan a Fourier-mddszer segitségével az egyutthatok eloal-
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lithatdk a kovetkezd integralokkal (Heiskanen és Moritz, 1967):

1 .

Crm = m/{j/ Ag(p, A) cos(mA) Py (sin ¢)do (53)
1 . .

O m /U/ Ag(o, A) sin(mA) Py, (sin ¢)do (54)

A globalis modelleknek a pontossaga a felhasznalhaté adatok egyenlotlen te-
rileti eloszlasa és a sorfejtés kényszeru csonkitasa miatt a lokalis alkalmaza-
sokhoz altalaban nem elégséges (o = (0.5 — 2) m (Rapp, 1994)). Emiatt
jelenleg a nehézségi erotér modellezését a feladat méreteinek megteleloen glo-
bélis és regionalis/lokélis értelemben, egymastol elkiilonitve végzik. Azonban
mar tapasztalhatok a két irany bizonyos konvergencidjanak jelei, hiszen az un.
“tertiletre szabott” (taylored) gébmbi harmonikus modellek is egyre t6bbszor
meghatdrozasra és felhasznalasra kertilnek a gyakorlatban. (Basi¢, 1989; Ben-
ciolini és masok, 1990).

A lokalis és a globalis megoldasok egyiittes alkalmazasa eredményezte az
un. “remove-restore” technika kialakulasat és altalanos elterjedését. Ennek ér-
telmében mindazt az informaciot, amit a globalis modellek korlatozott fel-
bontéképességiiknél fogva mar nem tartalmaznak, a lokalis, altalaban joval
nagyobb felbontast lehetévé tevo adatokbdl nyerjik, un. hozzajarulas formaja-
ban. A kétféle hozzajarulas kombinéalasa el6tt a lokalis adatokat (pl. nehézségi
anomaliak, fliggévonal-elhajlasok sth.) redukalni kell a globalis modellbdl sza-
mithaté hozzajarulassal, ezzel mintegy eltavolitva a lokalis adatokban megmu-

tatkozo trendet és a nagy hullamhosszusagi hatasokat:

Ag, = Agons — Agapm (55)
ahol
Ag, — a rezidual nehézségi rendellenesség
Agobs — az észlelt/ “observed” nehézségi rendellenesség

Agapm  — a Globalis Potencial Modell hozzajarulasa.
A lokalis hozzajarulasok kiszamitasa rendszerint a Stokes-féle peremérték

feladat megoldasaval, azaz a Stokes-integral valamely megfeleléen lokalizalt

formajaval (56), vagy a mar emlitett kollokacioval torténik, de széba johetnek
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egyéb maddszerek is, mint pl. Mologyenszkij-féle asztrogravimetriai szintezés

(magyarorszagi alkalmazasara 1d. (Gazsé és Taraszova, 1984)). A
~ R )
N = [ AgeSitw) sin()disda (56)
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formula kiértékelése, ahol N, a rezidual nehézségi anomalidkbdl szdmitott ge-
oidunduldcié hozzdjarulas, S;(v) a lokalizalt Stokes-magfiiggvény, ¢ a gombi
tavolsag a szamitasi pont és a Ag, anomaliak helye kozott, L a lokalis integralas
hatara, torténhet numerikus integralassal vagy tekintettel arra, hogy a fenti
forma sikbeli kozelitése (flat-earth approximation) alapjan a geoidundulacié
eléallithaté a nehézségi anomaliak és a Stokes-féle magfiggvény konvolicié-
jaként, a sikbeli szamitas elvégezheto a Fourier-transzformacio segitségével is
(Sideris, 1994).

A geoidundulacio lokélis hozzajarulasanak meghatarozasa utan kovetkez-

het az in. “restore” 1épés, mellyel Osszegezziik a globalis és lokalis hatasokat:
N = Negpw + N, (57)

ahol Ngpm — a globdlis modell undulacié hozzajarulasa.

Meéréseink diszkrét volta miatt a mar targyalt mintavételezési torvény ér-
telmében pusztan ez az eljaras torzitott eredményt ad abban az esetben, ha a
nehézségi anomalia értékek nem reprezentaljak kelloképpen a nehézségi erotér
nagyfrekvencids/rovid hulldimhosszisagi véltozasait. Ez {0képpen az erdsen
tagolt topografiaju tertileteken jelent gondot, ahol éppen a nehézségi mérések
suritése nagyon nehézkes, és emiatt pusztan a mérésekbol nem modellezheto
a spektrumnak ezen része. Ennek megfeleléen az adatokbdl nem csak a glo-
balis, tehat a nagy hullamhosszusagu hatasokat kell eltavolitani a “remove”
lépésben, hanem a felszini, ill. felszinkozeli stirtiség-anomalidk keltette igen ro-
vid hullamhosszusagi, A < (2 — 5) km hatédsokat is. Azonban ez nem jelenti
azt, hogy a topografiai tomegek teljes hatasat el kell tavolitanunk a mérések-
bol, hiszen a globalis modell mar tartalmazza ezen tomegek hatasanak egy
részét, mivel a GPM egyutthaték meghatarozasahoz felhasznalt szabadleve-

g6 nehézségi rendellenességek erdsen fiiggenek a topografia alakulasatol. igy
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csak az un. maradék topografia (residual terrain) hatasit szabad korrekcid-
ként (Agrrc) felhasznéalni a nehézségi rendellenesség adatok redukalasahoz.
Ezzel tulajdonképpen fizikai torvényszeruségeken alapuld savszirést végzink,

amely nagymértékben javitja (56) szinte minden megoldasaban a feldolgozott

adatok (Ag,) kondiciéit:

Agr = Agobs — Agapm — Agrrc (58)

azaz a végeredményiil kapott N, geoidundulacié a legkevesebb szisztematikus
torzulassal allithato elo. Természetesen a fentiek értelmében a “restore” 1épés-
ben a maradék topografiabdl adoédo korrekciénak megfelelé6 Ngre undulacié

hozzajarulast is figyelembe kell venni:

N = Ngpm + N, + Nrrc (59)

4.2 A Fold stirliségeloszlasanak ismeretén alapulé modellezési
eljarasok
A newtoni tomegvonzasi torvény értelmében barmely testnek a nehézségi

potencialja leirhaté, ha a testet hatarold Sy felileten belili By térfogatban

ismerjik o(x,y, z) stirtiségfiggvényt:

V_a / A2y 2) (60)
T
By

Globalis méretekben azonban a surtségfiggveny kell6 pontossaggal nem ismert
és legtobbszor csak kozvetett iton modellezhetd. Erre j6 példa az izosztazia,
melynek alapelve szerint, ha a felszini topografia (az éceanok és tengerek tert-
letén a tengerfenék topografidja) és annak slirlisége (a viz strlisége), valamint
a suruségkontraszt a foldkéreg és a felso kopeny kozott ismert, akkor ezen ha-
rom paraméter alapjan o(x,y, z) kozelitheté egy egyszerii két- ill. haromréteges
modellel az un. kiegyenlitodési feliletig a felszin alatti 50-60 km-es gombhé;j-
ban. Az igy alkotott modell alapjan lehetoség van pl. a nagy hullamhosszusagi
geoidundulacidk un. eldre (forward) modellezésére és geofizikai értelmezésére
(Engels és masok, 1995), de ellendrizhetok az izosztézia érvényességi feltételei

is az izosztatikus-anomalidk globdlis vizsgalataval (T'6th és Volgyesi, 1992).
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Gyakran elhangzé ellenérv a sturtségmodellek hasznalataval kapcsolatban,
hogy a szamitasok nem adnak egyértelmu eredményt, mivel a legkillonbozébb
eloszlasok képesek ugyanazt a nehézségi erdteret létrehozni. Ha csak a geodé-
zial szempontokat nézzik, ez alapvetoen igaz, de mar pl. a maradék topografia
hatasanak figyelembevételekor is felmertl az igény, hogy a korrekt felszini st-
ruségadatokat hasznaljuk a szamitasokhoz, hiszen az egyéb foldtudomanyokkal
foglalkoz6 szakteriiletek eredményei alapjan bizonyitott tény, hogy az altalano-
san hasznalt 2670 kg/m? stirtiségérték csak globalis és regiondlis méretekben
elfogadhaté. s azt sem szabad elfelejtentink, hogy valéjaban csak egyetlen
Fold létezik, amelynek csak egyféle siriségeloszlasa van, még akkor is, ha
maga a Fold hatarozottan dinamikus rendszer. A foldtudomanyok haladasa-
val és az eredmények integralasaval a strtségeloszlas ismeretének hianyossagai
fokozatosan pétolhatok és mar jelenleg is, amint az a kovetkezo fejezetekbdl
latszik, a foldkéreg megfeleld felbontasu lokalis suriuségmodellje lehetové te-
szi a geoid modellezését az egyéb modszerek altal szolgaltatott eredményekkel
osszevetheto pontossaggal. Fzzel azonban kettos feladatot szolgalunk egyszer-
re: 1) eléallitunk a foldfelszini nehézségi rendellenességektol nagymértékben
fliggetlen geoidmegoldast, 2) lehetdséget teremtiink a geoidundulaciok fizikai

értelmezésére.

4.3 Térfogatelem alapu stirtiségmodellek

Ha részletes adatokkal rendelkeziink egy tertilet geoldgiai-geofizikai para-
métereinek 3D eloszlasarol, akkor a térfogatelemek hasznalataval az adott in-
formacidk (pl. stirliségadatok, szeizmikus hullamok sebességei, mechanikai ko-
zetparaméterek sth.) térbeli eloszlasa lehatarolhaté szamitasokra alkalmas for-
maban is. Az igy eloallitott modellnek a térfogatelemek alkotjak a geometriai
vazat, mig az egyéb paraméterek, amelyek egy-egy térfogatelemhez hozzaren-
delhetok, képezik a fizikai alapokat. Az egyik legegyszerubb térfogatelem a
derékszogu hasab vagy prizma, melynek geometriaja lehetové teszi, hogy térfo-
gati integraljat — (60)-ra alkalmazva — analitikus uton adjuk meg. Eppen ezért

ennek a térfogatelemnek igen fontos szerepe van a nehézségi erotér forward



modellezésében. A nehézségi potencial additivitasa miatt barmilyen bonyolult
test nehézségi potencidlja szamithaté a test megfeleld térfogatelem alapu rep-

rezentaciojabol, egyszeriien Osszegezve az egyes térfogatelemek “elemi” hatasat

(Nagy, 1980): v
_ oz,y,2)
V= G;»_l: /// L v dyd (61)

=la e
ahol N a térfogatelemek szdma, i a graviticiés allandd, r a tavolsig-fiige-
vény, a,b,c az i-ik térfogatelem megfelelé oldalhosszai és o(x,y, z) = allandd
az a, b, ¢ integralasi hatarokon belil.

A kozetsturuségek eloszlasanak rétegszeri elrendezodése esetén, valtozo mé-
retll térfogatelemek generalasa jél automatizalhatd, ha a réteg(ek) geometri-
dja térképi vagy digitalis formaban ismert (Kalmar és masok, 1995). Ilyen
esetben az elemek létrehozdsa (az elemek szamanak minimalizdlasa dtjan) je-
lentés optimalizaciot is eredményez pl. az elemi racs (digitalis terepmodell)
reprezentacioval szemben, ahol a rdcspontok x, — Ax/2 < 2 < x, + Az/2;
yp — Ay /2 <y < y, + Ay/2 kérnyezete képezi egy elemi hasab alapjat, mig
annak harmadik dimenziébeli mérete egyenlé a racspont z, értékével az adott
Tp, Yp helyen (16a. abra). Ha a rétegek digitalis modellje stird, azaz Az, Ay
a tertilet méreteihez képest kicsi, valamint a fizikai paraméterek eloszlasa egy-
szert (pl. homogén stirtiségeloszlas), akkor sziikségtelen ez az elemi megkdze-
lités. Az azonos értéku fizikai paraméterrel rendelkezo elemi hasabok nagyobb
blokkokka vonhatok Ossze (16b. &dbra), amelyeknek pl. a graviticiés hatasa
megegyezik az elemi prizmak blokkon belil 6sszegzett hatasaval. Ezzel az el-
jarassal sokszor a tizedére lehet csokkenteni a prizmak szamat anélkiil, hogy a
modell altal generalt nehézségi erotér jelentosen eltérne az elemi blokkok altal
keltett osszhatastol. Mivel a szamitasi igények linearisan fliggenek a prizmak
és a szamitandd pontok szamatol, ezért az optimalizacid végsé soron jelentos
idémegtakaritdst jelent 2. Nyilvdnvaldan az elemi megkozelités eredményezi a

legrészletesebb gravitacids képet, azonban a generalizaldssal (az in. Az tole-

2A HP9000/720 munkaallomason az atlagos futdsidé-igény kb. 3 - 10=* s/prizma/pont,
ami egy 10,000 prizmabdl allé6 modell hatasanak 100 x 100 pontban torténé meghatarozasa

esetén 2.8 orat jelent.
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Zl.max
AZ < Zl,max - Zl,min
7z v 7Y
AZ > ZZ,max - ZZ,min
a, b,

16.4bra. 2D racsmodellbél szdmithats elemi (a) és optimalizalt (b) térfogatelem modellek
viszonya. Az a kozelités pontossagat befolyasold un. tolerancia-paraméter. z,qp — Zmin ak-
tualis értékének Az-vel vald Osszevetése hatarozza meg egy tjabb térfogatelem létrehozasat

ill. elhagyasat

rancia-paraméter megfelelé megvélasztasa altal) tetszoleges pontossagu kozeli-
tés érhetd el (Kalmar és masok, 1995). A tolerancia-paraméter alapjan donti el
az optimalizal6 algoritmus, hogy folytatnia kell-e a vizsgalt térrész prizmakkal
vald kitoltését vagy attérhet a kovetkezd térrészre (16b. dbra).

A derékszogli hasab alapu modellezés nem az egyetlen lehetoség. Sokféle
egyszerl geometriaju test (pl. gomb, kip, henger, sokszégalapi hasabok, poli-
hedronok) nehézségi erdtere megadhaté zart analitikus alakban (pl. Gotze és
masok, 1996; Meskd, 1989; Steiner, 1982; Talwani, 1973). Mindezek az alap-
elemek azonban nehézkessé, vagy éppen lehetetlenné teszik az automatikus
modellgeneralast, ami nagy bonyolultsagi modelleknél alapveto fontossagu.
[lyen esetben ugyanis biztositani kell, hogy egyrészrdl az elemek kozott ne le-
gvenek atfedések (azaz egyik térfogatelemnek se legyen geometriai dthatasa
a masikkal), masrészrol a folytonos csatlakozéast is biztositani kell (azaz ne
legyenek hianyok, “lires” térrészek a térfogatelemek kézott) ott, ahol a folyto-
nossag ezt megkoveteli. Ezek a feltételek a derékszogi hasabok hasznalataval

biztosithatok egyszertien és egzakt modon.
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4.4 A derékszogii hasab nehézségi erdtere

A derékszogli hasab nehézségi eréterének potencialja Nagy (1980) alapjan
az alabbi alakban irhat¢ fel:

V fl.y]zk =Golzyln(z+7r) +yzIn(z +7r) + zaln(y + r)—
—0.52% tan ™ = — 0.5y% tan ™" 052 tant 2 ) (62)
r yr zr

ahol r = \/(:L'p — )2+ (yp —y;)2 + (2 — z1)? (2,5, k = 1,2) atavolsag a hasab
csucsal és a P szamitasi pont kozott, GG a gravitacios allando, ¢ a hasab surusé-
ge, &, y és z koordinata-kiilonbségek a szamitasi pont és az aktualis csicspont
koordinatai kézott. Mivel egy prizméanak nyolc csticsa van, ezért (62) nyolcszor
szamitand6 a megfelelo indexi1 integralasi hatarok behelyettesitésével, majd

U, potencial értéke megkaphatd a részeredmények (63) szerinti Gsszegzésével.

Ve=V|E _—VvIE —vIE 4+ VIE

L2Y222 T2Y221 L2Y1 22 Tr2Y121

~viE Ve +VIE VD (63)

L1Y222 T1Y221 T1Y122 T1Y121

A (62) formulabdl az Gsszes potencialfliggd mennyiség derivéalassal levezethe-
to. Pl. a prizma altal gerjesztett f tomegvonzasi er6 z iranyu Osszetevije a
(63)-ben megadott Osszegzési szabalyt felhasznalva szamithato:
oV p
E LYy 2k

A (62) formula numerikus kiértékelésére a Nagy (1988) dltal kidolgozott és

= —fZ|P =GoleIn(y+r)+yln(x +r) — ztan~! Ty . (64)

LYy 2k or

optimalizalt algoritmust hasznaltam.

4.5 A Pannon-medence 3D litoszféra modellje

A modell kialakitasa 1993-ban kezd6dott (Kalmar és masok, 1995) az MTA
Geodéziai és Geofizikai Kutatd Intézetében és azoéta folyamatos fejlesztés és
bovités alatt van. Jelenleg négy szerkezeti egység modelljét tartalmazza a li-
toszféra legfelso 50-52 km-es részébdl (17. dbra). A szerkezeti egységek mélység

szerinti sorrendben a kovetkezok:
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17.4bra. A litoszféra modell (elvi) vertikalis szerkezeti vazlata. A skaldn az egyes szerkezeti

elemek elhelyezkedését a Pannon-medencében jellemzé mélységek vannak feltuntetve

)

A foldfelszini topografia 3D prizmamodellje a magyarorszagi 500 m x
500 m-es digitélis terepmodellbdl (18. abra) kertilt levezetésre 463,169
racspontbol. Mostani formajaban 125,955 egymashoz csatlakozo, valta-
kozé mérett hasabbdl all, melyeknek stirisége egyelore a globalisan elfo-

gadott 2670 kg/m® konstans érték.

A harmadkor elétti (pre-Tertiary) medencealjzat altal hatarolt neogén-
negyedkori tiledékek 3D prizmamodellje, melynek geometriai vaza pub-
likalt térkép (Kilényi és masok, 1991) alapjan digitalizalassal és 2 km x
2 km-es rdcsra interpolaldssal kertilt kialakitasra (19. dbra). Az automa-
tikus prizmarendszer-generalas soran a kb. 35,000 elemi prizma helyett
3,302 db valtozé méretli elem jott 1étre, amelyek a Bielik (1991) altal
megadott sirliség-mélység lépcséfiiggvény szerint (20. dbra) vertikalisan
tovabb tagolodtak osszesen 7,713 elemre. Ezzel az tiledékek jelentos mér-
tékt kompakeidja ill. a stirtiség mélység szerinti valtozasa 500-1000 mé-

teres atlagértékek szerint keriilt figyelembe vételre.
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18.abra. A magyarorszagi 500 m x 500 m-es DTM-bél készult szurkeségi fokozatos dombor-
zati térkép (MH Kartografiai Uzem). A sikkoordinatak EQV rendszertiek, a fokhaldzat az
TUGG67-es ellipszoidra vonatkozik

c) Az alsé kéreg prizmamodellje — annak felso hatarfeliletére vonatkozd
igen kevés szami mélyszeizmikus adat ill. indikdcié (Posgay és masok,
1981) miatt — csak kozelito jellegli. Kényszerként felhasznalva ezeket az
adatokat, melyek szerint egy szeizmikusan is észlelheto hatarfelilet valo-
szinusitheto a kéregben kb. 10-15 km-es mélységben, mely hatarfelileten
+300 kg/m? stirliségugras feltételezhetd, a Bouguer nehézségi anomélia
rezidualok un. interaktiv (trial and error) inverzidja egy 78 elembdl &l-
16 prizma modellt eredményezett (21. dbra). Ennek a hatarfeliletnek a
létezését a Pannon-medencében végzett szeizmikus tomografiai vizsgala-
tok eredményei is megerésitik (Bondar és masok, 1995). A modell altal
keltett nehézségi erdtér j6 egyezést mutat fellilvago sztiréssel (Acutor = D0
km, Apass = 100 km) eldéllitott 50 km hullamhosszisagnal nagyobb re-
zidudl rendellenességekkel. A rezidual Bouguer-anomaliakat (65) szerint
szamitottam:

Agp = Ags — Ags — Agur (65)
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19.abra. A pre-tercier medencealjzat szurkeségi fokozatokkal kombinalt szintvonalas térképe
a medencealjzat 2 km x 2 km-es digitalis modelljébdl eldallitva. A szintvonalkoz 1000 m, a
sikkoordinatak EQV rendszertiek, a fokhalézat az IUGG67-es ellipszoidra vonatkozik
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20.4bra. A Pannon-medence neogén tledékeinek siirtiség(kontraszt) — mélység fliggvénye

Bielik (1991) alapjan



ahol Agy a rezidual Bouguer-rendellenesség, Agp az 1959. évi nehézségi
alaphaldzat értékei alapjan (43) szerint szamitott Bouguer-anomalia, Ag;
az uledékek gravitacids hatasa, Agys a Mohorovicic-feliilet altal hatarolt
fels6 kopeny anyaganak gravitacios hatasa. A szuréshez a GMT prog-
ramcsomagot® (Wessel és Smith, 1991) hasznaltam. Az alsé kéreg jelen-
létére és szerkezetére vonatkozo fenti feltételezéseimet jol alatamasztjak
pl. Kovacsvolgyi (1994) vizsgalatai és az azokbdl levont kévetkeztetései
is, valamint az a modell, amely a kontinentalis kéreg harmas rétegzodé-
sét altalanos érvénytinek tekinti (Rudnick és Fountain, 1995). Ez utébbi
vizsgalatok szerint — legalabb is a mélységtartomanyokat tekintve — az
altalam hasznalt alsé kéreg modell elnevezés helyett inkabb a kozépso ké-
reg modell lenne a helyénvald, mivel a kontinentalis atlagot tekintve az
also kéreg felso hatarfelilete a 20-25 km-es mélységtartomanyba teheto,
mig az altalam létrehozott modell felsé hatarfelilete atlagosan 13-14 km
mélységi. A Pannon-medencében a f6ldi héaramok alapjan is egy szer-
kezeti hatarfelilet varhatéoan ebbe a tartomanyba esik. Ez a hatarfelilet
a dehidrataci6 révén felszabadul6 viz kovetkeztében jolvezeto rétegként
jelentkezik (Adém, 1987). A kéreg vékonysaga miatt azonban a kozépsé
kéreg — alsé kéreg kozotti hatarfelillet kontinentalis atlagmélysége szinte
egybeesik a Mohorovici¢-felilet Pannon-medencebeli atlagos 26-27 km-
es mélységével, ami az alsé kéreg jelentos elvékonyodasat ill. részleges
“eltiinését” jelentheti. Az also kéreg vastagsagara ugyanis a kontinenta-
lis atlag 17-18 km, mig a Pannon-medencére a fenti adatokbdl az 1-7
km kozotti értékek valoszintsithetok. Erre talan magyarazat lehet az al-
s6 kéreg nagymértéki erozidja, ami a forré kopenyanyag felemelkedése
miatt kovetkezhetett be. Annak eldontése, hogy valdjaban melyik szer-
kezeti egység helyezkedik el a targyalt mélységtartomanyban messze tul-
mutat a dolgozat témakorén, igy az alsé kéreg elnevezést csak az egyes

targyalt szerkezeti egységek relativ elhelyezkedésének meghatarozasara

3A Generic Mapping Tools altalanos foldtudomanyi céli adatmegjelenits és feldolgozd —
Unix operacids rendszer alatt futé — programcsomag. A dolgozatban kozolt térképek nagy
része a GMT-vel készult.



hasznalom. Ebbol a szempontbdl csak az a fontos, hogy az altalam alsé
kéregnek nevezett szerkezeti egység egy lehetséges kéregbeli stirtiség in-

homogenitast reprezental, melyet az tiledékek és a fels6 kopeny anyagai

kozrefognak.

21.abra. Az alsé kéreg 3D prizmamodelljének horizontalis elrendezése. A szurkeségi skala a
fels(kozépsd) kéreg — alsé kéreg hatdrfeliilet mélységére vonatkozik
d) A fels6 képeny 3D prizmamodelljéhez kiillonb6z6 Mohorovici¢-feliilet tér-
képek (Posgay és masok, 1991; Horvath, 1993; Lillie és masok, 1994)
szolgaltak alapul. A modell 1,821 prizmabdl all, a striségkontraszt fel-
tételezett értéke +500 kg/m?, amely 3250 kg/m? kopenyanyag stirliséget
eredményez. A modell altal lefedett tertilet, melynek sikbeli kiterjedése
950 km x 750 km, nagyjabol az északi szélesség 45. és 52., valamint a
keleti hosszusag 11. és 24. foka kozott taldlhatd (22. dbra).

A prizmarendszerek automatikus létrehozasahoz meg kellett adni az 4.3.
szakaszban emlitett Az tolerancia-paraméter értékét. Fnnek helyes megva-
lasztasdhoz megvizsgaltam a kilonbo6zo hatarfelilletek digitalis modelljeinek
pontossagat, mert elgondolasom szerint a racsmodell pontossaganak kell meg-
hataroznia Az értékét. Ha ugyanis a modell meghizhatosaga kicsi, akkor nem

érdemes “szigori”, azaz kicsi tolerancia-értéket hasznalni, mivel ez csak noveli
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22.abra. A Mohorovicié-felilet szintvonalas térképe a Pannon-medencében ill. annak kornye-
zetében. Szintvonalkoz: 1 km. A sikkoordinatak EOV rendszeriek, a fokhaldzat az IUGG67-

es ellipszoidra vonatkozik. A szurke folt Magyarorszag teruletét abrazolja

a prizmak szamat. A prizmak szamanak novekedése ugyan a kozelités pontossa-
gat 1s noveli, de abszolut értelemben ez csak akkor jelent pontossag novekedést,
ha a kiindul6 adatok, azaz a racspontok értékei maguk is megbizhatdk.

A pontossag vizsgalatat gyakorlatilag csak a felszin digitalis terepmodell-
je és a harmadkor elotti medencealjzat modellje esetében lehetett megoldani.
Azonban konkrét vizsgalatra a digitalis terepmodell esetén nem volt sziikség,
mivel a DTM becsiilt pontossdga ismert, (2 — 10) m (HM Kart. Uzem).

A medencealjzat digitalis modelljének pontossaga 127 furdlyuk adatai alap-
jan, melyek elérték a kristalyos aljzatot, +£370 m-nek adédott (Kalmar és ma-
sok, 1995). Ez az érték magéba foglalja 1) a térkép transzformacidéjabdl eredé
hibat, 2) a térkép digitalizdlasabdl eredé hibat, 3) a racsra interpoldlds hi-
bajat és végil 4) a hibakat, melyek a térkép szerkesztése és rajzolasa soran
keletkeztek. Ezt az értéket felfelé kerekitve a tolerancia-paramétert 500 m-nek
valasztva tortént az tledékek és a felso kopeny modelljeinek létrehozasa. A

DTM esetében a tolerancia-paraméter értéke 10 m volt.



5. Surtségmodellek hasznalata a geoid

meghatarozasaban

5.1 A striségmodellbdl szamitott lokalis undulacié hozzajarulasok

és a globalis geoidundulaciék kombinacigjanak alapelvei

Annak érdekében, hogy valdosaghti, azaz egyéb modon levezetett pl. gravi-
metriai geoidmegoldasokkal 6sszevethetd ill. egyenértéku eredményt kapjunk,
meg kell vizsgdlni a kombindlandé adatok (undulécidk) informécié tartalmat.
A kombinaciés médszerrel (amely az adatok elokészitési és feldolgozasi lehetd-
ségeinek nagy szama miatt t6bb mint egyszeri Osszegzés) elméletileg nincsen
semmi nehézség, hiszen az nem egyéb, mint a “remove-restore” technika (Id.
4.1 fejezet) egy sajatos megvaldsitasa. Ebben a megoldasban a lokélis undu-
lacié hozzajarulast nem a felszini pl. nehézségi rendellenesség adatokbol nyer-
juk, hanem a Newton-integral egy helyi sturtiségmodellen valé megoldasabol. A
feladat talan igy még egyszertibb, hiszen nincsen sziikség az adatok potencial-
zavarra transzformalasara a nehézségi erotér funkcionaljain keresztil, mert az
kézvetleniil szamithaté a stirliségeloszlasbol (62).

Ez a megoldas sem mentesiil azonban a globalis és a lokalis hozzajarulasok
azonositasanak és szigoru szétvalasztasanak sziikségszeru lépéseitol és ezért
alapvetoen két kérdést kell tisztazni, mielott a globdlis és a lokalis hatasokat
kombinalnak: 1) hogyan viszonyul egymashoz a modell dltal keltett és a valddi,
azaz észlelhetd és mérhetd nehézségi erdtér, ill. 2) mi a reldcid a globalis és a
lokalis modellek, ill. hozzajarulasok kozott?

A jelenlegi geoidmeghatarozasi kisérletek (Papp és Kalmar, 1996, Papp,
1996) ezen kérdéseket részleteiben vizsgaltdk és arra a kovetkeztetésre jutot-
tak, hogy egyrészrol a modell és a valédi nehézségi erétér ill. az azt reprezentalod
geoidundulaciok nem hasonlithatok ossze kozvetlentl egymassal, masrészrol a
globalis és a lokalis hozzajarulasok korrekt szétvalasztasa nélkil a hatasok sem

kombinalhaték kozvetlen médon.



5.2 A valédi er6tér és a stirtiségmodell nehézségi erdtere altal

keltett geoidundulaciék viszonya

Ennek a viszonynak a megértéséhez, vilagosan kell latnunk, hogy mi a geoid
definicidja. Itt most természetesen a tradicionalis fizikai definiciéra gondolok,
amely szerint a geoid a potencidlzavar geometriai reprezentacioja, tehat a va-
16di nehézségi erétér és annak egy egyszerusitett modellje kozotti igen kicsiny
(= 107" nagysdgrendii) eltérés megjelenitése. Nyilvdnvaléan, a geoid 6nma-
gaban, referencia-modell nélkil is létezik és pusztan a gyakorlati célszeruség,
mely egyrészrol a meghatarozasabol, masrészrol a felhasznalasabol ered, miatt
szikséges ezen a modon valé definialasa.

A modell nehézségi erdtere esetében ilyen kis nagysagrendu relativ jellegrol
nem beszélhetlink (még akkor sem, ha a stirliségmodelliink dn. stiriségkont-
rasztokat tartalmaz), mivel Ap/o =2 107! — 1072 , tovdbba a Newton-integral
onmagaban all6, teljes egészként “kezeli” a modellt (mintha az egyediili forras
lenne egy végtelen és iires térben) és a generalt nehézségi erétér magan viseli
ennek a teljességnek minden jellegzetességét.

Ezeket a jellegzetességeket a legegyszeruibben az un. frekvencia- vagy az an-
nak megfelel6 hullamszam-tartomanyban lehet leirni. A frekvencia-tartomany
természetes reprezentacios tere a valédi nehézségi erdtérnek, hiszen a gombi
harmonikusok serege, amellyel a globalis nehézségi erdteret leirjuk, éppen ilyen
teret ill. tartomanyt hataroznak meg. Igaz, hogy itt a frekvenciat csak kozve-
tett dton lehet definialni, és inkdbb fok- és rendszam-térrol kell beszélntink.

A 16ldi nehézségi erotér harmonicitasa és periodicitasa miatt ebben a fok-
és rendszam térben az erotér spektruma diszkrét, a Fourier-sorfejtés analogi-
ajanak megfeleloen. Azt is tudjuk, hogy helyes geometriai-fizikai vonatkozasi
modell valasztasa esetén (forgasi ellipszoid és nehézségi potencialja), bizonyos
alacsony fok- és rendszamu egyutthatok ill. komponensek hianyoznak ebbdl a
spektrumbdl, azaz értékiik zérus. Ezért kezdddik (52)-ben a tagok Osszegzése
n = 2-tol. Egy lokalis surtuségmodell nehézségi erctere esetén a helyzet egészen
mas. Az els6 kilonbség, hogy a referenciasikra, azaz a modell “tengerszint-

jére” szamitott erotér egyaltalan nem periodikus, tehat elvileg a spektruma
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sem diszkrét. Ennek kovetkeztében és a modell 6nmagaban valé teljességének
megfeleléen a spektrumban nincsenek “eltiind” frekvencia komponensek és al-
talaban a legdominansabb 0sszetevo a spektrumban éppen a nulla frekvenciaju
(oo hullamhosszisagi) un. DC komponens, amely a keltett nehézségi erétér at-
lagértékétol fige. Tovabbi probléma az interpretacié és o0sszehasonlitas szem-
pontjabdl, hogy a gdmbi fok- és rendszam-tér valamint a sikbeli (kétvaltozos)
frekvencia-tér nem transzformalhatéok egymasba szigori analitikus kapesolat
hijan és egy-egy gombi harmonikus szinuszoidok egész seregének felel meg a
sikbeli Fourier-analizis szerint.

Ezek a problémak csak gy hidalhatok at, ha egyrészt a valodi erotér vizs-
galatat a kérdéses tertletre korlatozzuk, azaz lokalizaljuk, masrészt a suruség-
modell altal keltett erétérbol valamilyen moédon kiszirjik az atlagos ill. nagy
hullamhosszisagu hatasokat. Ezzel tehetjik Osszehasonlithatova és egyszers-
mind kombinalhatova is a valddi és a modellbol szarmazo nehézségi erctereket.
Ez a gyakorlatban azt jelenti, hogy a globalis modellbol szamithaté undulaci-
okat a vizsgalt teriileten valamely alkalmas térképi transzformacioval a sikra
vetitjik, és a tovabbiakban a szamitasokat és az analizist a sikon végezzik,
ill. a suriuségmodell altal generdlt erdteret egy egyszertuisitett modell altal kel-
tett erétérhez viszonyitjuk (képezve a kiillonbségliket), igy téve pl. a (61) ill. a

szamitasokban (62) potencialokat un. lokdlis potencidlzavarra:
Tl = ‘/sm - ‘/”/’Sm7 (66)

ahol T; a lokalis potencialzavar, Vj,, és V.4, a lokalis sturiségmodell ill. annak
referencia-modellje altal keltett nehézségi potencidlok. Ez utobbi eljaras nem
maés mint szlirés, de a szokasos matematikai (digitalis) szliréssel ellentétben
pusztan fizikai alapokon nyugszik. Ennek megfeleloen a tovabbiakban fizikai

szurésként kertl emlitésre.
5.3 A fizikai sziirés alkalmazasa a lokalis nehézségi erdtér
modellezésében

Az eljaras alapelvei megegyeznek a globélis esetben alkalmazottal. A valddi

nehézségi eréteret mindig egy elképzelt modellhez (Gravity Reference System)
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viszonyitjuk, rendszerint egy forgasi ellipszoid altal keltett erotérhez. Ez annyit
jelent, hogy a Fold matematikai és fizikai felszinének bonyolult geometriajat és
egyszersmind (bar ezt csak kozvetve fogalmazzuk meg) a stirliségeloszlasat is
egyszerusitjuk, kijelentve, hogy a modell tomege megegyezik a Fold valodi t6-
megével. Ezzel implicit médon homogenizaljuk a tomegeloszlast egy megfelelo
atlagérték bevezetésével. A lokalis struségmodell esetén az eljaras lépésrol-lé-
pésre masolhaté, azaz meg kell keresntink azt az alkalmas, egyszert, de a valodi
modell geometriajat jol kozelito alakzatot, melynek tomege megegyezik az ere-
deti modell tomegével és igy az altala keltett nehézségi potencial referencia
értékként hasznalhato a lokdlis potencialzavar eloallitasahoz.

Mivel a gyakorlatban a tekintett méretekben un. vékonyréteg-modellekkel
dolgozunk (azaz a modellek vastagsidga sokkal kisebb azok horizontalis mére-
teinél) a referencia-modell kialakitdsakor a horizontalis, sokszor teljesen sza-
balytalan alakot célszeru megtartani. igy a lokélis potencialzavar képzésével
jo hatasfokkal kiszirhetjik azokat a nagy hullamhosszisagu valtozasokat is,
amelyek a modell horizontalis hatarvonalanak geometridjabol, tehat sokszor az
adatok hidanya miatti teljesen mesterséges hatasokbdl adédnak. A referencia-
modell fliggdleges D, kiterjedésére (vastagsagara) egy olyan alkalmas értéket

kell valasztanunk, hogy (67) és (68) feltételek egyidejlileg teljestiljenek.

N N N
M, =T.Dyor =Y 0V = ) 0ildaeiAyNzy = Y my (67)
=1 =1 =1
K

i=1
ahol M, a referencia-modell tomege, m; az egyes prizmak tomege, Az;, Ay;, Az;
a prizmak horizontalis és vertikalis méretei, p; az egyes prizmak strtisége, V; az
egyes prizmak térfogata, T, a referencia-modell hatarolo felilete sikvetiiletének
a tertilete, mely megegyezik azon K szamu prizmak horizontalis helyzetu ol-
dallapjainak tertiletosszegével, melyek atfedések nélkiil, azaz egyszeresen fedik
le (K < N) a modell horizontalis hatdrvonala altal meghatarozott tertiletet
(23. abra). Példaként vegyiik a fels6 kopeny stirliségmodelljét, amelyet a 4.5.

fejezetben ismertettem.



A siruségmodell horizontalis kiterjedése 950 km x 750 km, tehat egy tég-
lalap. A stirliségeloszlas homogén (pl. ¢ = +200 kg/m?), tehit a referencia
modell vastagsaga (67) szerint szamithato:

M 0-6

D= —— , 69
2050 750 0 (69)

ahol M a kopenyanyag tomege és M = M, = 2.8386 - 10'® kg

a"

P —_ a
s

a, b,

—
1l
—

23.4bra. a) Egy lokdlis stirliségmodell és b) annak egyszeriisitett, referencia modellje. Elvi

vazlat

A szamitasok alapjan a referencia-modell egy 950 km x 750 km horizon-
talis kiterjedésti, D, = 19.92 km vastagsagd, o = +200 kg/m? stirliségti lemez
(téglatest). A lemez altal keltett és a (62)-vel szamitott undulacié a 24b. dbran
lathaté. Ha ezt a hatést (66) szerint kivonjuk az eredeti modell altal keltett
hatasbdl (24a. dbra), azonnal lathatéva véalnak a kisebb hullamhosszisagi rész-
letek (25b. abra), amelyeknek amplitiddi (5 — 7 m) mar 6sszevetheték a valodi
geoidundulacidknak a vizsgélt tertileten észlelt valtozasaival (pl. 35a. dbra).

Természetesen a nagyfrekvenciaju valtozasok kiemelésére a digitalis szu-
rés is alkalmas, azonban mint latni fogjuk a kovetkezo szakaszban, a fizikai és
matematikai szirés egymast koveto alkalmazasaval sokkal jobb, a mesterséges
hatasoktdl (amelyek az adatok és a digitdlis sztirés kolcsonhatasaibdl adodnak)

mentes rovid hullamhosszisagu undulacié hozzajarulasokat kaphatunk.
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5.4 A matematikal és a fizikal szilirés osszehasonlitdsa

A digitélis sztirést gyakorlatilag a digitalis Fourier-transzformacié (DFT)
egy specialis valtozatanak, a gyors (fast) Fourier-transzformacionak (FFT) se-
gitségével oldhatjuk meg a leghatékonyabban (I1d. pl. Meskd, 1984). A szlirés
a DFT alkalmazasa esetén nem mas, mint a szuro és a szurendo jel Fourier-
transzformaltjainak Osszeszorzasa a komplex frekvencia-tartomanyban. Azon-
ban ahhoz, hogy a szorzast elvégezhessiik, elo kell allitanunk mind a jel, mind
a szurofuggvény digitalis Fourier-transzformaltjait.

Ez a szurofuggvény esetében az atviteli karakterisztikak megtervezését je-
lenti kozvetlentl a frekvencia-tartomanyban, amelynek soran meghatarozzuk
az un. levagasi és atviteli frekvenciakat. F két frekvencia kozott, valamely sima
fliggvénynek (pl. cosinus) megfelelden az atvitelt fokozatosan csékkentjiik 1-rol
0-ra. Ezzel csillapitjuk a meredek levagas (pl. a 1épcsofiiggvény) altal okozott
un. Gibbs-jelenséget, amely a lépcsoszird alkalmazasa esetén a sziirendo ada-
tok végessége miatt mesterséges periodicitast okozna a sziirt adatokban. Ter-
mészetesen a szurétervezés ennél sokkal bonyolultabb feladat, de a dolgozatnak
nem célja ennek kimerito elemzése, igy csak az elemi részletek ismertetésére
szoritkozom. A sziréknek alapvetden két csoportja van, a feliilvagd (alulate-
resztd) és az alulvagé (feliilateresztd) szirdk. Az Gsszes tobbi sziirdtipus e ketto
megfelelo kombinaciéjabdl szarmaztathato. Szamunkra, a lokalis és a globalis
hatasok szétvalasztasahoz e két alaptipus a fontos. A szamitasokban a GMT
programcsomag GRDFFT rutinjat hasznaltam az adatok sztrésére.

A probléma, amely a végeredményt tekintve altalaban 1ényeges kiilonbséget
okoz a fizikai és a digitalis (matematikai) szlirés k6zott a stirtiségmodellek &ltal
keltett unduléacié hozzajarulasok digitalis Fourier-transzformaltjanak eloallita-
sa soran keletkezik. Ugyanis ezen adatok természetszerileg sem nem periédi-
kusak, sem nem végtelen kiterjedésuek, aminek kovetkeztében a spektrumban
— tehat a jel frekvencia-tartomanybeli matematikai modelljében — annak tel-
jes szélességében az un. leakage jelenség torzulast, hullamzast okoz. Fnnek
kovetkeztében egyes frekvenciak amplitudéja periodikusan megnovekszik, ma-

soké csokken a “valodi” spektrumhoz képest. A magas frekvencidkat tovabb



torzitja a mar emlitett aliasing hatas is, amelynek mértéke attdl fugg, hogy
az alkalmazott mintavételi sturtuség ill. gyakorisag mennyire képes a magas
frekvenciaji informacidkat reprezentalni. Tovabbi gondot okoz, ha a vizsgalt
adatokban azok kiterjedésénél nagyobb hullamhosszisagu, trendnek tekintheto
jellegzetességek is vannak.

A lokalis stirtiségmodellek altal keltett nehézségi erétér (mint spektralisan
modellezendd jel) tartalmazza mindezeket az DFT szempontjabdl kedvezotlen
jellemzoket. Ha megnézziik a felso kopeny altal keltett undulaciok szintvo-
nalas térképét a 24a. abran, nem latunk mast, csak egy hatalmas “kidudo-
rodast”, amelynek maximuma 480 m korili érték. Ha egy pillantast vetink
az OSU91A geopotencialis modellbdl a vizsgalt tertletre szamitott undulaci-
okra, akkor azonnal lathaté, hogy a terileti maximum csupan +47 m korul
van és az erételjes +80 m-es maximum a valddi nehézségi erétérben (pl. 35.
abra) nem észlelhets. Természetesen az eléz6 szakaszokban elmondottaknak
megfeleléen nincsen semmi ellentmondas a jelenséghen, hiszen az 6sszehason-
litott adatok maés és mas természetiiek. Papp és Kalmar (1996) szamitasai
alapjan, pl. ha az OSU91A modell egyttthatéibol nem vonjuk ki a megfele-
16 (Ja, Ju, Js, . . .) referencia-modell egyiitthatokat, akkor a vizsgalt tertileten a
kapott “geoid” egy észak-déli iranyban erésen megdolt (% = —1.6314+0.0010
m/km) sikra emlékeztet leginkabb, abnormalisan nagy undulacié értékeket mu-
tatva (Ng = —2048.78 +0.14 m). Ha azonban a fizikai sztirés utani képet (25b.
abra) probaljuk értelmezni, azonnal realisztikus nagysagrendii undulécié val-
tozasokat kapunk (max. 10-13 m), amelyek mar Osszevethetok az OSU9IA
geoidnak a vizsgalt teriileten tapasztalhato relativ hullamzasaival.

Ezeknek a hatasoknak a kovetkeztében, ha a digitalis szirést kozvetlenil
a modellezéshdl kapott eredményeken végezziik el, akkor a 26a. abran lathaté
torz eredményeket kapjuk.

Nemkivanatos jelenségként jol kovethetoen “megjelent” a modell horizon-
talis hatarvonala (téglalap alakd korvonal). Az eredmény azért torz, mert a
valésagban nincsenek “hatarvonalak”, azok pusztan a modellezés velejardi. To-
vabba jol lathaté, hogy az irrealisztikus hullamzasok mind a modell tertletének

szélein mind azon beliil teljesen
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24.4bra. a) A felsd kopeny 3D modelljének unduldcié hozzdjaruldsa. b) A felsé képeny 3D
referencia-modelljének undulacié hozzajarulasa. Szintvonalkoz: b m. A szurke folt a modell

altal lefedett teruletet abrazolja. A sikkoordinatdk méterben adottak
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25.4bra. a) A felsé kopeny 3D modelljének (Moho-feliilet) sziirkeségi fokozatos megjelenitése.
b) A modell altal keltett, fizikai szliréssel kiemelt lokalis undulaciék szintvonalas térképe.

Szintvonalkoz: 1 m. A sikkoordinatak méterben adottak
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26.4bra. a) A felsd kopeny unduldcié hozzdjaruldsainak felilvagd sziiréssel (Acutor = 300
km, Apass = 200 km) eléallitott képe. b) Az unduldcié hozzdjarulasok képe fizikai és digitalis
szlirés egymas utani alkalmazasdval. A digitélis sziir6 paraméterei megegyeznek a) esettel.

Szintvonalkoz: 0.1 m



megvaltoztatjak az undulacidk szerkezetét, igy azok nem mutatnak korrelaciot
a Mohorovicic¢-felilet topografidjaval.

Papp (1996) vizsgalatai alapjan a legegyszertibb linearis korrelaciészamitas
r = 0.19 faktort eredményez.

Ezzel szemben a 26b. dbran a fizikai szirés utan (25b. abra) alkalmazott
digitalis szlirés (Acutor = 300 km, Apass = 200 km) eredménye lathatd. Itt
a hatarok leképezése egyaltalan nem nyilvanvald és a kapott undulacidk is
értelmezhetdk, jobban korrelallnak a Moho-felillet szerkezetével (r = 0.41),
habar ez a korrelacié még mindig nem szignifikans statisztikailag. Fnnek egy-
részrol az a magyarazata, hogy a linearis regresszio nem kielégité osszefiiggés
az anomalidk és a Moho mélységek statisztikai kapcsolatanak leirasara, mi-
vel a viszonylag széles mélységtartomany miatt, (25 — 52 km) mar jelentkezik
a gravitacids torvény 1/r? fiiggvény szerinti nemlinedris hatdsa. Méasrészrol
a korrelacios faktorok csak a 300 km alatti geoidhullamok és a Moho-feliilet
statisztikai viszonyat tikrozik, azaz az erotér spektrumanak csak egy része,
méghozza a viszonylag nagyfrekvencias kertilt vizsgalat ald, amig maga a Mo-
ho-feliilet sztretlen maradt.

Mindezek az eredmények azt mutatjak, hogy a fizikai szlirés alkalmazasa
kedvezéen hat az adatok interpretalasaban és tovabbi feldolgozasaban egya-
rant. Kilonosen elonyos tulajdonsag ez a spektralis vizsgalatok esetén, ahol
az adatok kondicidi (periodicitas, trendmentesség) alapvetéen befolyasoljak az

eredményeket ill. az ezekbol levonhato kovetkeztetéseket.



6. A globalis és a lokalis geoidundulacidk

kombinacidjanak gyakorlati kérdései

Az 5.1 szakasz alapjan a torzitasmentes eredmény érdekében, mindenek
elott el kell kiilloniteni a globalis és a lokalis hatasokat. Természetesen valo-
jaban nincsen semmiféle hatarvonal a hatasok kozott és ezért a “globalis” ill.
“lokalis” definiciok is esetlegesek. Gyakorlatilag inkabb arrél van szo, hogy
azokat a hatasokat kell azonositani a kombinaci6 elott, amelyek érvényesiilnek
és észlelhetok mind a globalis, mind a lokalis adatokban. Ha altalanos érvényu-
nek tekintjik azt a feltételezést, hogy pl. egy globalis nehézségi erdtér modell
a helyi, rovid hullamhosszusagu részletekrdl nem, vagy csak igen korlatozott
informaciét ad, mig a lokalis adatoknal ez éppen forditva van, akkor csak azt
kell meghatarozni, hogy hol az a lehetséges attedési sav, amelynek hataraitol
csakis és kizardlag az egyik ill. a masik “informacioforrast” hasznaljuk egy
teljesebb, minden részletet atfogd modell kialakitasahoz.

Ezen a meggondolason alapul a 4.1. fejezetben ismertetett “remove-resto-
re” technika is. Ennek alkalmazasaban igen lényeges elony az, hogy a helyi
informacidkat hordozé adatok (pl. nehézségi rendellenességek) vagy azok egy
része felhasznalasra kertilt a globalis modell kialakitasakor, természetesen ero-
sen atlagolt mértékben. Ilyen esetben (55)-nek megfeleléen a globélis hatasok
levalasztasa a lokalis adatokbol nagyon egyszeri és elvileg sem jelent problé-
mat, hiszen a modell konzisztens a kialakitasakor felhasznalt adatokkal.

A suruségmodellbol szamitott hatasok esetében azonban semmi hasonlo
tampontunk nincsen és ezért kozvetett dton kell az informacidkat elhatarol-
nunk egymastol, pl. egy globalis és egy lokalis gravimetriai geoid kiilonbozo
modszerek szerinti osszehasonlitasa alapjan. A “remove-restore” technika al-
kalmazasaval eloallitott lokalis megoldast, némi egyszerisitéssel ugy tekinthet-
juk, mint a nehézségi erdtér szerkezetére vonatkozo informaciok teljességének
hordozdjat, mig a globélis geoid a teljességnek csak egy részét jeleniti meg.
Ezért, ha egy adott tertileten sikertl azonositani olyan részleteket, amelyek
kozosek (informacié-atfedés) a kétféle megoldasban és a vizsgdlt tertilet mé-

reteit tekintve ezek a részletek lokélisnak tekintheték (pl. a teriilet harmada
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(Hipkin, 1994)), akkor megtaldltuk azt a hatart, amely alkalmas a globalis és
a lokalis hatasok szétvalasztasara. Ezeknek a részleteknek az azonositasara jol
hasznalhatok a statisztika hagyomanyos és spektralanalizisen alapulé eszko-
zei, amelyek alkalmazasa a Pannon-medencében a kovetkezo szakaszban kertil

targyalasra.

6.1 A globalis és lokalis geoid megoldasok auto- és

keresztkovariancia analizise a Pannon-medencében

A globalis és lokalis értelemben kozosnek nevezheto jellegzetességek a t6l-
di nehézségi erotérben elsosorban azonos periodicitasokat jelentenek. Altald-
ban ez annyit jelent, hogy egy adott tertileten a maximumok és minimumok
helyileg egybeesnek a két Osszehasonlitandd, globalis és lokalis megoldashol
szarmaz6 geoid-feliileten. A legtobb esetben a topoldgiai hasonlésag egyalta-
lan nem nyilvanvalé és nehéz barmilyen kvantitativ kovetkeztetés levonasa is,
ezért a kozos periddusok azonositasara a keresztkovariancia- vagy keresztkor-
relacio-szamitast hasznalhatjuk. Mivel kétdimenzids adatokrél van szo, ezért
a keresztkovariancia nem csak az esetleges kozos periodicitasokat képes kimu-
tatni, hanem azok iranyitottsagarol is informaciét nyjt.

A keresztkovariancia szamithaté mind a tér- mind a frekvencia-tartomany-
ban. Ez utébbi esetén a két geoid-felilet (pl. a(x,y) és b(x,y)) Fourier-transz-
formaltjait (A(fz, fy) és B(fz, f,)) kell (70) szerint dsszeszorozni (a * felsé in-
dex komplex konjugéltat jelent), melynek eredményeképpen létrejon C( fs, f,)
az un. keresztspektrum, majd az F'~! inverz transzformaciéval eldallitjuk en-

nek e(x,y) tér-tartomanybeli képét, a keresztkovarianciat (Meskd, 1984):

C(fxafy) = A(fxvfy)B*(fxafy)
co(z,y) = F7HCO(for f)} -

A muveletek értelmének megfeleloen azon frekvenciakhoz tartozé amplitudok

(70)

erosodnek fel, amelyek mindkét felilet spektrumaban azonosan dominéansak.
Ezért c(x,y) a feler6sodott frekvenciaknak megfelelé hullamhosszisdga peri-

odicitas(oka)t mutat. Természetesen a szamitasok sikere nagymértékben fiigg
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attol, hogy az adatainkban milyen amplitidéviszony van a trendnek ill. a jel-
nek tekintheté komponensek koézott. Ez az arany hatékonyan csdkkenthetd (a
jel javara) pl. a legkisebb négyzetes kiegyenlitéssel meghatarozott stknak, mint
trendnek az eltavolitasaval.

A 27. dbran az OSU91A (n = 360) és a HGQ94 lokalis gravimetriai kvazige-
oid ilyen médon meghatarozott digitalis keresztkovariancia-fiiggvénye lathato.
A hatarozott minimum és maximum helyek alapjan, azok tavolsagabol meghe-
cstilhetd ill. ténylegesen lemérheté a dominans hullamhossz(ak) értéke, amely
ebben az esetben 250-300 km-nek adddik.

A fenti eredmények ellendrzésére, a 3. fejezetben ismertetett statisztikai
modszer alapjan szamitottam az OSU91A geoidundulacidk 1D autokovarian-
cia-figgvényét is. A spektralis értelmezés szerint az autokovariancia-fliggvény
alkalmas a sajat-periodicitasok kimutatasara. Ez alapjan a 28. abrabdl az ko-
vetkezik, hogy a keresztkovariancia analizisbol kapott 250-300 km kozotti érték
nagyon realis, hiszen hasonlé periodicitas (280-300 km) jellemzi az OSU9TA
geoid dolésre korrigalt undulaciéit is. Ebben a hullamhossz-tartomanyban bar-
mely periodicitds a vizsgalt teriilet méreteit (500 km x 450 km) tekintve biz-
tonsaggal kimutathato, és ugy kezelheto, mint lokalis informaci, amely mar
jelen van a globalis modellben is.

Ennek magyarazata az, hogy egyrészrol a maximalis n = 360 fok- és rend-
szamig alkalmazott gombi harmonikus sorfejtés, amellyel a globalis geoidnak a
vizsgalt teriletre eso feliletdarabjat eloallitottam, a Fold felszinén kb. 110 km
minimalis hullamhosszisagiu felbontasnak felel meg, azaz joval kisebb, mint
a kimutatott periodicitas hullamhossza. Tehat az adott 300 km hullamhosz-
szusagi informacié a nehézségi erotér szerkezetérdl valoban belekertiilhetett a
globalis modellbe, annak szamitasakor (Adém J., 1993). Masrészrol ismerve
a HGQ lokalis gravimetriai kvazigeoidok meghatarozasi modszerét (Kenyeres,
1993), biztosak lehetiink benne, hogy az azonositott jellegzetességek csakis a
lokalis gravimetriai adatokbdl keriilhettek a lokalis geoid megoldasba.



200000

100000

[m]

-100000

-300000 -200000 -100000 0 100000 200000
[m]

27.4bra. Az OSU91A (n = 360) és a HGQ94 (Hungarian Gravimetric Quasigeoid 1994) geo-
idok 2D digitalis keresztkovariancia-fiiggvénye. Szintvonalkoz: 5 cm?; minimum szintvonal:

—0.15 m? (fekete); maximum szintvonal: +0.65 m? (fehér)

kovariancia [m®]

0.6 < oo Y T

-0.4 4 T L T T T
0 100 200 300 400 500 600

tavolsag [km]
28.abra. Az OSU91A geoid simulé sikkal redukalt undulacidinak tapasztalati autokovarian-

cia-fuggvénye. J6l azonosithatéd a 300 km hullamhosszisag koruli periodicitas
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6.2 A globalis és lokalis geoidundulaciék kombinacidja digitalis

szliréssel

A fenti meggondolasok alapjan az adatok kombinacidjahoz sziikséges atme-
neti savot a 200-300 km ko6zotti hullamhossz-tartomanyban hataroztam meg.
A fizikai sztiréssel lokalizalt, 200 km alatti hullamhosszusagu és a globalis, 300
km feletti hullamhosszusagi undulacidk szétvalasztasara alul és felilvagd szu-
réket alkalmaztam, melyeknél az dtmeneti sav (200-300 km kozott) egybeesett.
Az atmeneti savban az atvitel fokozatosan, a cosinus fiiggvénynek megfeleléen
valtozott. A sima atmenet a mar emlitett Gibbs-jelenség csokkentésére szolgal.
A felilvagé sziro atviteli figgvénye, melyet kozvetett dton a szliré impulzusra
adott valasztiggvényének teljesitményspektrumabdl hataroztam meg a 29. ab-
ran lathaté. A megfeleloen nagy csillapitas biztositja, hogy a tiltott savokbdl
nem keriil informacié a szurt adatokba. A kilonbozo undulacié hozzajarulasok
szintvonalas térképei a 30-35. abrakon lathaték. Az egyes hozzajarulasokat

csillapitas [dB]
0 : (J\

i . .| atmeneti sav

: ! —
10 100 1000

hullamhossz [km]

29.4bra. A szamitasokban alkalmazott feliillvagé szlird atviteli figgvénye (Apass = 300 km,

Acutotr = 200 km)

10 km x 10 km-es racsokon szamitottam 128 x 128 pontban. Az adatok szama
(N; = N, = 128 = 27) {gy automatikusan lehetévé tette az FFT hasznalatat

interpolacié ill. az in. “zero padding” (az adatok racshaléjanak nulla értékek-



kel torténé kiegészitése ill. kiterjesztése) alkalmazasa nélkil (Press és masok,
1986). A szilirés utdn az egyes hatasok Osszegzésével elddllitottam a Pannon
medence litoszféra geoidjat, melynek tobbféle valtozatat is felhasznaltam a

kilonbozo lokalis és globalis geoid megoldasokkal valé 6sszehasonlitasban.

6.3 A litoszféra geoid statisztikai vizsgalata

A litoszféra geoid (HLG94) tébbféle valtozatban valé szamitasat (1d. pl.
Fiiggelék) egyrészrol a kombinalhaté adatok sokfélesége, masrészrél a kom-
binalasi mddszerben rejlé lehetoségek indokoltdk. Ennek megfeleléen a sta-
tisztikai vizsgalatok is kilonb6zo kombinacidk szerint torténtek. Ezekben a

kombinaciékban az aldbbi adatok kertiltek felhasznélasra (7. tablazat):

7. tablazat. A litoszféra geoid kulonboz6 variansainak kiszamitasahoz és az eredmények sta-

tisztikal kiértékeléséhez felhasznalt adatok

globalis modellek lokalis hozzajarulasok lokalis geoid megoldasok
0Osusgl felsé kopeny modellje HGQ91B
OSU89B alsé kéreg modellje HGQY
OSU91A uledékek modellje

felszini topografia modellje

A statisztikai adatok levezetésében csak az orszaghataron belil elhelyez-
ked6 racspontokat vettem figyelembe (959 pont a 10 km x 10 km-es racson).
Ennek oka az, hogy egyrészrol a litoszféra modell alapjat képezo adatok je-
lentos hanyada inkabb csak Magyarorszag, semmint a teljes Pannon-medence
tertletére vonatkozik, masrészrol a lokalis gravimetriai geoid megoldasok meg-
bizhatésaga is varhatéan az orszag tertiletén a legnagyobb.

A legfontosabb kérdés a litoszféra modell értékelése szempontjabdl, hogy a
litoszféra geoid megoldasok mennyire kozelitik meg a felszini nehézségi anoma-
lia adatokbdl szamitott HGQ lokalis gravimetriai kvazigeoid megoldasokat (36.
abra). A 8. tablazatban kézolt adatok alapjan ugy tlinik, hogy a  kiilonb6z6

litoszféra geoidok nagyon jo egyezést mutatnak a gravimetriai megoldasokkal,
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30.4bra. A felszini topografia modelljének undulacié hozzdjaruldsa a) fizikai szlirés utan, b)
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31.4bra. A neogén-negyedkori iiledékek undulicié hozzdjarulisa a) fizikai szlirés utdn, b)
fizikai és digitalis sziirés utdan (A < 300 km). Szintvonalkdz 0.1 m, a sikkoordindtdk EOV
rendszertiek. A fokhalézat az TUGG6E7-es ellipszoidra vonatkozik
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32.4bra. Az alsé kéreg modelljének undulécié hozzdjaruldsa a) fizikai szlirés utan, b) fizikai és
digitalis sziirés utdn (A < 300 km). Szintvonalkdz 0.1 m, a sikkoordindtdk EOV rendszertiek.
A fokhalézat az [TUGG6T-es ellipszoidra vonatkozik
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33.4bra. A felsd kopeny modelljének undulécié hozzdjaruldsa a) fizikai szlirés utan, b) fizikai

és digitalis sziirés utan (A < 300 km). Szintvonalkéz a) 0.2 m ill. b) 0.1 m, a sikkoordinatak
EQOV rendszertiek. A fokhalézat az ITUGG67-es ellipszoidra vonatkozik
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35.4bra. Az OSU91A geoid a Pannon-medencében. a) n = 360, b) digitalis szlirés utan

(A > 200 km). Szintvonalkéz 0.2 m. A sikkoordinatdk EOV rendszeriiek, a fokhalézat az
TUGG67-es ellipszoidra vonatkozik
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36.4bra. Lokalis gravimetriai kvazigeoid megoldasok a Pannon-medencében. a) HGQ91B, b)
HGQ94. Szintvonalkoz 0.2 m. A sikkoordinatak EOV rendszertiek, a fokhaldzat az IUGG67-

es ellipszoidra vonatkozik



ami annyit jelent, hogy a Pannon-medence 3D litoszféra modellje alapjan sza-
mitott undulacié hozzajarulasok jol reprezentaljak a geoid révid hullamhosz-

szusagld (A < 300 km) undulécidit. Ezt az értékelést az alabbiak indokoljak.

8. tabldzat. Kiilonboz6 litoszféra geoid (HLG94) varidnsok és egyéb geoid megolddsok osz-

szehasonlitasabdl kapott undulicié maradékok (AN = Ny — N3) statisztikai paraméterei

Ny Ns DTM szUrd min. max. atlag szoras
Atmeneti siv  [m] [m] [m] [m]

1 HGQY91B HLGY nem  200-300 km —0.80 0.69 0.08 +0.22
2 HGQI1IB HLGY4 igen  200-300 km —0.78 0.60 0.08 +0.22
3 HGQIIB HLGY4 nem  100-300 km —0.25  0.60 0.09 +0.12
4 HGQ91B HLGY4 igen  100-300 km —0.24 0.34 0.09 +0.10
5 HGQY4 HLG9%4 nem  200-300 km —0.56 1.08 0.35  +0.23
6 HGQY4 HLG9%4 igen  200-300 km —0.73 0.94 0.35  +0.23
7 HGQY4 HLG9%4 nem 100300 km —0.20 1.12 0.38  +0.17
8 HGQY4 HLG9%4 igen  100-300 km  —0.29 0.92 0.38 +0.16
9 HGQY4 HLG9%4 igen  500-700 km —2.22 1.32 0.15 +0.88
10 HGQY1B 0OSUS81 - - —-1.21 151 0.04 +0.59
11 HGQY1B OSU89B - 200-300 km —1.16 1.14 0.06  +0.49
12 HGQY1B OSU89B - - —0.20 0.62 0.08 +0.13
13 HGQY1B OSU91A - - —0.11  0.67 0.18 +0.14
14 HGQY4 OSU89B - - —0.32  1.08 0.28 +0.21
15 HGQY4 OSU91A - - —0.05 1.08 0.38 +0.16
16 HGQY4 HGQI1B - - —0.40 0.78 0.19 +0.16
17 OSU91A  OSUS89B - - —-0.52 0.04 -0.10 40.09

Ha 6sszehasonlitjuk a kiillonbozo globélis (OSU) és lokalis gravimetriai kva-
zigeoid (HGQ) megolddsokat (8. tablazat 10-17. sorai), akkor lathaté, hogy
mind a globalis, mind a lokalis geoidok esetén egymashoz viszonyitott egyezés
csak deciméter nagysagrendben tapasztalhaté. A statisztikai adatok (man at-
lagértékek és oan szordsok) széles skalan mozognak ebben a tartomanyban.
Tehat az maris nyilvanvalo, hogy pl. a 7-8. sorban tapasztalt may = +38 cm
atlagos eltérés a HLG94 és a HGQ94 kozott ez utdbbi és a globalis modellként
hasznalt OSU91A geoid kozotti may = 438 cm eltolddasbdl ered (15. sor),
hiszen az OSU91A modell szolgalt globalis hozzajarulasként a HLG94 eléalli-
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tasahoz. Hasonld nagysagrendii ellentmondasok (may = +19 cm, oany = £16
cm) mutatkoznak (8. tabldzat 16. sora) a két gravimetriai geoid megoldas ko-
z0tt is. Természetesen az OSU geoidok sem egyeznek meg (8. tablazat 17.
sora) a modellek meghatarozasa soran felhasznalt gravimetriai és egyéb ada-
tok véltozdsanak ill. boviilésének megfeleléen (Rapp és Pavlis, 1990) és egyezés
ismét csak deciméter szinten (may = —10 cm, cay = £9 cm) tapasztalhato.
Ezeknek a statisztikaknak az ismeretében a HLG és HGQ megoldasok ossze-
hasonlitasabdl kapott szorasértékek (10 cm < oany < £22 cm) azt jelzik,
hogy nincsen szignifikans eltérés a HGQ és a HLG geoidok abszolit értelemben
vett, azaz a valodi geoidhoz viszonyitott megbizhatosaga kozott, legalabbis a
rovid hullamhosszisagu undulaciok tekintetében.

Annak vizsgalatara, hogy a sziiréparaméterek (Acutoft, Apass) Mmegvalasztasa
milyen befolyassal van az ellentmondasok statisztikajara, a HLG megoldasokat
kilonbozo atviteli savu szirokkel allitottam elo. Ebbol a kisérletsorozatbhdl az
tiinik ki, hogy a szélesebb atviteli sdv hasznalata (100 km — 300 km) csok-
kenti az eltérések szorasat, akar a felére is. Ez konnyen magyarazhato lenne
azzal, hogy a szélesebb atviteli sav miatt tobb informacio jut a litoszféra geoid
megolddsba a globélis modellbél (amig a litoszféra modell undulacié hozza-
jarulasa aranyaiban csokken), ami javitja a litoszféra geoid pontossagat. Ez
tulajdonképpen igaz, de nem a teljes magyarazat. Ha ugyanis megvizsgaljuk,
hogy milyen az ellentmondasok tertileti eloszlasa pl. a HGQ91B — OSUR9IB
és a HGQI1B — HLGY94 megoldasok koézott (37. abra), akkor azt latjuk, hogy
béar a statisztikai adatok nagyon hasonldk (v.6. 4. és 12. sorok), nyilvanvaléan
mégis a HLG94 megoldas kozeliti meg jobban a lokalis gravimetriai megol-
dast, hiszen az ellentmondasok sokkal kevéshé korrelalnak a topografiaval ill.
a litosztéra nagyobb szerkezeti egységeivel.

A 6.1. fejezetben leirtak szerint meghatarozott atmeneti sav helyességének
ellenorzésére ill. annak vizsgalatara, hogy rosszul megvalasztott sziuroparameé-
terek esetén milyen eredményt ad a kombinacios modszer, egy olyan litoszféra
geoid megoldast is létrehoztam, amelynél az alkalmazott sztirok atmeneti savja
500-700 km kozott volt. Ez az atmeneti sav kozelitoleg megegyezik a vizsgalt

teriilet horizontalis dimenzidival. A kapott statisztikdk (8. tablazat 9. sora)
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37.4bra. Unduldcié maradékok tertileti eloszldsa. a) HGQ91B-HLG94 (14sd 8. tablazat 4. so-
ra), b) HGQI1B-OSU91A (ldsd 8. tdblazat 15. sora). Szintvonalkdz 0.1 m, a sikkoordinatak
EQOV rendszertiek. A fokhalézat az ITUGG67-es ellipszoidra vonatkozik



igazoltak, hogy a rosszul vélasztott — jelen esetben tulsagosan szélés atvitelt
biztosité — szlirdparaméterek torz megoldast eredményezhetnek (many = +15
cm, oay = 188 cm). Nem csak a megnovekedett szoras az, ami ezt alatamaszt-
ja, hanem az ellentmondasok atlagértékének jelentos mértékii megvaltozasa is.
Latszatra az eltolodas a HGQ94 és a HLG94 geoidok kozott kedvezoen valto-
zott, hiszen may értéke 23 cm-rel csékkent (v.6. 8. tablazat 8. sora). Ennek
ellenére, mivel egyrészrol a kombinalasi médszerbol adédéan a nagy hullam-
hosszusagu ill. konstans ellentmondasok gyakorlatilag nem magyarazhaték (igy
azok nem is értékelhetdk!) a stiriségmodell esetleges hidnyossagaival, masrész-
rol egészen biztos, hogy a HGQ94 és a HLGY4 megoldasok kozotti 438 cm
atlagos eltérés az OSU9TA globalis modell és a HGQ94 kozotti eltérésnek meg-
felel (8. tablazat 15. sora), ezért csak azt a kovetkeztetést lehet levonni, hogy
a rosszul megvalasztott sziir6paraméterek jelentos, deciméter nagysagrendu
szisztematikus torzitast (bias) is okozhatnak. Ez viszont aldtamasztja a valodi
és a modell nehézségi eroterek osszehasonlithatésagara ill. kombinalhatosaga-
ra tett megallapitasokat és azt a javaslatot, miszerint a fizikai és matematikai
szurés egytittes alkalmazasaval megoldhaté ez a probléma. Lathato, hogy a
kisérletben alkalmazott szuro az eredmények szerint olyan, a litoszféra mo-
dell &ltal keltett nagy (700 km > A > 300 km) hulldimhosszisagi unduldcié
hozzdjarulasokat is “beengedett” a HL(G94 megoldasba (8. tablazat 9. sor),
amelyek egyaltalaban nem vagy nem eléggé reprezentaljak a valddi ill. észlel-
heto nehézségi eroteret a Pannon-medencében. Ezek a nagy hullamhosszusagi
komponensek a felelosek végsé soron ezen utébb emlitett HLG94 megoldas
HGQ94 geoidundulacidkhoz viszonyitott, jelen esetben véletleniil kedvezo ira-
nyu eltoloédasaért.

A topogréfia hatasa a geoid ill. a nehézségi erétér igen rovid (a Pannon-me-
dencében: A < 20— 30 km) hulldmhosszisagu szerkezetére alapvetd befolyassal
van, ezért minden egyes HLG94 megoldast a topografiai tomegek hatasanak
figyelembe vételével ill. anélkil allitottam el6. A 8. tablazat adatai alapjan
a topografia atlagos hatasa a geoidundulaciék amplituddjara 1-2 cm-en belil
mutathato ki. Természetesen ez csak statisztika, amely Magyarorszag teljes

teriletére vonatkozik. Ha jobban megvizsgaljuk a topografiai hatasok figye-



lembe vételének befolyasat az undulacio maradékok teriileti eloszlasara, akkor
lathatjuk, hogy lokalisan, elsosorban a kozéphegységek tertiletén sokszor 0.3 —
0.5 m javulds (azaz a maradékok csokkenése) is tapasztalhatd. Ez a tendencia
jol érzékelheto, ha osszehasonlitjuk a 37a. és a 38. abrakat.

A 8. tablazatbdl szembetiino, hogy a topografia hatasanak figyelembevé-
telével elért javulas csak a szélesebb dtmeneti savd (100 km < A < 300 km)
szurok alkalmazasakor valt lathatéva a statisztikai adatokbdl is. Ennek oka
az, hogy az atmeneti savnak a révidebb hullamhosszusagu tartomany felé ki-
terjesztése relativ értelemben novelte a topografia és az egyes egyéb hatok
(tiledékek, sth.) altal keltett undulacié hozzajaruldasok amplitiddinak aranyat.
Ez masképpen fogalmazva annyit jelent, hogy a topografia hatasa a tobbi ha-
tashoz képest viszonylagosan erosodott a szirés kovetkezményeként. Erre a

jelenségre az eredmények spektralis interpretalasakor még visszatérek.
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38.4bra. Unduldcié maradékok (lasd 8. tablazat 3. sora) teriileti eloszlasanak kapcsolata a —
szurkeségl fokozatokkal abrazolt — felszini topografiaval. Szintvonalkoz: 0.1 m. A sikkoordi-

natak EOV rendszertiek, az ellipszoidi koordinatak az TUGG67-es ellipszoidra vonatkoznak



7. A geoidundulacidok spektralis interpretalasa a

Pannon-medence teruletén

Az 5.3. fejezetben leirt fizikai szuréssel elokészitett lokalis adatok alkalma-
sak arra, hogy informacié-tartalmukat 6sszehasonlitsuk. Az 6sszehasonlitasra a
legmegfelelobb a sikbeli frekvencia-tartomany, azonban a szemléletesség miatt

a frekvencia értékeket célszeriibb transzformalni hullamhosszakka:

)‘n:fn_l

fo=nf(KA) = (E-1)<n<E, (71)

2
ahol f, az n-edik frekvencia a digitalis Fourier-spektrumban, K a Fourier-
transzformalt adatok (mintak) szama, A a mintavételi intervallum (tavolsag
két egymast kovetéd minta kozott), A, az f, frekvencianak megfelelé hullam-
hossz. Mivel a vizsgalatok tere kétdimenzids, azaz a geoidundulaciok sik ko-
zelitésben N = N(x,y) alaku fliggvényekkel irhatok le, ezért a frekvencia-hul-

ldmhossz tér is kétvaltozds:

N(z,y) <=> N(fo, [y) = N(As Ay)
<n<

n K K
fx,n ~ (K.Az) - (XT - 1) XT (72)
Jon = Ta - (%_1) §n§%,
(KyAy)

ahol <=> jelzi, hogy N(x,y) és N(f:, f,) un. Fourier-transzformalt parok,
Joms fyn az n-ik frekvencidk, K,, K, a mintak szama és Az, Ay a minta-
vételi intervallumok x ill. y iranyoknak megfeleléen. A Fourier-transzforma-
cioval eloallitott un. amplitidospektrumok komplex értéktuek, azaz minden
egyes f., f, frekvencia komponenshez egy valés (veaV( [z, fy)) és egy képze-
tes (imagN(fs, fy)) amplitidé tartozik a transzformacié altal szolgaltatott ¢

fazisinformacié miatt (Brigham, 1974).

imagV ([, fy))
realN(fxv fy) (73)

Ha a fazisinformacio a vizsgalatok szempontjabdl nem fontos, akkor egysze-

¢ = arctan (

riibben kezelheté az in. Py teljesitményspektrum (Power Spectrum), amely a



komplex spektrumbodl a valos és képzetes amplitidok négyzetosszegének kép-

zésével allithatd elo:

PN(fxvfy) —real N2(fx7fy) ‘|'imagN2(fx7fy) . (74)

Altaldban a 2D teljesitményspektrumok értelmezése elég nehézkes, ezért tovab-
bi egyszerusitésként transzformalhatok un. radialis, azaz 1D spektrumokka az

fr radialis frekvencia és annak « iranyszoge bevezetésével:

F=yR+ 0

= arctan &
o= t (fx)
PN(f$7fy):PN(fT7a)' (75)

A tovabbiakban csak teljesitményspektrumok keriilnek vizsgalat ala, ezért a
teljesitmény jelzo elmarad az utalasokbdl.
Folytonos spektrum esetén a radidlis spektrum a 2D spektrumbodl az azonos

radialis frekvenciaju komponensek teljesitményeinek a szerinti integralasaval

allithaté eld (Meskd, 1984):

Px(f) = [ Pu(fra)da, (76)

azonban az integralas a gyakorlatban a spektrum diszkrét volta miatt egy
frekvenciasavon belili 6sszegzést jelent.

A spektrumok értelmezéséhez tudni kell, hogy a spektrum maga egytajta
becslés ill. egy lehetséges matematikai modell, amely a vizsgalt jel ill. adatsor
frekvencia-tartomanybeli reprezentacidja. Ennek a modellnek a meghizhatoésa-
gaval és a spektralis becslések jellegzetességeivel a jelfeldolgozas és az idosor
analizis nagyon szerteagazé tudomanyai foglalkoznak. Két alapveto jelenség-
gel (folding/aliasing és leakage effektusok), melyek alapvetden befolydsoljak a
spektrum megbizhatosagat, mar foglalkoztam. Emlitettem, hogy az utébbi ha-
tas az adatok végességének, azaz kényszeru “ablakolasanak” a kovetkezménye

és csokkenteni gy lehet valamennyire, ha a természetes négyszog ablak helyett



valamely 1 és 0 értékek kozotti sima atmenetet biztosité ablakfiggvényt hasz-
nalunk (Meskd, 1984). A spektrumok becsléséhez 2D cosinus ablakfliggvényt
alkalmaztam az adatok teljes kiterjedésében (100% cosine tapering).

A kovetkezé vizsgélatokban feltételeztem, 1) hogy egy spektrumon beliil
informaciét kapunk az egyes radialis frekvenciakhoz ill. hullamhosszakhoz ren-
delheto teljesitmények egymashoz viszonyitott eloszlasarol, aminek értelmében
a spektrumbdl 1athatéd, hogy mely frekvenciak (frekvencia savok) ill. hullam-
hosszak domindnsak a vizsgalt adatokban; 2) a kiilonbéz6 undulécié hozza-
jarulasok spektrumai egymassal is Osszevethetok és ennek alapjan a spektru-
mok informaciét adnak arrél, hogy az egyes hatdk altal keltett undulaciok, a
spektrum egyes savjaiban milyen aranyban jarulnak hozza a Pannon-medence
nehézségi erdterének kialakitasahoz.

Ez utébbi feltételezés azonban csak akkor igaz, ha az adatok egyforma
kiterjedést tertiletre vonatkoznak, azaz ha az N,Az és N,Ay szorzatok al-
landok. Ennek igazolasara a neogén-negyedkori tledékek egyszertsitett mo-
delljébol, mely az eredeti harmadkor elotti medencealjzat modell 7 km x 11
km-es atlagmélységei alapjan készilt, egy 1024 x 1024 pontbol all6 1 km x 1
km mintavételezési racson szamitottam az undulaciokat. Ebbdl az alapracs-
bol, a horizontalis kiterjedés csokkentésével, a széleken 1évé adatoknak a racs
kozzéppontjara vonatkozo szimmetrikus elhagyasaval ujabb racsokat hoztam
létre 512 x 512, 256 x 256 és 128 x 128 ponttal, de valtozatlan 1 km x 1 km-
es mintavételezéssel. Ezeknek az adatoknak a radialis spektrumai a 39. dbran
lathatok. Nyilvanvald, hogy a tertilet valtozasa ebben az estben a spektrumok
egymashoz viszonyitott eltolédasat eredményezte. Ez az effektus az un. Parse-
val-tételbol kovetkezik (77), amely kimondja, hogy egy fiiggvény (pl. s(t)) tér-
ill. ido-tartomany szerinti négyzetes integraljanak meg kell egyezni a figgvény
teljesitményspektrumdnak frekvencia-tartomanybeli integraljaval? (Brigham,

1974):

[ 1sla = [ 10 (77)

‘Ez az osszefiiggés elméletileg csak a négyzetesen integralhaté fiiggvényekre igaz.
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39.4bra. A neogén tledék kulonbozé kiterjedésii, de azonos siirliségii racsokon szamitott un-
dulacié hozzajarulasainak radidlis teljesitményspektrumai. A jelmagyarazat a feldolgozott

racspontok szamat mutatja

A folytonos esetbol attérve a diszkrét esetre, ill. az improprius integralrdl a
véges integralra, azt 1atjuk, hogy az integralasi hatarok valtozasa miatt (77)
bal oldalan természetszertileg valtozik az integral értéke, mig a jobb oldalon az
integralasi hatar, mely diszkrét esetben a Nyquist-frekvenciaig terjed, nem val-
tozik, mivel a mintavételezés nem valtozott. igy azonban S(f) nem maradhat

valtozatlan, mert kovetnie kell a bal oldali integral értékének valtozasat.

7.1 A globalis és lokalis geoidundulécié hozzajarulasok

spektrumainak elemzése

Az el6zo szakaszban ismertetett alapelveknek megfeleloen szamitottam az
unduléacié hozzajarulasok radialis spektrumait. A 40. abrabdl, ahol a globalis
undulacidkbdl (OSU91A) ill. az Eurépai Geoid 1994-es megoldasabdl (Den-
ker és masok, 1994) meghatarozott spektrumok lathatdk, kitiinik, hogy az
OSU91TA geoid nem csak a sorfejtésben alkalmazott maximalis fok- és rend-

szamnak (N, M=360) megfeleld hullimhosszig tartalmaz értékelhetd informé4-
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40.abra. Az EG94 és az OSU91A geoidundulaciok radialis teljesitmény spektrumai

ciét. A csonkitasi vagy levagasi hullimhossz (Acutoff) @

Acutoft = M (78)
n

kozelités alapjan szamithato, ahol R a foldgomb atlagos sugara, n a sorfejtés
fokszama. A levagasi hullamhossz alatti, elvileg “tiltott” tartomanyban még
milliméter nagysagrendu hozzajarulas észlelheto. Ez a jelenség arra utal, hogy
a gombi harmonikus sorfejtés csonkitasa nem egyenértéki a szokasos digitalis
szurés hatasaval ill. hatékonysagaval, hiszen a teljesitmény csillapitasa mind-
ossze 40 dB kortli, mig egy jo digitalis szurovel akar 100-150 dB csillapitas is
elérheté (Papp és Wang, 1996). A sorfejtés a levagasi hullamhossz kornyezeté-
ben “szétkeni” a spektralis teljesitményeket, “inverse-aliasing”-szertien és igy
a hosszabb hullamhosszakrdl teljesitmény szivarog at a levagasi savba. Emiatt
a 60-100 km hullamhosszak kozotti tartomanyban a két teljesitményspektrum

parhuzamosan fut az azonos mértéku relativ teljesitménycsokkenés kovetkez-



tében. A 60 km alatti hullamhosszak teljesitménye a Nyquist-frekvencidhoz
tartozo 40 km hullamhosszig allandé, viszonylag magas, néhany tized millimé-
teres zajszintet indikal.

Az FEG94 és az OSU9TA geoid radialis spektrumainak 6sszehasonlitasabol
pedig az latszik, hogy csak mintegy 600 km-es hulldimhossznal (az EG94 geo-
id meghatarozasaba bevont nehézségi adatok altal lefedett tertilet horizontalis
méreteinek &~ 10 — 15 %-a) kezd eltérést okozni a lokalis nehézségi anomaélia
adatokbdl szarmazé hozzajarulas. Ez az érték viszonylag jol tikrozi a megol-
dasban alkalmazott lokalizalt Stokes-magfiiggvény hosszu hullamu spektralis
karakterisztikajat, amely n = 50 fokszam (A & 790 km) esetén éri el az egység-
nyi atvitelt, amelyet megtart egészen n = 10000-ig (A ~ 4 km). Ugyanakkor
a megoldasban a globalis modell n > 50 esetén mar nem ad hozzajarulast,
azaz ennél a fokszdmnal hiztdk meg a hatart a lokalis/regiondlis és globalis
hatasok kozott (Denker és masok, 1994). Elemezve a kiilonb6z6, litoszférat
alkoto rétegek undulacio hozzajarulasainak teljesitményspektrumait, egyértel-
mu sorrend allithato fel az egyes haték dominanciajat illetoen. Kiindulva a
hosszi geoidhullamok iranyabdl megallapithato, hogy a felso kopeny nehézségi
hatasa igazabdl csak 350400 km hullamhosszak felett valik dominanssa és a
frekvencia novekedésével a teljesitmény a legmeredekebben csokken a vizsgalt
komponensek spektrumai kozott. A 400 km > A > 30 km tartomanyban egy-
értelmiien a neogén tledékek gravitacios hatasa a legeroteljesebb, bar a 400
km > A > 200 km tartomanyban az alsé kéreg hozzajarulasa egy teljesitmény
szinten van vele A = 60 km-ig még jelentos, szubdeciméteres amplitudokat
produkalva. A < 60 km esetén a topografiabol szarmazé undulaciok teljesitmé-
nyei viszonylagosan megnonek és A < 30 km esetén uralkodéva valnak, igaz,
hogy ekkor mar centiméter alatti amplitudékkal. A topografia hozzajarulasai-
nak lokalis jelentoségét ez jol alatamasztja. A spektrumokbdl az az altalanos
érvényu tendencia is kiolvashatd, miszerint a hato mélységének novekedésével
aranyosan né a spektrum meredeksége a log—log skalajui dbran (41. dbra) (Mes-
k6, 1984). Lathatéan a felsé kopeny (Moho) hozzajaruldsanak a spektruma a
legmeredekebb (—3.75-107* m?/km) mig a topogréfia altal keltett undulacidk
spektruménak dtlagos meredeksége a legkisebb (—1.25-107% m?*/km). Edemes
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41.abra. A litoszféra modell szerkezeti egységei altal keltett undulacié hozzajarulasok fizikai

szlrés utani radialis teljesitményspektrumai

tovabba megemliteni néhany jellegzetes hasonlésagot, melyek felfedezhetok az
uledékek és a topografia hozzajarulasainak spektrumaiban. A koézepes hullam-
hosszisagi undulacidk tartomanyaban (300 km > A > 35 km) a karakterisz-
tikus lokalis maximumok és minimumok helyei (pl. A &~ 40 km , A ~ 140 km)
jO egyezést mutatnak, ami alatamasztja a szoros szerkezeti kapcsolatot a pre-
tercier és a jelenlegi felszin kozott. A spektrumok hasonléd lefutasa hasonld
ritmusu szerkezetekre utal, ami nem mond ellent annak a ténynek, hogy a
medencealjzat legmélyebb részei f0lott talalhatok nagy kiterjedésu siksagaink,

mig az aljzatkibuvasok az esetek nagy tobbségében hegységeink tertileteire es-



nek. Ezek fényében érdekes elgondolni, hogy a tercierben a Pannon-medence
tertletén akar 6-7 km-es szintkulonbségek is 1éteztek, de a feltoltédés mara
eltintette ennek nyomait.

A spektrumokbdl meghatarozhaté relativ hozzajarulasokat a 9. tablazatban

osszegeztem.

9. tablazat. A litoszféra modell szerkezeti elemeinek relativ undulacié hozzajarulasai az amp-

littidé/hullamhossz fiiggvényében

hulldmhossz DTM uledék | alsd kéreg | fels6é kopeny

/

amplitudo % % % %
> 300 km 5 10 16 69
m
> 100km) 35 36 17
dm
\401““ 21 50 27 2
CIT
> 20 km 45 48 5 2

;




8. Osszefoglalis — tézisek

A dolgozat eredményei — mind a statisztikai, mind a determinisztikus vizs-
galatok alapjan — arra a kovetkeztetésre vezetnek, hogy a Pannon-medence ne-
hézségi erotere a regionalis kéregszerkezet statikailag kiegyensiilyozott fejlodési
allapotat tikrozi. Kétségkivil erre utal a mindossze —1 mgal regiondlis atlag
Bouguer anomalia, amely kizarja a medence alatt nagy kiterjedést, kompen-
zalatlan tomegrendellenesség 1étét. A forward erotér modellezés megmutatta,
hogy ez a kompenzalt dllapot hogyan jott 1étre egy a kornyezetéhez viszonyitva
jelentosen eltéro kéregszerkezet esetén, amelyben az egyes 16 szerkezeti elemek
— kilon-kiilon — szélsoséges jellemzokkel birnak. A medence fejlodésének jelen-
legi szakaszaban ezek a szélsoségek — nehézségi hatasukat tekintve — kioltjak
ill. esokkentik egymast és csak helyileg indikalhaté dekompenzacio ill. lokalis,
felszin alatti suruséganomalia. A lokalis, nagy részletességu adatok statisztikai
vizsgalatanak eredményei felhivjak a figyelmet arra, hogy a felszini kozetek
suruségének az atlagos kéregsiiriségtol valé — sokszor nagymértéki — eltérése
miatt a Bouguer-anomaliak és egyéb erotér paraméterek szamitasaban a su-
ruség ezen lateralis fuggését figyelembe kellene venni. Erre megoldas lehet a
valtozo suriség adatok kombinalasa a topografia 3D prizma- vagy racsmodell-
jével, amely a jelenleg elérhetd legnagyobb felbontasi magyarorszagi DTM-bol
levezetheto. Ha a neogén-negyedkori iiledékek modelljébe is a — szintén nyilvan-
valé — horizontalis stirliségvaltozasok bevezetésre keriilnének (azaz a sirtiség
helyfiiggését nem csak vertikalis iranyban vennénk szamitdsba), akkor nével-
ni lehetne a litosztéra geoid pontossagat. A pontossag novekedése utat nyitna
tovabbi vizsgalatok felé is, mint pl. a figgévonal gorbiileti paramétereinek
analitikus meghatarozasa (amelynek fontos szerepe van a magassagi rendsze-
rek kiértékelésében és egymassal valo Osszevetésében) vagy relativ értelemben
nagy megbizhatosagu geoid meghatarozasa a felszini gravitacios adatok és a
litoszféra modell egytittes feldolgozasaval.

A geoidundulaciok értelmezésében alkalmazott 2D spektralanalizis meg-
bizhatésaganak novelése ill. a megbizhatésag becslése érdekében meg kellene

vizsgalni az din. Slepian-féle ablakfiiggvény-rendszerek (multiple tapers) hasz-



nalhatosagat. Az i) mddszer bevezetése varhatéan segitene a globalis és regio-
nélis/lokalis hozzajarulasok szétvélasztasara hasznalt digitalis sziirék paramé-
tereinek (pl. az dtmeneti sav szélessége) objektiv meghatdrozasaban.

A disszertacio alapjan az eredmények oOsszegzéseként az alabbi téziseket

fogalmaztam meg;:

1. Kiterjedt 6sszehasonlito vizsgalatok alapjan bevezettem egy 1) autoko-
variancia-figgvényt a nehézségi anomaliak legkisebb négyzetes predikci-
0jahoz, amelyet sikeresen alkalmaztam a Pannon-medence adatain. Be-
bizonyitottam, hogy ez az in. mddositott Hirvonen-fiiggvény kielégiti a

kovariancia-fiiggvény definicidjanak elégséges feltételeit.

2. A Bouguer nehézségi anomalidk és a Pannon-medence kéregszerkezete
statisztikai korrelaciojanak leirasara bevezettem egy nemlinearis modellt,
amelynek alapjan analitikus osszefiiggést allapitottam meg az anomali-
ak és a vertikalis siirtiségeloszlas (kompakcid) tiledék vastagsagtol vald
figgésére. A modell segitségével kimutattam, hogy a Kisalfold-meden-
cében mért nehézségi anomaliak alapjan meghatarozott un. latszolagos
suruségfiggvény csak ugy hozhaté osszhangba az ismert ill. elfogadott
kompakciéval, ha az tiledékek nehézségi hatasat (a felsé kopeny ismert
hatasat is figyelembe véve) kéregbeni, nagy stirtiségii haté ill. haték kom-

penzaljak.

3. Kimutattam, hogy az OSU89B globalis geopotencial modell trendként
valé alkalmazasa — a maradékok varianciajanak csokkenése mellett —
szisztematikus torzitast (determinisztikus periodicitas és anizotrépia)
okoz a szabadlevegd nehézségi rendellenességek redukcidja soran képzett
maradék anomalidkban. Ez a torzitas, viszonylag nagy tér-frekvencias
(A = 110 km) volta miatt csokkenti az anomalidk legkisebb négyzetes

predikcidjanak megbizhatdsagat.

4. Statisztikai préobakkal kimutattam, hogy a predikciobdl szarmazdé hibak
rendszeresen és magas szignifikancia szinten Laplace-eloszlastuak és ezért

a szokasos kozéphiba szamitas helyett az eloszlasnak megfeleld atlagos



abszolit hiba definicidja alapjan vezettem le a pontossagi méroszamokat,
melyek alapjan azok atlagosan 30 szazalékkal kisebbnek adodtak, mint

az atlagos kozéphibak, ezzel javitva a predikcié pontossagat.

. Alkalmaztam a térfogatelem optimalizaciot a Pannon-medence 3D litosz-
féra modelljének létrehozasara, mely jelenleg a litoszféra négy {6 szerke-
zeti elemét tartalmazza. A modell birtokaban kidolgoztam egy a szo-
kasos “remove-restore” technikanak logikailag megfelelo geoid szamita-
si modszert, melynek alkalmazasa soran sikerrel kombinaltam globalis
geopotencial modelleket a litosztéra térfogatelem modellje altal keltett
geoidundulacié hozzajarulasokkal. A kombinacié eredményeképpen a lo-
kalis gravimetriai geoidmegoldasokkal egyenértéku litosztéra geoid vari-

ansokat hataroztam meg.

. A litoszféra geoid gravimetriai geoidokkal valé statisztikai egyenértéki-
sége alapjan a Pannon-medence 3D litosztéra modellje — jelenlegi forma-
jaban — valésaghtunek tekintheto, igy alkalmas a medencében észlelheto
nehézségi erotér és a litoszféra szerkezet kapcsolatanak vizsgalatara max.
10 — 20 km-es térbeli felbontasban. A vizsgalatok eredményei arra utal-
nak, hogy a Pannon-medence kéregszerkezete regionalisan és statikailag

kiegyensulyozott fejlodési allapotban van.

. A forward nehézségi erctér modellezésben bevezettem a lokélis poten-
cialzavar fogalmat és kidolgoztam eloallitasanak modjat, melyet fizikai
szurésnek neveztem el. Kimutattam, hogy a hatasok tekintetében jelen-
t6s eltérés van a fizikai és matematikai (digitélis) szlirés kozott, tovabba,
hogy a fizikai szlrés segiti a forward erotér modellezés eredményeinek
interpretalasat és a globalis adatokkal valo kombinalhatésagat. Realisz-
tikus litosztéra geoid megoldasokat a kétféle sztirés megfelelo sorrendu

alkalmazasaval nyertem.

. A geoid modellezési eredmények spektralis interpretalasahoz meghata-
roztam a Pannon-medence litoszférajat alkoté szerkezeti egységek (to-

pogréfia, tiledékek, alsé kéreg, felsé kopeny) teljesitmény ill. ampliti-



dé szerinti undulacié hozzajarulasait abszolut és relativ értelemben egy-
arant. Megallapitottam a hozzajarulasok dominanciajat a hullamhossz
figgvényében is, amely szoros kapcsolatot mutat a szerkezeti egységek
(hatok) mélységével. Ennek alapjan a 300 km feletti tartomanyban a
fels6 kopeny nehézségi hatasa a legercteljesebb, mig a spektrum rovid
hullamhosszisagu részén, 30 km alatt, a topografia hatasa az uralkodo.

A koztes tartomanyban az tledékek hatasa dominal.

Koszonetnyilvanitas

Nehéz oOsszeszamolnom, hogy kik, mikor és hogyan segitették munkamat
az évek folyaman, hiszen a segitok szamosan voltak és vannak most is. Az
azonban bizonyos, hogy a 5204 és az F014284 sz. OTKA tamogatasok nél-
kiil, melyek az anyagi és erkolcsi tamogatason tul komoly kutatasi programot
ill. célt is jelentettek csak toredéke johetett volna létre a leirt eredményeknek.
Ezért mindenek elott koszonet illeti Dr. Bird Péter akadémikus urat, volt pro-
fesszoromat, hogy bevont az altala vezetett 5-204 sz. OTKA-ba, valamint az
OTKA bizottsagot, hogy sajat kezdményezésu Ifjusagi OTKA palyazatomat
tamogatasra érdemesnek itélte. Koszonom tovabba Dr. Juhani Kakkuri pro-
fesszor urnak, a Finn Geodéziai Intézet igazgatdjanak, hogy fogadokészségével
lehetové tette 3 hénapos helsinki tartézkodasomat, mely ido alatt — tobbek
kozt — lehetoségem nyilt kivald koriulmények kozott papirra vetni disszertaci-
omat. Fogadjak halamat kollégaim, akik kozil elsonek kell emlitenem Kalmar
Janost, a prizmarendszer optimalizalé algoritmus kidolgozdjat, a szerteagazd
segitségért, amit az évek folyaman tolik kaptam. Kiulon koszonet illeti meg
Kenyeres Ambrust (FOMI KGO), aki rendelkezésemre bocsdtotta a vizsgalt
gravimetriai geoid megolddsokat; Dr. Nagy Dezsét (Geodetic Survey of Cana-
da), aki figyelmemet a nehézségi erétér forward modellezésében rejlé lehetd-
ségekre iranyitotta; Dr. Heiner Denkert (IfAG, Hannover) az Eurépai Geoid
1994-ik évi megoldasanak hozzaférhetové tételéért és Szabé Zoltant (MGSZ
ELGI), amiért felhasznédlhattam 5 db 20 km x 20 km-es mérési szelvényt az
ELGI gravitaciés adatbazisabol.
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Nagyra értékelem Fleischhacker Imréné segitségét, aki a szoveg gondos szer-

kesztésével kialakitotta a dolgozat végso formajat.

Hivatkozasok

Ad4m,A., Vanyan,L.L., Varlamov,D.A., Yegorov,I.V., Shilovski,P.P. (1982): Depth of
crustal conducting layer and asthenosphere in the Pannonian basin determined
by magnetotellurics. Phys. Earth Planet. Inter., 28, 251-260.

Addm,A. (1987): Are there two types of conductivity anomaly (CA) caused by fluid
in the crust? Phys. Earth Planet. Inter., 45, 209-215

Adém,J. (1987): A miiholdas Doppler-technika szerepe geodéziai alaphalézatunk to-
vabbfejlesztésében. Geodézia és Kartografia, 39, 174-183.

Adém,J. (1991): Comparison of geopotential models in the region of Hungary. Pre-
sented at the XXth IUGG/IAG General Assembly, Vienna, Austria, August
11-14.

Adém,J. (1993): Global geopotential models in the region of Hungary. Periodica
Politechnica, Ser. Civil. Eng., 37, 69-90.

Albertella,A., Sanso,F. (1994): A compendium of physical geodesy. In: Lecture Notes
of the “International School for Determination and Use of the Geoid”. Interna-
tional Geoid Service. DITAR-Politecnico di Milano, Milano.

Bagi¢, T. (1989): Untersuchungen zur regionalen Geoidbestimmung mit “dm”
Genauigkeit. Wiss. Arb. d. Fachr. Vermessungswesen, Univ. Hannover, Nr. 157.

Benciolini,B., Manzino,A., Sanso,l'., Sguerso,D. (1990): Italgeo’90: Progress report
June ’90. In: Determination of the geoid. Present and future. TAG Symposia,
No. 106, Spinger Verlag, Berlin, 201-213.

Bielik, M. (1991): Density inhomogeneities of the Earth’s crust of the Intra-
Carpathian Region. Contr. Geophys. Inst. Slov. Acad. Sci., 21, 79-92.

Bir6,P. (1983): Time variation of height and gravity. Herber Wichmann Verlag,
Karlsruhe

Birg,P. (1989): Zum Begriff “schwere” und zu den SI-Masseinheiten. ZFV, 114, 5.

Bondar,I., Bus,Z., Zivcic,I., Costa,G., Levshin,A. (1995): Rayleigh wave group and
phase velocity measurements in the Pannonian basin. In: Proceedings of the

XV Congress of the Carpatho-Balkan Geological Association, Athens (in print)



— 101 —

Brigham,E.Oran (1974): The fast Fourier transform. Prentice-Hall, Inc., Englewood
Cliffs, N.J., p. 251.

Christensen,N.I., Mooney,W.D. (1995): Seismic velocity structure and composition
of the continental crust: A global view. J. Geoph. Res., 100, 9761-9788.

Csapd,G., Sarhidai,A., (1990): Magyarorszag 4j nehézségi alaphdlézata (MGH-80)
Geodézia és Kartografia, 42, 2, 110-118.

Csapd,G., Szatmari,G., Klobusiak,M., Kavacik,J., Olejnik,S., Trager,L. (1994): Uni-
fied gravity network of the Czech Republic, Slovakia and Hungary. In: Gravity
and Geoid, Siinker,H. and Marson,l. (eds), IAG Symposia, 113, Springer Verlag,
Berlin, 72-81.

Denker,H., Behrend,D., Torge,W. (1994): European gravimetric geoid: Status Report
1994. In: Siinkel,LH. and Marson,I. (eds), Gravity and Geoid, IAG Symposia, 113,
Springer Verlag, Berlin

Dziewonski,A.M., Anderson,D.L. (1981): Preliminary reference Earth model. Phys.
Earth Planet. Inter., 25, 297-356.

Engels,J., Grafarend,E.W., Sorcik,P. (1995): The gravitational field of topographic-
isostatic masses and the hypothesis of mass condensation. Part I and II. Tech-
nical Reports, Department of Geodesy, University of Stuttgart

Ecker,E., Mittermayer,E. (1969): Gravity corrections for the influence of the atmo-
sphere. Boll. teor. appl. 11, 70-80.

Frohlich,I. (1930): Baré Eotvos Lorand emlékkényv. Magyar Tudoméanyos Akadé-
mia, Budapest

Gazs6,M., Taraszova,G. (1984): A kvéazigeoid asztrogravimetriai meghatarozasa Ma-
gyarorszagon. A Féldmérési Intézet Tudomanyos Kiadvanya, 5. évf., Budapest

Geiger,A., Wirth,B., Marti,U. (1990): Regularization by digital topography and es-
timating crustal parameters from gravity field data Example of Switzerland,
determination of the geoid — present and future, IAG Symposium, No. 106,
Milan, June 11-13, 129-138.

Gibb,R.A., van Boeckel,J. (1970): Three-dimensional gravity interpreation of the
Round Lake Batholyt, Northeastern Ontario. Can. J. Earth Sci., 7, 156-163.

Gotze,H.J., Schmidt,S., Kirchner,A., Kosters,M., Miiller,A. (1996) : Ein 3D Dichte-
modell der Zentralen Anden. Presented at “7. Internationales Alpengravimetrie-
Kolloquium”, April 11-12, Vienna

Heiskanen, W.A. és Moritz, H. (1967): Physical geodesy. W.H.Freeman, San Fran-



— 102 —

cisco

Horvéth,F. (1988): Neotectonic behaviour of the Alpine-Mediterranean Region. In:
AAPG Memoir, Royden,L. and Horvath,F. (eds), 45, 49-55.

Horvéth,F. (1993): Towards a mechanical model for the formation of the Pannonian
basin. Tectonophysics, 226, 333-357.

Hipkin,R.G. (1994): How close are we to a centimetric geoid? In: H. Siinkel and I.
Marson (eds), Gravity and Geoid, IAG Symp. 113, Springer, 529-538.

Jordan,S.K. (1972): Self-consistent statistical models for the gravity anomaly, verti-
cal deflections and undulations of the geoid. J. Geophys. Res., 77, 3660-3670.

Kalmar,J. (1994): A digitalis terepmodell kutatasok ij eredményei. Kandidatusi disz-
szertacié, MTA Geod. Geof. Kut. Int., Sopron

Kalmar,J., Papp,G., Szab6,T. (1995): DTM-based surface and volume approxima-
tion. Geophysical Applications. Computers and Geosciences, 21, 245-257.

Kasper,L.LF. (1971): A second order Markov gravity anomaly model. J. Geophys.
Res., 75, 7844-7849.

Kenyeres,A. (1993): Detailed geoid determination using the combination of trun-
cated global integrals and geopotential models. Periodica Politechnica, Ser. Civil
Eng., 37, 91-108.

Kilényi,E., Rumpler,J. (1984): Pre-Tertiary basement relief map of Hungary. Geo-
phys. Trans., 30, 425-428.

Kilényi,E., Kroll,A., Oberhauser,D., gefara,J., Steinhauser,P., Szabd,7., Wessely,G.
(1991): Pre-Tertiary basement contour map of the Carpathian basin beneath
Austria, Czechoslovakia and Hungary. Geophys. Trans., 36, 15-36.

Kovacsvolgyi,S. (1994): A Békési-medence graviticids és foldmdagneses anomalidinak
értelmezése az Gjabb ismeretek tiikrében. Magyar Geofizika, 35, 2, 90-94.

Kovacsvolgyi,S. (1996): D-K Magyarorszag gravitacios és foldméagneses anomaliai-
nak értelmezése. Magyar Geofizika, 36,3,198-202.

Lachapelle, G. (1975): Determination of the geoid using heterogeneous data. Mit-
teilungen der Geodéatischen Institute der Technischen Universitdt Graz, Folge
19.

Lillie,R.J., Bielik,M., Babugka,V., Plomerova,J. (1994): Gravity models of the litho-
sphere in the Fastern Alpine — Western Carpathian — Pannonian Region.
Tectonophysics, 231, 215-235.

Marchenko,A., Abrikosov,0. (1994): Covariance functions set derived from radial



— 103 —

multipoles potentials: Theory and some results for regional gravity field in Cen-
tral Europe. In: “Gravity and Geoid”, TAG Symposia 113, Springer Verlag,
Berlin, 296-303.

McKenzie,D. (1978): Some remarks on the development of sedimentary basins. Farth
Planet. Sci. Lett., 40, 25-32.

Meské,A. (1984): Digital filtering. Applications in Geophysical Exploration for Oil.
Akadémiai Kiadé, Budapest, p. 636.

Meské,A. (1988): Reduced regional Bouguer-anomaly map of Hungary. Acta Geod.
Geoph. Mont. Hung., 23, 89-95.

Meské, A. (1989): Bevezetés a geofizikaba. Tankényvkiadd, Budapest, pp. 510.

Moritz,H. (1972): Advanced least-square methods. Report No. 175. Dept. of Geodetic
Sciences, Ohio State University, Colombus, Ohio

Moritz,H. (1978): Statistical foundations of collocation. Report No. 272, Dept. of
Geodetic Sciences, Ohio State Unifersity, Columbus, Ohio

Moritz,H. (1980): Advanced physical geodesy. Abacus Press, Tunbridge Wells, Kent,
p. 500.

Nagy,D. (1980): Gravity anomalies, deflections of the vertical and geoidal heights
for a three-dimensional model. Acta Geod. Geoph. Mont. Hung., 15, 17-26.
Nagy,D. (1988): A short program for three-dimensional gravity modeling. Acta Geod.

Geoph. Mont. Hung., 23, 449-459.

Nagy,D., Franke,R., Battha,L., Kalmar,J., Papp,G., Szabd,T., Zavoti,J. (1991):
Comparison of various methods of interpolation and gridding. XX General As-
sembly, IUGG, Vienna, GM 3/4.1 (poster)

Nemesi, L., Stomfai, R. (1992): Néhany kiegészités a Békési-medence aljzatdanak ku-
tatdsdhoz. Magyar Geofizika, 33,2-3,70-79.

Papp,G. (1989): Prediction of free-air gravity anomalies by the method of collocation
(in Hungarian). Research Report, Geodetic and Geophysical Res. Inst. of the
Hung. Acad. of Sci., Sopron

Papp,G. (1992): A comparative study on the prediction of free-air gravity anomalies
by the method of least-squares collocation. In: Vélgyesi,L. (ed.) “Global and
local geoid investigations”, National Scientific Research Fund Project Report
No. 5-204, Dept. of Geodesy, Technical Univ. of Budapest, Budapest, p. 195.

Papp,G. (1993): Trend models in the least-squares prediction of free-air gravity
anomalies. Periodica Politechnica, Ser. Civil Eng., 37, 109-130.



— 104 —

Papp,G (1996): On the application of physical filtering in 3-D forward gravity field
modelling. In: Meurers,B. (ed.) Proceedings of the 7th International Meeting
on Alpine Gravimetry, Wien, Special Issue of Osterreichische Beitrage zu Me-
teorologie und Geophysik (in print)

Papp,G., Kalmar,J. (1995): Investigation of sediment compaction in the Pannonian
basin using 3-D gravity modelling. Phys. Earth Planet. Inter., 88, 89-100.
Papp,G., Kalmar,J. (1996): Toward the physical interpretation of the geoid in the
Pannonian basin using 3-D model of the lithosphere. 1GeS Bulletin, DITAR-

Politecnico di Milano, Milano (in print)

Papp,G., Wang,Z.T. (1996): Truncation effects in using spherical harmonic expan-
sions for forward local gravity field modelling. Acta Geod. Geoph. Hung., 31 (in
print)

Pekar,D. (1941): Bar6 E6tvos Lordnd. A torzids inga 6tven éves jubileumdra. Kisa-
kadémia, Budapest

Posgay,K., Albu,l., Petrovics,l., Raner,G. (1981): Character of the Earth’s crust and
upper mantle on the basis of seismic reflection measurements in Hungary. Earth
Evolution Seci., 3-4, 272-279.

Posgay,K., Albu,l., Mayerova,M., Nazlddalova,Z., Ibrmajer,I., Blizkovsky,M.,
Ari¢,K., Gutdeutsch,R. (1991): Contour map of the Mohorovici¢ discontinuity
beneath Central Europe. Geophysical Trans., 36, 7-13.

Press, W.H, Flannery,B.P., Teukolsky,S.A., Vetterling, W.T. (1986): Numerical
recipes. The art of scientific computing. Cambridge University Press, Cambridge

Priestley,M.B. (1981): Spectral Analysis and time series, Academic Press, London,
p. 759

Priovolos,G.J. (1988): Gravity field approximation using the predictors of Bjeham-
mar and Hardy. Report No. 387, Dept. of Geodetic Sciences, Ohio States Uni-
versity, Colombus, Ohio

Rapp,R.H. (1994): The use of potential coefficient models in computing geoid un-
dulations. In: Lecture notes of the “International School for the Determination
and Use of the Geoid”, International Geoid Service at D.I.I.A.R., Politecnico di
Milano, 73-97.

Rapp,R.H., Pavlis,N.K. (1990): The development and analysis of geopotential coef-
ficient models to spherical harmonic degree 360. J. Geophys. Res., 95, 21885—
21911.



— 105 —

Renner,J. (1959): The final processing of the Hungarian National Gravity Base Net
(in Hungarian), Geofizikai Kézlemények, VIII/3.

Royden,L., Horvath,F. (Editors) (1988): The Pannonian basin. A study in basin
evolution. Am. Assoc. Pet. Geol. Mem., 45.

Rudnick,R.L., Fountain,D.M. (1995): Nature and composition of the continental
crust: A lower crustal perspective. Reviews of Geophysics, 33, 267-309.

Sideris,M.G. (1994): Geoid determination by FFT techniques. In: Lecture notes of
the “International School for the Determination and Use of the Geoid”, Inter-
national Geoid Service at D.I.I.A.R., Politecnico di Milano, 165-224.

Somogyi,J., Zavoti,J. (1993): Robust estimation with iteratively reweighted least-
squares method. Acta Geod. Geoph. Mont. Hung., 8, 413-420

Steiner, F. (1982): Geofizika I. Gravitaciés és mdagneses moédszerek. MNME
Banyamérnoki Kar, Egyetemi jegyzet, Tankényvkiadd, Budapest, p. 315

Stinkel,H. (1977): The estimation of free-air anomalies. Report No. 315, Dept. of
Geodetic Sciences, Ohio State University, Colombus, Ohio

Talwani,M. (1973): Computer usage in the computation of gravity anomalies. In:
Methods in computational physics, Vol. 13, Geophysics, Academic Press, N.Y.,
San Francisco, London, 344-389.

Torge,W. (1980): Geodesy, an introduction. Walter de Gruyter and Co., Berlin

Téth,Gy., Volgyesi,L. (1992): Global topographic-isostatic crust models for geodet-
ical and geophysical interpretation. In: Vélgyesi,L. (ed.) Global and local geoid
investigations, National Scientific Research Fund Project Report No. 5-204,
Dept. of Geodesy, Technical University of Budapest, Budapest, p. 195

Tscherning,C.C., Rapp,R.H. (1974): Closed covariance expression for gravity anoma-
lies, geoid undulations and deflections of the vertical implied by anomaly degree
variance. Report No. 208, Dept. of Geodetic Sciences, Ohio State University,
Colombus, Ohio

Wessel,P., Smith,W.H.F. (1991): Free software helps map and display data. EOS
Trans. AGU, 72, 441, 445-446.



— 106 —

Fuggelék



yeuzoyjeuoA eiprozsdi[[e $9-295)NH N ze Yejreurpiooy 1prozsdifo ze ‘yejjope

U0( 395430 I019UI §9 NONIZSPULI A)H NRIVUIPIOONIS Y "W () :ZQ[RUOAIUIZS *(10S ‘F 1RZR[(R] 'Q :SURLIRA) JOIORMPUNPIOaS F65TH e1qe T

00000€ ooo_OON ooo_oo | A_u ooowo |- ooomom- 00000€-
| | | | ” | |
14
— —00000 -
LY “\\\\ —
o ] s\\ |o

—  -000001

— —00000¢

~\ ~i ~
N % !

617
.81

N N
— S

N N
% N

w
@8 08 Ly OLy 99V 09F GG O°GY S'vv Ovvy G€Ev OCEY Gcv O¢h G'lv O'lvy G0y OOV G'6€




