A dinamikus olvadasi oszlop modell
alkalmazasa intrakontinentalis bazaltvulkani

teriileteken

Taracsak Zoltan

Geologus MSc I. évfolyam

Témavezeto:

Dr. Harangi Szabolcs, tanszékvezetd egyetemi tanar (ELTE
TTK Kozettan-Geokémiai Tanszék)

Konzulens:

Dr. Molnar Gabor, tudomanyos fomunkatars (MTA-ELTE
Geologiai, Geofizikai és Urtudomanyi Kutatocsoport)

OTDK dolgozat
Budapest, 2014

T
An

VULKANOLOGIAI
KUTATOCSOPORT




Tartalomjegyzék
1. Bevezetés 3
2. Az olvadas folyamata, olvadasi modellek 5

2.1. Az olvadés folyamatanak geodinamikai hattere, fizikai és kémiai ismertetése 5

2.2. Pontszerl olvadasi modellek és egyenletek 8
2.2.1. Egyensulyi és frakcionacids olvadas 9
2.2.2. Dinamikus olvadas 10

2.3. A dinamikus olvadési oszlop modell 12

3. A dinamikus olvadasi oszlop modell alkalmazasi lehetdségei intrakontinentalis
bazaltvulkani teriileteken 16

3.1. Az olvadéas mélysége, és annak 0sszefliggése a litoszféra vastagsaggal 16

4. Esettanulmany a Karpat-Pannon térségben: magmaképzddés folyamata kiilonboz6 vulkani

tertileteken 19

4.1. A Karpat-Pannon térség geodinamikai hattere és neogén-kvarter vulkanizmusa 19

4.2. A vizsgalt vulkani teriiletek teljes-kdzet geokémidja 21
4.2.1. Féelem-geokémia 21

4.2.2. Nyomelem-geokémia 23

4.3. Az alkali bazaltok forrasrégioja, a nyomelem gazdagodas folyamata 23
4.4. Litoszféra vastagsag meghatarozéasa a vulkani teriiletek alatt 28

5. Osszefoglalds 31
6. Koszonetnyilvanitas 33
7. Hivatkozaslista 34



1. Bevezetés

A bazaltos olvadékoknak kulcsfontossagu szerepe volt és van mind a mai napig a Fold
arculatanak kialakitasaban. Ezek feleldsek a foldtorténet korai szakaszaban végbement
differenciacids folyamatokért (mint példaul a foldkéreg kialakulasa), vagy a mai 6ceani kéreg
jelentds részének képzodésért. A bazaltos olvadékok a felsd foldkdpeny részleges (parcialis)
olvadasaval keletkeznek, jellemzdéen 40-150 km-es mélységben, 1300-1500 ‘C hémérsékleten.
Ennek kovetkezménye, hogy az olvadas folyamatat a természetben nincs Ilehetdség
megfigyelni. Az 1960-as évekt6l azonban lehetéség nyilt nagy nyomasu és hémérsékletii
kisérletekkel reprodukalni ezeket a koriilményeket (pl. Boyd és England, 1960), igy utat adva
a kopenyolvadas folyamatanak mesterségesen torténd tanulmanyozasanak, mely soran foképp
a kiilonbozd elemek és asvanyfazisok viselkedését vizsgaltdk az olvadas sordn (pl. Green és
Ringwood, 1967; Irving, 1978; Green ¢és Pearson, 1983). A kisérletek mellett tobb,
adjak meg az olvadékban és a szilard fazisban az olvadés soran (Gast, 1968; Shaw, 1970;
Maalge, 1982; Sobolev és Shimizu, 1992; Zou, 1998; Shaw, 2000) adott beviteli paraméterek
ismerete mellett, melyeket foképp a korabban emlitett kisérleti adatok szolgaltatnak. Ezeken
az egyenleteken alapul a direkt olvadasi modellezés modszere, mely soran kiilonb6zo
forraskdzetekbdl szarmaztatott és olvadasi mértékekkel szamitott olvadék-Osszetételeket
Osszehasonlitunk mért, teljes kozet-Osszetételekkel, igy kvantitativan meghatarozhatjuk az
Ilyen direkt olvadasi modellek az egyensulyi olvadéas (Schilling és Wincester, 1967; Gast,
1968) és a frakcionaciés olvadas (Gast, 1968, Shaw 1970), melyek alkalmazasa a
legelterjedetebb. A legijabb olvaddsi modell az tgynevezett dinamikus olvadas (vagy mas
néven kritikus, vagy folytonos olvadés) mely az el6z6 két modellhez képest Gsszetettebben
kezeli az olvadas folyamatat (Maalge, 1982; Sobolev és Shimizu, 1992; Zou, 1998; Shaw,
2000).

Direkt olvadasi modellezés sordn a kiilonb6zé beviteli paramétereket (olvadés
mértéke, teljes kdzetre vonatkoztatott megoszlasi egyiitthatok, kémiai Gsszetétel) jellemzben
allandonak szokas tekinteni (pl. Jung és Marsberg, 1998; Jung et al., 2006; Harangi és
Lenkey, 2007; Brenna et al., 2012; McGee et al., 2013), igy magmas tevékenységek soran a

felszinre keriilt olvadékokat egy vagy tobb, homogénnek tekinthetd forrasrégiobol szarmazo



olvadékbol, vagy olvadékok keverékébdl lehet elballitani. Ezt pontszerti olvadasi modellnek
nevezziik, hisz ekkor az olvadas folyamata a forrasrégioé egy pontjanak olvadasaval leirhato.
Ez azonban nem tekinthetd reédlisnak minden esetben, hisz sokszor a forrasrégio mind
kémiailag, mind kOzettanilag heterogén, valamint az olvadas mértéke se tekinthet6 allandonak
a megolvado koézettestben, foképp dekompresszidos olvadas esetén. E  problémak
kikiiszobolésére nyilik lehetéség a dinamikus olvadasi oszlop modellel, mely alapjait
OceankozEépi-hatsagoknal keletkezd bazaltokra (MORB, Mid Ocean Ridge Basalts) dolgoztak
ki (Langmuir et al., 1977). E modellnek (mely az olvadas folyamatat a korabbiakhoz képest
valosaghiibben irja le) lehetséges alkalmazasi modjai intrakontinentalis teriileteken azonban
kevésbé ismertek, bar korabbi, féelemeken alapuldé modellezés alkalmazasra mar van példa
(Harangi et al., 2014). Emellett a nyomelemek viselkedése sincs leirva matematikai

modszerekkel olvadasi oszlop modellek esetén.

A dolgozatom soran a korabban mar féelemekre elvégzett modellezési modszernek
nyomelemekre torténd kiterjesztésére teszek kisérletet, valamint egy esettanulmanyt is
bemutatok, mely a Karpat-Pannon térség négy (Bakony—Balaton-felvidéki, Kisalfoldi,
Persanyi, valamint a Selmeci Vulkani Teriiletek) korabban mar pontszerii, nyomelem alapt
olvadasi modellekkel megvizsgalt (pl. Harangi, 2001; Harangi és Lenkey, 2007) vulkani

terliletének magmaképzodésével foglalkozik.



2. Az olvadas folyamata, olvadasi modellek

2.1 Az olvadas folyamatdnak geodinamikai hattere, fizikai és kémiai ismertetése

Ahhoz, hogy egy szilard kdzetanyag olvadasa megkezdddjon, at kell 1épnie az adott
asvanyi ¢€s kémiai 0sszetételre vonatkozo szoliduszt. Erre haromféleképpen van lehetdség: a
kozettel energiat kozolve, igy megemelve a homérsékletét szolidusz folé (1/A. abra.), a
kozetre es6 nyomas mennyiségét csokkentve (1/B. abra), valamint a szolidusz értékét
csokkentve (valamilyen kémiai komponens, pl. H,O vagy CO, hozzaadasaval, 1/C. abra). Az
elso eset leginkabb forrd foltoknal végbemend olvadékképzddéshez kothetd. A masodik eset
oceankozépi-hatsagok, valamint iv mogotti medencék alatt jellemzd (agynevezett
dekompresszids olvadds), mig a harmadik szubdukciods teriileteken fordul eld. Mivel a
bazaltos intrakontinentélis vulkani teriiletek tobbsége a masodik csoportba tartozik (foképp iv

mogotti medencékhez kothetdek), ezért részletesebben ez lesz targyalva.
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1. abra: Az olvadas folyamatanak lehetséges modjai. A: geoterma megemelkedése miatt végbemend olvadas; B:
dekompresszios olvadas; C: a szolidusz hémérsékletének csokkenése adott nyomason (forras: Harangi, 2001).

Dekompresszids olvadas soran (1/B. abra) az olvadast az asztenoszféra kvazi-
adiabatikus felemelkedése idézi eld. A szolidusz eléréséig a felemelkedé anyag hémérséklete
kis mértékben csdkken ( (dT/dp)ag ennek értéke dceankdzépi-hatsagok esetén 10 'C/GPa és
20 ‘C/GPa kozé esik, 2. 4bra), majd az olvadas megkezddése utan a hémérséklet

meredekebben kezd csékkeni, mivel az olvadas folyamata hét fog elvonni a rendszerbél. Ez a



hémérséklet csokkenés megegyezik (Hi/Cy)F-el (ahol Hr az anyag olvadashdje, Cp a fajhdje,
¢s F az olvadas mértéke, 2. abra). A felemelkedd kdzetanyagban az olvadas mértéke a
nyomascsokkenéssel egylitt ndni fog, azon esetben, ha az olvadasi gérbe meredeksége kisebb,
mint a szoliduszé (a szolidusz értéke 2 és 4 GPa nyomas kozott egyenesnek tekinthetd, mely
meredeksége 100 'C/GPa, Hirschmann, 2000). E novekedés leirhato egy jellemzéen konstans
értekkel (melting function, y=dF/dp, az olvadds mértékének valtozasa egységnyi
nyomascsokkenés hatasara). Igy, a felemelkedd asztenoszféra anyagban 1étrejon egy
ugynevezett olvadasi oszlop, melyben az olvadas mértéke a mélység csokkenésével novekszik
(Langmuir et al., 1977). Ebben az olvadasi oszlopban az olvadas mértéke atlagosan Fpax/2-

nek tekinthetd (Langmuir et al, 1992).

szilard adiabata

>

P

2. abra: A dekompresszidé olvadas folyamata p/T diagramon (Langmuir et al. 1992 utan). Az olvadas po
nyomason indul, ahol a szoliduszt metszi a felemelkedd anyag adiabatdja. Az olvadas soran az olvadéas mértéke

Pr Po

nyomascsokkenéssel né egy adott nyomasig, ahol az olvadas megall (ez a nyomas ps és az olvadas mértéke itt
Fmax)-



A keletkez6 olvadékok Osszetételét a fizikai paraméterek (nyomas, potencialis
hémérséklet) mellett kémiai és koOzettani paraméterek is befolyasoljak, mint példaul a
forraskdzet kémiai Osszetétele, illotartalma, valamint az &svanyos Osszetétel és az
asvany/olvadék megoszlasi egyiitthatok (3. abra). A megoszlasi egylitthatok értékét
jellemzéen nagy nyomason/hOmérsékleten elvégzett olvasztasi/frakcionacios kisérletekkel
hatarozzak meg (pl. Blundy et al., 2003; Pertermann et al., 2004; Adam & Green, 2006). A
kisérleti adatokbdl szamolt megoszlasi egyiitthatokban azonban sok esetben jelentds eltérések
lehetnek, mely oka foképp a kiilonb6z6 koriilmények kozott (p, T, kémiai Osszetétel, stb.)
végrehajtott  kisérletek. Ezért, kvantitativ. modellezés soran kiilonosen fontos a

koriilményeknek leginkdbb megfeleld megoszlasi egylitthatokat felhasznalni.
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3. abra: Olvasztasi/kristalyositasi kisérletekkel meghatarozott ritkafoldfém megoszlasi egyiitthatok klinopiroxén
és bazaltos/bazanitos olvadék kozott. Lathatd, hogy mig konnyi-ritkafoldfémekre a megoszlasi egyiitthatok
értéke csak kis mértékben kiillonboznek, nehéz-ritkafoldfémek esetén az eltérés akar kétszeresnél is nagyobb
lehet.

Egyes elemek segitségével lehetdség nyilik az olvadas koriilményeire kovetkeztetni. A
foelemek koziil a natrium, a foszfor és a titan leginkabb az olvadas mértékére érzékenyek. A
magnézium és a vas-tartalom novekedik, a szilicium, a kalcium és az aluminium-tartalom
pedig csokken nyomascsokkenés hatasara (Niu et al., 2011). A nyomelemek koziil a
legfontosabb elemek az erésen inkompatibilis elemek, melyek érzékenyen jelzik az olvadas

mértékét. A nehéz-ritkafoldfémek a forraskézet asvanyos Osszetételérél szolgaltatnak
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informaciot (koncentraciojuk 1ényesen alacsonyabb, ha a forrask6zet granatot is tartalmazott),
a LIL elemek pedig (Large lon Lithophile Elements, kis t6ltésti/nagy ionsugaru litofil elemek)
szubdukciés kornyezetet indikalnak (a kOpenyékben végbemend metaszomatdzis hatasara

dasulnak a forraskézetben).

2.2 Pontszerl olvadasi modellek, olvadasi egyenletek

crcr

egyenletekkel megadni. Az elmult fél évszazadban harom olvadasi modell is sziiletett,
melyekkel az olvadas folyamatat probaltak leirni. Ezek az egyenstlyi olvadas (Schilling és
Winchester, 1967; Gast, 1968), a frakcionacios olvadas (Shaw, 1970), valamint a dinamikus
olvadas (Langmuir et al. 1977; Maalege, 1982; Sobolev ¢és Shimizu, 1992; Zou, 1998). E
modellek minden esetben pontszerii olvadast tételeznek fel (pontszerli olvadas soran az
olvadas egy kozettanilag ¢és kémiailag teljesen homogén anyagban megy végbe, és a
megolvado térrészben az olvadas mértéke allandonak tekintett). Az olvadasi egyenletekben

felhasznalt jelolések a kovetkezdek:

A, o fazis mennyisége a forraskdzetben

B, a fazis mennyisége a kiolvadé fazisokban

Co: az adott elem koncentraciodja a forraskdzetben olvadas eldtt

Ci: az adott elem koncentracidja az olvadékban

Dyi: a fazis és az olvadék kozotti megoszlasi egyiitthato

Do: az adott elem teljes kdzetre vonatkoztatott megoszlasi egyiitthatdja

F: az olvadéas mértéke

Po: az adott elem kiolvad6 fazisokra vonatkoztatott teljes megoszlasi egyiitthatdja

X: A szegregalodott olvadék mennyisége a kiindulési kézet mennyiségére vonatkoztatva
®: Kritikus tomegporozitas

Do, Po, X kiszdmitasanak modja a kdvetkezo:

D, = ZAaDa/l (1) F, = ZBaDa/l (2) X = E 3)



2.2.1 Egyensulyi és frakcionacios olvadas

Az egyensulyi és a frakcionacids olvadasi modellek két végpontot képviselnek az
olvadasi modellek kozott. Egyenstlyi olvadas soran az olvadék alland6 kémiai egyensulyt tart
a megolvadoé kozettel, majd az olvadas befejeztével az olvadékfazis tokéletesen szegregalddik
a szilard fazistol (igy létrehozva egy rezidudlis fazist, mely Osszetételét tekintve kimeriilt
jellegli, 4/A ébra; 6. abra). Frakcionacios olvadas soran az olvadék nem fog kémiai egyensulyt
fenntartani a szilard fazissal, hanem az egyes olvadékcseppek keletkezésiik utdn azonnal
elkiilontilnek a szilard fazistol (4/B abra; 6. abra). Az olvadékcseppek késobb Osszeallhatnak,
igy nagyobb olvadékcsomagokat alkotva indulnak a felszin felé (ez az tgynevezett
akkumulacios frakcionacios olvadas). Az olvadék elkiiloniilését mindkét modell esetén a
szilard ¢és az olvadékfazis kozotti siirliségkiilonbség hajtja (a bazaltos olvadék siiriisége
jellemzden 2800 kg/m3, mig a megolvad6 képenyanyagé ~3300 kg/mg, McKenzie, 1984). Bar

a frakcionacios és az egyensulyi olvadas kozott a kiilonbség a szegregacido modja, ez egyben

az olvadék kémiai 0sszetételére is befolyassal lesz (4. és 5. egyenlet, 5. ébra).

4. abra: Az olvadék elkiiloniilés folyamata egyensulyi (A) €s frakcionacios (B) olvadas esetén. Egyensulyi
olvadas soran az olvadékcseppek mindvégig kapcsolatban vannak a megolvado kozettel, valamint a tobbi
olvadékceseppel egyarant, mig frakcionacios olvadas esetén az olvadék gyakorlatilag azonnal szegregalodik. A
végsd fazisban az olvadék mindkét esetben tokéletesen szegregalodik a forraskézettél, és bar mennyisége
megegyez6, mégis eltérd osszetétellel fog rendelkezni.

Az egyenstlyi olvadasi modellt elsOként Gast (1968) irta le (4. egyenlet), mellyel
megadhat6 adott F esetén a Cq értéke. A frakcionacios olvadast az 5. egyenlet irja le (Shaw,

1970). A bemutatatott egyenletek minden esetben nem-modalis olvadasi moddal szamolnak



(tehat az olvadas soran a kdzetet alkotd asvanyfazisok nem a modalis 6sszetétellel megegyezo

modon 1épnek az olvadékba):

_ Co
L Dy+F(1-Pp)

(4)

FP,

1/P
5, ) 00O

G=20-01-

2.2.2 Dinamikus olvadas

A dinamikus olvadéas modellje, mely elméleti alapjait Langmuir és munkatarsai (1977)
fektették le, egyfajta atmenetet képez az egyensulyi valamint a frakcionacids olvadas kozott.
Az eredeti modellben a kdpenyanyag felaramlasa soran a nyomascsokkenés hatasara eléri a
szoliduszt, és elkezd olvadni. Az igy keletkezd olvadék mindaddig egyensulyt tart a
megolvadd kopenyanyaggal, amig az olvadék mennyisége el nem ér egy adott értéket (a
kritikus tdmeg porozitas értékét, ®, mely értékét jellemzden konstans 0,01-nek tekinthetjiik).
Ezt az értéket atlépve az olvadas egyensulyibol frakcionaciosba 1ép at. Igy, ha az olvadék
mennyisége meghaladja a @ értékét dF-fel (F= @+dF), akkor azonnal dF mennyiségii olvadék
szegregalodni fog az olvadd rendszerb6l (6. és 7. abra). Az olvadas végén a rezidualis
fazisban visszamarad a meg nem olvadt szilard fazis, valamint @ értékének megfeleld

mennyiségii olvadék (Langmuir et al., 1977; Zou, 1998; 6/A abra).
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5. abra: A kiilonb6zd (pontszeril) olvadasi modellek hatdsa a La (inkompatibilis) és a Ni (kompatibilis) elemek
olvadas dusitja, legkevésbé pedig a frakcionacids olvadas, mig az inkompatiblis nyomelemek esetén ez pont
forditva torténik. Dinamikus olvadas soran a koncentracioértékek a két masik olvadasi modell kozott
helyezkednek el, bar megegyez6 mértékii olvadas esetén az inkompatibilis nyomelemek nagyobb mértékben
dusulnak dinamikus olvadas soran, mint frakcionacids olvadaskor (ha F>3%). Ennek oka, hogy dinamikus
olvadas soran a szegregalddott olvadék mennyisége 1%-al kevesebb (kismértékii olvadas esetén), mint
frakcionacios olvadaskor, igy az olvadék Gsszetétele egy kisebb mértékil olvadast jelez (bar ez az eltérés 8-10%-
0s F felett mar mérési hiban beliili). A koncentracio értékek ppm-ben.

B Frakcionacios
MEgyensulyi
B Dinamikus

6. abra: A tomegporozitds (¥, mely megadja az olvadék mennyiségét a megolvadd kdzetben) értékének
valtozasa az olvadas mértékének fliggvényében egyensilyi, frakcionacios, valamint dinamikus olvadas esetén
(Zou, 1998 utan). Egyensulyi olvadaskor W megegyezik F-fel az olvadas befejez0déséig, tehat az olvadék végig
kapcsolatban van a megolvado kozettel. Frakcionacios olvadas soran az olvadék azonnal tavozik az olvadas
helyérol, igy ¥ értéke konstans 0. Dinamikus olvadas soran F<® értékig W=F, mig ha F>®, akkor ¥=0.

Dinamikus olvadas soran az olvadék Osszetétele jellemzden az egyensulyi és a
frakcionaciés olvadés sordn kapott Osszetételek kozé esik (5. dbra), bar az jobban hasonlit a
frakcionacids olvadassal szamolt olvadék-Osszetételekhez. Ennek oka, hogy a @ értékét

jellemzden igen kicsinek (0,01) vessziik, igy az olvadads folyamatat inkabb a frakcionacios
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olvadassal jellemezheté szakasz dominalja. A dinamikus olvadas soran keletkez6 olvadék
Osszetétele, ha a frakcionacios olvadashoz hasonloan akkumulaciot feltételeziink az olvadas

utan (Zou, 1998):

X(Py+P(1-Py)
Do+P(1-Py)

C, = % (1-(1- )B+A-)Po) (5)

2.3 A dinamikus olvadasi oszlop modell

A korabban bemutatott modellek, mint az a 4., 5., és 6. egyenletben lathato, csak
kémiai és modalis Osszetétel szempontjabol homogén forraskdzet esetén alkalmazhatodak.
Egyes bazaltos olvadékok Osszetétele azonban nem magyarazhatdé homogén koézetek
megolvadasaval. Ennek f6 oka az lehet, hogy a bazaltok jellemzd forrasrégidja, a felso
asztenoszféra sok esetben inhomogén Osszetételi, mely oka a szubdukci6 sordn az
asztenoszféraba keriilé oceani kéregdarabok kiilonbozé mélységben torténd felhalmozodasa,
jellemzéen MORB jellegti eklogitként (pl. Zindler et al., 1984; Weaver, 1991). Ennek a
heterogenitasnak kézzel foghatd bizonyitékai a kiilonb6zd kratonok teriiletén, jellemzden
kimberlitek altal felszin kozelbe hozott eklogit xenolitok, melyeket prekambriumi éceani

kéreg maradvanyinak feltételeznek (Barth et al., 2001; Jacob et al., 2005).
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Valtozas a kbzet 6sszetételében
Olvadék és megolvadé kézet B

konstans
Olvadékcsatorna

Olvadékcsatorna
F

7. abra: A pontszerli dinamikus olvadas (A), valamint a dinamikus olvadasi oszlopban végbemend olvadas (B)
folyamata. Pontszerli olvadas esetén a homogén forraskdzet teljes részén allandé az olvadékelkiiloniilés az
olvadékcsatornaba (ha F>®). Ezzel szemben az olvadasi oszlopban, amig F nem éri el @ értékét, addig nincs
szegregaciod, majd ezt atlépve megindul az elkiiloniilés, és az olvadék az olvadékcsatornakon keresztiil tavozik az
olvadas helyér6l. Az olvadasi oszlopba beleépithetd asvanytani valtozas is. A szegregalodott olvadékban az
egyes elemek koncentracioja eltérd lesz a két modell esetén.

A pontszerli olvadasi modellekkel ezt a problémat kétféleképen lehet kikiiszobdlni. Az
egyik lehetdség, hogy a tobb kiilonbozd forraskdzet kémiai és 4asvanytani Osszetételét,
valamint a kiolvadd fazisok aranyat sulyozottan atlagoljuk a forrasrégioban talalhato
kézetekre jellemz6 értékekkel, igy egy, a forrasrégio egészét jol leird, homogén Gsszetétellel
szdmolhatunk. A madsik lehetséges mod, hogy a heterogén forrasrégid kiilonbozo
komponenseit ugy kezeljiik, mintha azok egymastdl elkiiloniilt kdzettestek lennének, igy a
végleges olvadék Osszetételt tobb forrasbol szarmazo olvadékok sulyozott atlagolasaval
allitjuk el6. Ezen mddszerek azonban aligha kezelik megfeleléen a forrasrégié heterogenitasa
miatt felmeriild problémékat. Az el6bbi modszer esetén nincs lehetdség a kiilonbozd
forraskézetek kiilonb6zd mértékben torténd megolvasztasara, annak ellenére, hogy a
kiilsnb6z8 komponensek szolidusza jellemzden eltérd (ez akéar tobb mint 100-200 "C-0s
eltérés is lehet). Igy, ha a hémérsékletiik nem tér el drasztikusan (ami az asztenoszféra
konvektiv hdvezetése miatt nem valdszinil), az alacsonyabb szolidusszal rendelkezd kdzet
nagyobb mértékben tud megolvadni. Az utobbi modell legfébb problémaja, hogy az olvadas

folyamatat irredlis modon irja le, mivel egymastol kiilon kezeli a forraskézeteket, bar a

valdsagban azok egy rendszert alkotnak.
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E problémak kikiiszobdlésére lehetdség nyilik a dinamikus olvadasi oszlop modell
segitségével. A dinamikus olvadds modelljét mar elsé leirdsakor is olvadasi oszlopra
alkalmaztdk (Langmuir et al., 1977), azonban matematikailag is felirt modell eddig csak

pontszerii olvadasra késziilt (6. egyenlet, Zou, 1998).

Ahhoz, hogy a dinamikus olvadas modelljével, olvadasi oszlopbdl szegregalddo
olvadék Osszetételét megadjuk, els6ként a kiilonb6zé paramétereket (Co, Do, Po, F)
valtozoként kell tekintsiik. F értéke az olvadasi oszlopban felfelé minden esetben ndvekedni
fog, jellemzden egy konstans értékkel (2. dbra), mig a Co, Do, és Py értékét valtozoként
kezelve lehetoség nyilik a modellbe kdzettani és/vagy kémiai heterogenitast beépiteni (7.
abra). Ha a kézettani heterogenitas miatt a szoliduszban kiilonbségek 1épnek fel (pl. adott
mélységben viztartalmu peridotitot, vagy eklogitot feltételeziink), akkor lehetdéség van a
modellben az olvadéds mértékét a megfeleld értékre ndvelni az adott mélységintervallumra.

Ezen értékeket legegyszeriibben ugy lehet kvazi valtozoként tekinteni, ha az olvadasi
oszlopot mélységben kis kiterjedésti cellakbol épitjiik fel. Ezekben az ,,olvadasi celldkban
mar realisan tételezhetiink fel homogén kdzettani és kémiai jelleget, valamint allandé F
érteket, igy alkalmazhatjuk a pontszerli olvadds egyenletét. Az olvadasi cellak kiterjedését
lehetdség van tovabba az olvadési oszlopon beliil véltoztatni. A celldk vastagsdganak
csOkkentésével pontosabb eredményekhez juthatunk &asvanyfazis atalakuldsok zondjaban,
vagy heterogén forras esetén (8. abra). Egy adott elem koncentracidja az olvadékban
megadhato az aldbbi egyenlettel, 1 darab olvadasi cella esetén (a részletes levezetés az 2.

fliggelékben talalhato):

1
n - (1-(1 Xi(Poi+<D(1—P0i) ‘1’(1——‘1’)[’01)
1=1">0; Do, + ®(1-Pg, )
Cl = . ! (7)

Az olvadasi oszlop modell esetén mar nem csak az olvadas mértéke, a kiindulasi
koncentracid és a megoszlasi egylitthatok, hanem az olvadasi cellak kiterjedése, valamint a y
(dF/dp) értéke (ezek csak heterogén forrasrégioé esetén befolyasold tényezdk) is befolyasoljak
az olvadék Osszetételét (8. abra). A y emellett az olvadési oszlop vastagsagat kontrollalja (ha y
értéke nagyobb, Kisebb vastagsagi oszloppal lehet ugyanakkora mennyiségii olvadékot
eldallitani).
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8. abra: Az olvadasi cella vastagsaganak (méterben) hatasa a Zr és a La koncentraciora (ppm-ben) az olvadasi
oszlopbol szegregalodott olvadékra, homogén granat lherzolitos primitiv kopeny olvadasa esetén (Hofmann,
1988), 3 %-o0s maximalis olvadas és y=1%/GPa. A cellak vastagsaganak valtoztatisa kis mértékben valtoztatja a
szamitott olvadék-osszetételt, de ennek az értéke jellemzGen a teljes-kézet geokémiai mérések hibajan beliil van.
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3. A dinamikus olvaddsi oszlop modell alkalmazéisi lehetdségei

intrakontinentalis bazaltvulkani teruleteken

3.1 Az olvadasi mélysége és annak Osszefliggése a litoszféra vastagsaggal

A dinamikus olvadasi oszlop modell alkalmazasi lehetoségei nem meriilnek ki az
olvadids mértékének, valamint a forraskézet Osszetételénck meghatarozasaban. E modell
segitségével lehetéség nyilik az olvadasi mélység kvantitativ meghatarozasara is, bizonyos
keretek kozott (9. dbra). Az olvadas mélyégét eddig foképp féelem—osszetételt felhasznald
modellek segitségével volt lehetéség megadni, mely modellek MORB koézetekre lettek
kidolgozva (Klein és Langmuir, 1987; Langmuir et al., 1992; Niu és O’Hara, 2008). Ezen
hasznaljak ki az olvadas soran, igy hatarozva meg az olvadasi oszlopban a p; valamint az
atlagos nyomas értékét. A féelemeken alapulé modellek azonban oceani hatsagoknal
végbemend olvadékképzddésre lettek kidolgozva, ahol a litoszféra vastagsaga elhanyagolhato,

ami mas magmaképzddési kornyezetekrél nem mondhato el.

Foelem-0sszetétel alapu nyomasbecslésre azonban Ilehetéség van vastagabb
litoszféraval rendelkez6 kornyezetekben is. Ilyen esetekben fellép az ugynevezett ,.fedélhatas™
(lid effect, pl. Niu et al., 2011), mely kontrollalja a végsé olvadasi nyomas értékét.
Feltételezve, hogy a felaramld kopenyanyag nem képes atlépni a litoszféra-asztenoszféra
hatart (LAB), az olvadék Osszetételébdl megallapithatjuk a pr nyomast, ami meg fog egyezni a
litoszféra aljan talalhaté nyomasértékkel, melybdl annak vastagsaga meghatarozhato. Mivel
az ocedni litoszféra vastagsaga annak koraval aranyos (pl. Parsons és Sclater, 1977; Morgan
¢s Smith, 1992), igy lehet6ség van Ocean-szigeti bazaltok (OIB, Ocean Island Basalts)
Osszetételének valtozékonysagat globalis szinten a litoszféra vastagsag valtozasaval, vagyis a
fedélhatassal magyardzni (Niu és Hékinian, 1997; Niu és O’Hara, 2008; Humphreys és Niu,
2009).

A litoszféra vastagsaganak hatasa a bazaltos olvadékok Osszetételére azonban nem
csak Ocean-szigeti bazaltok esetén figyelheté meg, kontinentalis teriileteken ugyantgy
észlelhetd; igy lehetdség nyilik olyan intrakontinentalis vulkéani teriiletek alatt az olvadasi
mélységet (pr) meghatarozni fOelem-Osszetétel alapjan, ahol az olvadékképzdodést

els6dlegesen dekompresszids olvadas uralja (Harangi et al., 2014).
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9. abra: Kiilonb6z6 vastagsagu kontinentalis litoszféra alatt kialakuld olvadasi oszlopok (A) és a beldlikk
szegregal6do olvadék nyomelem Osszetétele La/Yb vs. Zr/Nb (B) és primitiv kopenyre (Sun és McDonough,
1989) normalt sokelemes diagramon (C). A modellezés beviteli paraméterei: szolidusz mélysége 90 km (po),
homogén primitiv kdpeny a dsszetétellel (Hofmann, 1988), linearis spinell-granat atalakulassal 75-85 km kozott
(Klemme ¢és O’Niell, 2000), y=10%/GPa. Az 1. oszlop (kék kereszt) esetén a litoszféra vastagsaga 80 km, 3.
oszlop (sarga kereszt) esetén 70 km, mig a 2. oszlopnal (zold kereszt) pedig 60 km. Lathatd, hogy a litoszféra
vastagsag csOkkenésével a La/Yb és a Zr/Nb arany drasztikusan csokken. Az elébbit a granat lherzolit
részesedésének csokkenése okozza a forraskdzetben, mig az utobbi oka az olvadas mértékében végbement
valtozas. Sokelemes diagramon ugyanezek a hatasok figyelhetéek meg: az er6sen inkompatiblis elemek (pl. Rb,
Th, Nb, La, Ce) koncentracidja F novekedésével csokken, mig sekélyebb litoszféra esetén a nehéz
ritkafoldfémek (Dy, Yb, Lu) koncentracidja né. Roviditések sp: spinell; ga: granat

A féelemek mellett a bazaltok nyomelem-osszetétele is hordoz informacioét az olvadas
mélységérdl. Ennek oka, hogy a felsé kopenyben a homérséklet és a kpeny kimeriiltségének
fliggvényében, ~60-90 km-es mélységben (Klemme és O’Niell, 2000, Klemme, 2004) a
spinell lherzolit granat lherzolittd alakul, igy megvaltozik a kdzetre vonatkozd teljes
megoszlasi egyiitthatok értéke. A spinell-granat atalakulas leginkabb a ritkafoldfém eloszlasra
van hatassal: spinell lherzolit olvadasa soran minden rikafoldfém er6sen inkompatibilisen
viselkedik, mig granat lherzolit olvadasakor a konnyti-ritkafoldfémek erdsen

inkompatibilisen, mig a nehéz-ritkafoldfémek kompatibilisebben viselkednek, igy
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frakcionalodnak egymastol (9/C. abra). Ez az atalakulasi mélység esetenként egybeesik az
intrakontinentalis vulkani teriiletek alatt végbemend olvadas mélységével (ez a helyzet a
Pannon-medence legtobb alkali bazalt esetében), igy az olvadék Gsszetételébol
meghatarozhatd az olvadas mélysége. Ezt korabban mar pontszerii olvadasi modellek esetén
is kihasznaltak kiilonboz6 vulkani teriiletek esetében (pl. Jung és Marsberg, 1998; Brenna et
al., 2012; McGee et al., 2013); bar ekkor a mélység meghatarozasa csak relativ. A dinamikus
olvadasi oszlop alkalmazasaval viszont lehetéség nyilik az olvadas mélységének szamszeri
meghatarozasara is, kihasznalva a spinell-granat atalakulast. Egy adott teriileten, ha az
asztenoszféra homérsékletét allandonak tekintjiik (igy a szolidusz is alland6 mélységben
helyezkedik el), az olvadasi oszlop po értéke a szolidusz mélységében lesz, mig a pr a
litoszféra aljat jeldli ki. gy vékonyabb litoszféra esetén az olvadasi oszlopban (ha y konstans)
nagyobb lesz az olvadas mértéke (egyben a szegregalodott olvadék mennyisége is, 9. abra).
Ha az olvadasi oszlop 4atlép a spinell lhezolit stabilitdsi zondjaba, akkor a
konnyli/nehézritkafoldfémek aranya is erdsen csokkenni fog (9. ébra). E modszerrel
nyomelemek segitségével is lehet6ség nyilik a kontinentalis litoszféra vastagsdganak

megbecslésére intrakontinentalis vulkani teriiletek alatt.
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4. Esettanulmany a Karpat-Pannon térségben: Magmaképz6dés folyamata

kiilonbozo vulkani tertileteken

4.1 A Karpat-Pannon térség geodinamikai hattere és neogén-kvarter vulkanizmusa

A Karpat-Pannon térség, mely magaban foglalja a Karpati orogén ivet, valamint a
kivékonyodott litoszféraval (50-80 km) jellemezheté Pannon-medencét, Kzép-Europa keleti
felén, az Alpi-Mediterran régio északkeleti részén talalhat6 (Csontos et al., 1992; Fodor et al.,
1999; Tari et al., 1999; Bada és Horvath, 2001).

~ Mészalkali és Si-gazdag
vulkanitok felszinen

1(,;,&6, 3 Alkali bazalt vulkani

teriiletek
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o)
£,0
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10. abra: A Karpat-Pannon térség térképe, és az ott talalhatd alkali bazalt vulkani teriiletek (kék vulkanok)
elhelyezkedése: 1=Stajer-medence, 2=Kisalfold, 3=Bakony-Balaton-felvidék, 4=Selmec és Nograd-Gomor,
5=Kecel és térsége, 6=Banat, 7=Persanyi-hegység (Harangi, 2002 alapjan, modositva).

A mai Karpat-Pannon térség keleti részén a kora-miocén soran dél-délnyugat iranyu
szubdukcid indult (Karpati szubdukcids zona), majd a kora-miocénben az addig elérehaladd
szubdukci6 hatralni kezdett, igy a szubdukéalodd kozetlemez hatragordiilését (subduction
rollback) eredményezve (Royden, 1993), ezzel az iv mogotti lemezben (Pannon-medence)

extenziot és litoszféra kivékonyodéasat eredményezve a kozépsd-miocénre (Horvath, 1993).
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Az extenzid hatasara riftesedés kovetkezett be a kozépsod- €s késé-miocénben (szin-rift fazis,
17-12 milli6 éve, Horvath, 1995) amit termalis siillyedés kovetett (poszt-rift fazis), mely soran

tobb kilométernyi iiledék keletkezett a Pannon-medencében.

A Pannon-medence alkali bazaltos vulkanizmusa ehhez a poszt-rift fazishoz kotheto,
11-0,13 milli6 éve zajlott. FOképp a Pannon-medence peremi teriileteire koncentralddott (10.
abra). Ezek kizar6lag monogenetikus vulkani teriiletek, melyeket idoben hosszan elnytlo
aktivitassal, ¢és rovid, egyszeri kitorésekkel (Walker, 1993) valamint kis
magmaproduktivitassal lehet jellemezni (pl. Hasenaka és Carmichael, 1985; Takada 1994,
Martin és Németh, 2004).

A Karpat-Pannon térség alkali bazaltos magmatizmusat tobb modellel is magyaraztak.
Az egyik korabbi elmélet szerint a Pannon-medence alatt elszorva kopenydiapirok
helyezkedtek el, melyek a litoszféra extenzid hatasara az asztenoszféra passziv felemelkedése

soran, dekompresszids olvadassal keletkeztek (Stegena et al., 1975).

Az 1990-es években sziiletett egy ujabb modell, miszerint Eurdpa alatt lokalis
kopenyfelaramlasok talalhatoak, melyek egy kozos rezervoarbol (,,Eurdpai asztenoszféra
rezervoar”) szarmaznak (Cebria és Wilson, 1995; Hoernle et al., 1995). Ezeket a
felaramlasokat tartjdk tovabba Eurdpa mas teriiletein végbement alkali bazalt vulkanizmusért
(pl. Central Massif, Eifel Vulkéani Teriilet, Bohémiai Masszivum stb.) is felelosnek (Granet et
al., 1995; Seghedi et al., 2004).

A legtjabb modell szerint a litoszféra kivékonyodas hatdsara meredek litoszféra-
asztenoszféra hatarfeliilet (LAB) keletkezett (asztenoszféradom). Igy, az extenzié szivo hatasa
miatt a vastag litoszféraval rendelkez6 Alpok alol magas hémérsékletii asztenoszféra anyag
aramlott a Pannon-medence ald. Mivel a litoszféra-asztenoszféra hatar a medenceperem
mentén meredeken emelkedik, ezért az itt aramlo kdpenyanyag mozgasa egy kozel vertikalis
komponenssel jellemezhetd, igy lehetdség nyilt a dekompresszios olvadasra (Harangi és

Lenkey, 2007).

A vizsgalt vulkani tertiletek koziil az utobb emlitett modellel lehetséges magyarazni a
magmaképzddést a Kisalfoldi, a Bakony-Balaton-felvidéki, valamint a Selmeci Vulkani
Tertiletek esetében, azonban ez a Persdnyi Vulkani Tertiletre ez nem mondhat6 el. Az utdbbi
esetében a magmaképzddésre a litoszféraban keletkezett lokalis hasadékok kialakulasa adhat
magyarazatot, melyek a Vrancea zénaban végbemend litoszféra szudukcid/lemezletorés szivo

hatasa miatt keletkeztek (Seghedi et al., 2011, Harangi et al., 2013).
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A tovabbiakban négy kiilonb6zd vulkani teriileten végbement magmaképzdodés kertil
bemutatasra, név szerint a Kisalfoldi, Bakony—Balaton-felvidéki, Persanyi és a Selmeci
Vulkani Tertileteken. Ezek koziil az els6 kettd a nyugati felén, a Persanyi a délkeleti szélen,
mig a Selmeci (Putikov kitorési kdzpont) az északi részén (a Nogradi Vulkani Teriilettdl kissé
nyugatra) talalhatdo a Karpat-Pannon térségnek (10. abra). Az egyes vulkani teriiletek (az
elhelyezkedés mellett) aktivitasi idétartama is 1ényegesen eltér. A Bakony—Balaton-felvidéki
Vulkani Teriilet aktivitasa, kisebb-nagyobb sziinetekkel 8-2,3 milli6 évvel ezeldttre tehetd,
mig a Kisalfoldi Vulkani Teriileten a kitorések kora 5,5-4,2 Ma kozé esik (Wijbrans et al.,
2007). A Persanyi, valamint a Selmeci Vulkani Tertilet az el6z6 kettonél joval fiatalabbak: az
elébbi kora 1,2-0,6 millio évvel ezeldttre tehetd (Panaiotu et al., 2004; 2013) mig az utdbbi
aktivitasa egy 6,7 millio év koru, valamint egy 0,14-0,13 milli6 év koru szakaszra bonthato (a
korabbi idépont a Putikov kitorési kdozpont kora, mely a legfiatalabb alkéli bazaltos kitorési

kozpont a Kéarpat-Pannon Térségben; Simon és Halouzka, 1996).

4.2 A vizsgalt vulkani teriiletek teljes-kozet geokémidja

4.2.1 Fobelem-geokémia

Kvantitativ petrogenetikai modellezés soran sziikséges meggydzddniink arrol, hogy a
vizsgalt kdzetek nem estek at felszinre kertilésiik elott frakciondcios folyamatokon. Emiatt
kiilonosen fontos, hogy a kdzeteket eldzetesen részletesen megvizsgaljuk mind petrografiai,
mind geokémiai modszerekkel. Intrakontinentalis bazaltvulkani teriileteken a jellemzd
kristalyosodo fazisok az olivin, valamint magasabb nyomason a titangazdag augit, de
esetenként plagioklasz, vagy spinell frakcionaci6 is végbemehet. Ezen asvanyok kivalasa
szerencsére egyaltalan nem, vagy csak kis mértékben valtoztatja meg a kiilonbozo
nyomelemek aranyat a magmaban (az inkompatibilis nyomelemek koncentracidja hasonlod
mértékben novekedni fog), igy sok esetben lehetdség van kissé fejlettebb magmakra is pontos
eredményeket kapni modellezés soran. A frakcionacio mellett idésebb kdzetek esetén fontos
kisz{irni a mallas hatasat is, melyet a kézet megnovekedett izzitasi vesztesége (LOI), valamint
az alkalia tartalom csokkenése jelez. A modellezéshez felhaszndlt tejes kdzetdsszetételek
viszonylag primitivek (11. abra).

crer

frakcionacid soran a magnéziumtartalom erésen csokkeni fog, mig a sziliciumtartalom csak

kissé novekedik, titdn gazdag augit kivalassal az olvadék kalciumtartalma csdkken allando
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sziliclumtartalom mellett, mig plagioklasz frakcionacidkor a natriumtartalom csdkken az
olvadékban (pl. Smith és Leeman, 2005). Ezen hatdsok koziil egyértelmiien egyik se
jelentkezik nagyobb mértékben a vizsgalt tejes kdzetosszetételekben, igy a mintak Gsszetétele

feltehetden jol reprezentalja az eredeti, kiinduléasi olvadékot (11. és 12. dbra).
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11. abra: A modellezés soran felhasznalt bazaltok Gsszetétele TAS diagramon (Le Bas et al., 1986 utan). A
mintak bazanitos, trachibazaltos valamint bazaltos Osszetételt mutatnak. A mallas hatasa kizarhat6, mivel ezen
esetekben a kézet alkalia (Na,O0+K,0) tartalma jellemz6en erésen csokken, ez azonban itt nem figyelhetd meg.
A felhasznalt 6sszetételek hivatkozasai a 2/3. tablazatban talalhatoak.
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12. abra: A vizsgalt vulkani teriiletek bazaltjainak Na,O (C), CaO tartalma (B), valamint Mg-szama (A, Mg
#=MgO/(FeO+MgO) a SiO, tartalom fliggvényében. A Mg-szam 64-72 k6zé esik, ami viszonylag primitiv
Osszetételt jelez, bar kismértékii olivin frakcionaci6 hatasa feltételezhetd egyes Osszetételek alapjan. A kalcium-
tartalom negativan korrelal a sziliciumtartalommal (leginkabb a Kisalfoldi mintak esetében), mig a natrium-
tartalom nem valtozik.
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4.2.2 Nyomelem-geokémia

Egyes nyomelemek segitségével is lehetdség nyilik frakcionacio kimutatasara.
Bazaltos rendszerekben a klinopiroxén valamint a plagioklasz egyes nyomelemekre
kompatibilisebb, mint mas asvanyfazisok, igy ha azokban az elemekben kimeriilés
tapasztalhatd, akkor feltételezhetd, hogy a kdzet frakciondcion esett at, igy Osszetétele nem
tekinthetd teljesen primitivnek. Az olvadékban klinopiroxén frakcionaciét példaul a vanadium

(Kav™V=1,31, McKenzie és O’Nions, 1995), a plagioklaszét pedig az eurépium
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13. abra: A La/Yb arany valtozasa a vanadium (A) valamint az eurdopium-tartalom (B) fliggvényében.
Klinopiroxén frakcionacio soran a vanadium tartalom er6sen csokken, mig a La/Yb arany kissé né. Plagioklasz
kristalyosodas soran az olvadék eurdpium tartalma nagyobb mértékben fog cs6kkenni, mint ahogy a
lantan/itterbium arany csokken. A Bakony-Balaton-felvidéki mintakon kismértékii klinopiroxén frakcionacio
mehetett végbe (bar ez nem hat ki a La/Yb aranyra), mig plagioklasz frakcionacié hatasa nem mutathat6 ki (ez
Osszhangban van a korabb petrografiai megfigyelésekkel is). A jelmagyarazat a 12. abraban talalhato.
Koncentracio értékek ppm-ben értenddek.

4.3 Az alkali bazaltok forrasrégidja, a nyomelem gazdagodas folyamata

Olvadasi modellezéskor az olvadék Osszetételét, bar tobb paraméter is befolyésolja,
leginkabb a forraskézet kémiai Osszetétele fogja meghatarozni. Ez kiillondsen igaz az
inkompatibilis elemekre, mivel elenyész6 (akar tized ppm alatti) valtozasok a forraskézetben
erdsen befolyasoljak a modellezéskor kapott olvadék osszetételt. Ezért kiilondsen fontos,

hogy a szamitasokhoz minél realisabb forrasrégio dsszetételt valasszunk ki.

23



Kvantitativ modellezéshez a legsiiribben hasznalt kiindulasi Gsszetétel a primitiv
kdpeny¢, azonban sok esetben metaszomatikusan atalakitott kopeny is szerepet jatszhat az
olvadékképzddésben (pl. Brenna et al., 2012, McGee et al., 2013). Kiindulési dsszetételként
nem csak szamitott kdpenyOsszetételeket, hanem az alkdli bazaltok altal felszinre hozott
peridotit xenolitok Osszetételét is lehet alkalmazni (pl. Jung et al., 2006). Erre azonban csak
akkor van lehetGség, ha a xenolit és a forrasrégid Osszetétele kozott nincs eltérés (ami sok
esetben nem teljesiil, mivel a xenolitok jellemzden a litoszférdbdl szarmaznak, mig a
forrasrégiod az esetek tobbségében mélyebben, az asztenoszféraban talalhato, mely Osszetétele

a litoszféraétol eltéro).

A Kaérpat-Pannon térségben talalhato alkali bazaltokra korabban készitett, pontszera
olvadasi modellek (Harangi, 2001, Harangi és Lenkey, 2007) mar kimutattak, hogy ezek a
kézetek nem képzddhettek primitiv kopeny Osszetételli forrasrégio részleges olvadasaval,
mivel inkompatibilis nyomelem-6sszetételiik 1ényegesen magasabb, mint azt primitiv kopeny
olvadasaval el lehet érni (14. abra). A korabbi modellek ezért a primitiv kdpeny nyomelem-
Osszetételének 1,5-4-szeresét vették egyes elemek esetében (4-szeres dusulast erésen
inkompatibilis elemekre pl. La, Nb, 1,5-szerest pedig gyengén inkompatibilis elemekre, pl.

Yb) kiindulasi 6sszetételnek, igy kapva intrakontinentalis teriiletekre realis olvadasi mértéket.
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14. abra: A vizsgalt teljes kOzet-Osszetételek, valamint primitiv kopeny-Osszetételb6l (Hofmann, 1988)
szamitott modell Osszetételek La/Yb vs. Zr/Nb diagramon (a modellezés soran nem-modalis dinamikus olvadast
feltételezve; felhasznalt beviteli adatok a 3. fliggelékben talalhatoak). Lathato, hogy az erésen inkompatibilis
nyomelemek nagyobb mértékben dusulnak a Karpat-Pannon térség bazaltos kdzeteiben, mint ahogy az primitiv
kopenyforras esetén lehetséges lenne. Jelmagyarazat a 11. abraval megegyezo.
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Az inkompatibilis nyomelemekben jelentésen gazdagodott bazaltok foképp ocean-
szigeti kornyezetben fordulnak eld (pl. Weaver et al., 1986; Palacz és Saunders., 1986;
Weaver, 1991), mely gazdagodast iddsebb Oceani litoszféradarabok forrasrégioba torténd
bekeriilésével magyarazzak. Ez kétféleképpen torténhet meg: a szubdukaldodott litoszféra
nagyobb mélységekben (4atmeneti zéna, D’ réteg) akkumulalédva, majd felmelegedve
,mantle plume-okat” alkot, melyek a felszin kdzelbe keriilve megolvadnak, 1étrehozva a forrd
foltokat (pl. Hofmann és White, 1982; Hofmann, 1997). A masik lehetdség, hogy az alabukod
litoszféra kisebb mélységben blokkokat alkotva lokalis heterogenitasokat okoz a kdpenyben
(pl. Weaver, 1991; Hirschmann et al., 2003) melyek alacsonyabb olvadaspontjuk miatt
fertilizalhatjadk a koOpenyt, vagy akéar a felszinre keriilt magmak forrasaként is szerepet
jatszhatnak (pl. Sobolev et al., 2007). Ezen szubdukaldodott litoszférabol a legnagyobb szerepe
az 6cedni kéregdaraboknak lesz a folyamatban, melyek asztenoszféra koriilmények kozott
eklogitta alakulnak, nyomelemtartalmuk pedig tobbszordse a primitiv kopenyének. Mara mar
kisérleti modszerekkel is igazolt, hogy az eklogit forrasti olvadékok valamint peridotit
reakciojaként 1étrejohet egy fertilis kdpenykomponens, mely asvanyos Osszetételét tekintve
peridotit vagy piroxenit, a hozzdad6d6 olvadék mennyiségének fiiggvényében (Yaxley és

Green, 1998; Mallik és Dasgupta, 2012).
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15. abra: 97% primitiv kopeny komponensb6l (Hofmann, 1988) valamint 3%, eklogit 15%-os olvadasabol
szarmazé olvadék (Boniface et al., 2012) keverékébdl elballitott forraskézetre készitett olvadasi modell (nem-
modalis pontszerti dinamikus olvadés), valamint a vizsgalt tejes koézet-Osszetételek Zr/Nb vs. La/Yb diagramon
(paraméterek megegyeznek a 14. abraval). Lathatd, hogy az alkali bazaltok 6sszetétele atfed a fertilis kopenybol
szarmazo olvadék dsszetételével.
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Ugyanezzel a fertilizaciés folyamattal magyarazhaté a Karpat-Pannon térség alatt
talalhatd asztenoszféra gazdagodasanak folyamata is, melyre mar korabbi publikaciok is
utaltak (Harangi et al., 2014). A mar korabban bemutatott modellek szerint a térség alatt
talalhatd asztenoszféra a kornyezd teriiletek (Alpok, Délkeleti-Karpatok) aldl szarmazik,
melyben talalhatéak korabbi szubduckios események utani litoszféra maradvanyok,
melyeknek bizonyitékaként a Keleti-Alpokban (pl. Miller és Thoni, 1997; Janak et al., 2004;
Millet et al., 2005), valamint a Délkeleti-Karpatokban (pl. Medaris et al., 2003) talalhat6
eklogitok szolgalnak.

Ezt a feltételezést, miszerint a Karpat-Pannon térség alatt taldlhatd asztenoszféraban
MORB-jellegii protolitbol keletkezett eklogitok helyezkednek el alatamasztja a vizsgalt teljes-
kozet Osszetételek, valamint a szamitott modell dsszetételek atfedése (15., 17. és 18. abra). Az
eklogitokat alkoto kozetek feltehetden a késd-kréta-oligocén soran, a mai Alpok és Délkeleti-
Karpatok teriiletén végbement szubdukcids események sordn keriilhettek az asztenoszféraba
(nyugaton a Pennini-6ceanag, keleten a Géta mikrolemez szubdukciojaval; pl. Nemcok et al.,
1998). A forraskbzet Osszetételének meghatarozasa azonban még ennek tudatdban sem
egyértelmi. Ennek oka, hogy nincs kozvetlen kémiai informacio ezeknek az eklogitoknak az
Osszetételérél. Ez a probléma kikiiszobolheté, ha azt feltételezziik, hogy a régiod
kornyezetében (pl. Keleti-Alpok) talalhatd, felszinen eléforduld eklogitok Osszetétele
megegyezik a szubdukcid soran az asztenoszféraba kertiilt eklogitokéval.

Egy masik lehetdség abbol kiindulni, hogy az o6cednkozépi hatsdgoknal felszinre
kertild bazaltok dsszetétele a foldtorténet soran nagyjabol allandonak tekinthetd, igy lehetdség
van akar kimberlitek altal felszinre hozott eklogit xenolitok 0Osszetételét alkalmazni. A
modellezés soran az utobbi lett alkalmazva, mivel ezek a kézetzarvanyok feltehetéen jobban
reprezentaljadk az asztenoszféraban talalhatd eklogitok Osszetételét, mind modalisan, mind
kémiailag.

A Kaérpat-Pannon térség bazaltjainak forrasrégidja azonban még igy se adhaté meg
egyértelmiien, két lehetséges modell is felmeriilt keletkezésiikre (16. abra). Az elsé modellben
a szubdukalodott oceani kéregdarabokat reprezentald eklogitok olvadasa még nagy
mélységben, a vastag litoszféra alatt megy végbe, majd a keletkezett olvadék &tjarja a
peridotitot, melyben ugyan az &svanyos Osszetételt nem valtoztatia meg jelentsen
(modellezés soran 3%-os olvadék hozzaadodas lett feltételezve, mig valtozasok a modalis
Osszetételben csak ~10% olvadék hozzaadodasakor jelentkeznek, Mallik és Dasgupta, 2012),

de az inkompatibilis nyomelemeket dusitja. A késdbbi extenzio hatasara igy mar egy fertilis,
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kvazi homogén kopeny keriilhetett a Pannon-medence ald (16/A abra). A masik lehetséges
modell szerint az eklogit nem olvad meg nagyobb mélységekben, hanem a peridotittal egyiitt
benyomul a Karpat-Pannon régio ald, létrehozva egy heterogén asztenoszférat, mely a
nyomascsokkenés hatasara megolvad, igy produkalva az alkali bazalt vulkanizmust taplald
magmakat (16/B abra). Az atalakitott kopeny modell kialakuldsdnak az esélye nagyobb, ha az
eklogit illotartalma magasabb (olvadaspontja alacsonyabb) mig ,,szaraz” eklogit esetén a

heterogén kopeny modell lehet valosziniibb.
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16. abra: A vizsgalt alkali bazaltok forraskézetének lehetséges kialakulasi modjai, a Karpat-Pannon térség
nyugati oldalanak példajan (Harangi és Lenkey, 2007 és Harangi et al., 2014 utan, kiegészitve). A fertilis kopeny
modellben (A) a szubdukalddott 6ceani kéregdarabokbol szarmazo eklogitok olvadasa nagyobb mélységben (alpi
litoszféra alatt) végbemegy, majd az igy keletkezett olvadék inkompatibilis nyomelemekben dusitja a felette
elhelyezkedd asztenoszférat, ami extenzié utdn benyomul a Pannon-medence ala, és ott a dekompresszio
hatasara megolvad. A heterogén kopeny modell (B) esetén az eklogit nem olvad meg nagyobb mélységekben,
igy az extenzid hatasara egy heterogén asztenoszféra anyag kertil, és olvad meg a Pannon-medence alatt.
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A  modellezés kiindulasi 0Osszetételének egy homogénnek tekintett, fertilis
asztenoszféra komponens lett valasztva (ennek keletkezése a 16/A. abran bemutatott modellel
egyezik meg). Ekkor a beviteli paraméterek konnyebben kezelhetéek, mivel nem sziikséges az
olvadasi oszlopban a Cyp értékét valtoztatni, valamint F is linearisan fog valtozni. Mindemellett
nem kizarhaté a heterogén kdpeny, mint forraskdzet a vizsgalt vulkéni tertiletek alatt, hiszen
igy is hasonl6 Osszetételli olvadékok szegregalodnanak a forrasrégiobol. A modellezés soran
felhasznalt kiindulasi osszetétel 3%, MORB protolitu eklogit xenolit (Boniface et al., 2012)
15%-o0s olvadasa soran keletkezett olvadékbol, valamint 97% primitiv kopeny (Hofmann,
1988) komponensbdl lett eldallitva. A vizsgalt teriiletek alatt talalhatd asztenoszféra
potencialis hdmérséklete 1350-1430 °C kozé esik (Harangi et al., 2014), mely hdmérsékleten
egy MORB-jellegli eklogit akar tobb mint 20%-os olvadason is ateshet (Pertermann ¢&s
Hirschmann, 2003). Ha feltételezziik, hogy az asztenoszra homérséklete csak kis mértékben
valtozott a dekompresszié soran (ami adiabatikus felemelkedés soran ~10 °C/GPa-nak vehetd,
tehat az asztenoszféra az Alpok alatt 10-20 °C-al lehetett melegebb) akkor az Alpok alatt
talalhat6 asztenoszféra p/T viszonyai kozott az elklogit 15%-o0s olvadasi mérték realisnak

mondhato.

4.4  Litoszféra vastagsdg meghatdrozésa a vulkani teriiletek alatt

Mint ahogy az mar korabban emlitésre keriilt, a dinamikus olvadési oszlop modell
segitségével lehetdség nyilik a litoszféra-asztenoszféra hatar (LAB) mélységének kvantitativ
meghatarozasara, az asztenoszféraban végbemend spinell-granat atalakulds soran végbemend
modalis 0Osszetétel valtozds miatt. Ennek az 4talakuldsnak a mélysége leginkdbb a
homérseklettol, valamint a kimeriiltségének mértékétdl fiigg (Klemme és O’Niell, 2000;
Klemme, 2004). A Pannon-medence alatt talalhatdé asztenoszféra hémérséklete alapjan
(Harangi et al., 2014) ez az atalakulds 75-85 km kozé esne (75 km-es mélységig spinell
Iherzolit talalhato, 75-85 km-es mélységben spinell-granat lherzolit, majd 85 km-t6l granat
Iherzolit). A modellezés soran az atalakulas egy linearis, alland6 meredekségi fliggvénnyel
lett leirva. Modellezéshez 250 m-es olvadasi cellak lettek alkalmazva, hisz ennél kisebb cellak
esetén a koncentracid értékek valtozasa elenyészo (8. dbra), azonban vékonyabb celldk esetén
lényegesen megndne a szamitasok iddigénye. A vy értéke 10%/GPa-nak lett meghatarozva (ez

az Ocean-kozépi hatsagokra is jellemzo érték, McKenzie és Bickle, 1988, Langmuir et al.,
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1992). A megoszlasi egyiitthatok, valamint a kiindulasi koncentraciok a 3. fliggelékben
talalhatok.

Az egyes vulkani teriiletekre meghatarozott olvadasi mélységek jellemzden nagyobb
nyomast jeleznek (kivéve a Putikov esetében), mint a korabbi, féelem-modellezésen alapuld
adatok (Harangi et al., 2014). Az egyes vulkani teriileteken a pr értéke, valamint az ebbdl
adodo litoszféra vastagsagok a kovetkezOk: Kisalfold: >2,7 Gpa, ~85-90 km;
Bakony—Balaton-felvidék: ~2,7 GPa, ~85 km; Putikov: >2,75 Gpa, ~90 km; Persany: 2,5-2,6
GPa, 75-80 km (17. abra). Az olvadas mértéke az egyes vulkani teriileteken erésen valtozo: a
Fmax: €réke 1,5-6% kozé esik. Kiilondsen nagy kiilonbség észlelhetd a Kisalfoldi Vulkani
Tertilet egyes kitorési kozpontjai kozott: a Sitke kitdrési kozpont 1ényegesen alacsonyabb
(Fmax 1,5% koriili), olvadasi mértéket mutat, mig a Sag-hegyi bazaltok ennél joval magasabb
(Fmax=4-6%) olvadassal keletkezhettek. Emellett a Sitke, a Kisalfold tobbi bazaltjaval
ellentétben, rendelkezik egy negativ-kalium anomaliaval is (K/K*= 0,4-0,5) mely fellelhet6 a
Putikov alkali bazaltjaiban is (18. abra; Harangi et al., 2014). E két teriileten az olvadas

mértéke is megegyezd (Iényegesen alacsonyabb, mint a tobbi teriileten, 17. dbra).
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17. abra: Dinamikus olvadasi oszlop modell alapjan szamitott lehetséges olvadasi mélységek, valamint a
vizsgalt teljes k6zet Osszetételek Zr/Nb vs. La/Yb diagramon. Lathat6, hogy a modell a leginkabb 2,33-2,83 GPa
kozotti jelzi érzékenyen P; értékek. Az olvadas mértékének csokkentésével szintén nodvelhetdé a modell
érzékenysége. A szazalékos értékek a diagramokon Fo,y értékek (az atlagos olvadas mértéke Fpq/2). A
modellezés paraméterei €s részletes eredményei a szovegben olvashatoak.
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A sokelemes diagramokon lathatd, hogy az egyes vulkani teriileteken vizsgalt
teljesk6zet nyomelem-osszetételek jol  korrelalnak a modellezés soran szamitott
Osszetételekkel, mind az er6sen, mind gyengén inkompatibilis elemek esetében (18. abra). Az
olvadas mértéke az egyes vulkani teriileteken valtozd, mely a sokelemes diagramokon is
lathat6. A Bakony—Balaton-felvidéken az Fpax értéke 3%-nak adddik, mig a Kisalfoldon ez
5%. Mivel a pr értéke nagyjabol 0,1 GPa eltérést mutat a két teriilet esetében, €s a y értéke
10%/GPa-nak vehetd, igy a szolidusz mélysége ezeken a teriileteken kissé eltéré mélységben
talalhatdo. A Kisalfoldi Vulkani Teriilet alatt a szolidusz 3,3 Gpa (~100 km), a
Bakony—Balaton-felvidéki Vulkani Tertiilet alatt pedig 3 Gpa (~90 km) nyomason talalhatd. A
Sitke kitdrési centrum Osszetétele 1ényegesen eltér a tobbi, Kisalfoldi alkali bazaltétol (18.
abra), melynek kisebb mértékii olvadassal, vagy nagyobb mértékii eklogitos komponens
hozzaadodasaval magyarazhatd. Ezek koziil az utdobbi nagyobb valdsziniiségii, mivel ilyen
mértékll kiillonbség olvadas mértékében csak a szolidusz mélységének nagymértékii (20 km)
csOkkenésével ¢érhetd el, ami ilyen kis tavolsdgon nem valészinii. Feltehetéen ezzel
magyarazhat6 a Putikov kitorési kozpontra kapott kiilondsen alacsony olvadasi mérték is. A
Persanyi Vulkani Teriileten az olvadas maximalis mértéke 2-5%-ra tehet6. Az ps valamint
Fmax értékébdl a Persanyi Vulkani Teriilet alatt az olvadasi oszlopok 75-80 km valamint ~90

km kozotti mélységben helyezkedhettek el.
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5. Osszefoglalas

A nyomelemeken alapuld direkt olvadasi modellezéssel olyan jellegli informaciokat
lehetséges szerezni egy adott teriilet alatti asztenoszférardl, melyre mas modszerekkel nincs
mélysége. Ezeket a dolgozatomban egy korabban intrakontinentalis vulkani teriileteken nem
alkalmazott olvadasi modellel, a dinamikus olvadasi oszlop modellel hataroztam meg. Mivel
ez a modell eddig nem volt alkalmazva nyomelem alapu olvadasi modellezéshez, ezért Uj
olvadasi egyenlet kidolgozasara volt sziikség. Az ujonnan kidolgozott dinamikus olvadasi
oszlop egyenlettel lehetdség nyilik realisabban leirni az olvadas folyamatat, a kvantitativ
modellezés soran pedig pontosabb eredményeket kapni a keletkez6 olvadék Osszetételérdl,
valamint tovabbi paramétereket beépiteni az olvadds folyamataba, mint modalis és/vagy

kémiai heterogenitas, melyekre a korabbi modellekkel nem volt lehetdség.

Sikeriilt kidolgozni egy j modellt is, melyben nyomelemek ¢€s a kopenyben talalhato
spinell-granat asvanyfazis atalakulas felhasznalasaval olvadasi mélység becslésre van
lehet6ség. A nyomasbecslés leginkabb a 60-85 km-es maximalis olvadasi mélységben

alkalmazhato.

A direkt olvadasi modellezés dinamikus olvadasi oszloppal négy, a Karpat-Pannon
térségben talalhatd vulkani teriiletre lett elvégezve. Az itt talalhato alkali bazaltok
forraskézete kis mennyiségben tartalmaz kordbban (feltehetéen a fels6-kréta soran)
szubdukalodott dceani kéregdarabokat. Az alkali bazaltok forrasanak kialakulasara két modell
lett felallitva: egy homogeén, fertilis kopeny alakulhatott ki eklogit forrasu olvadék valamint
primitiv kdpeny keverékébol, vagy egy alapvetden heterogén forrasbol szarmaznak a bazaltos
kézetek.

Modellezés soran sikeriilt tovabba megallapitani a vizsgalt vulkéni teriileteken az
olvadas mélységét, valamint meértékét. A legmélyebb olvadassal a Kisalfoldi Vulkani Tertilet,
valamint a Putikov kitorési centrum jellemezheté a vizsgélt teriiletek koziil, mig a
Bakony—Balaton-felvidéken az olvadasi mélység ennék ~5 km-rel kisebb. A legsekélyebben a
Persanyi Vulkani Teriilet alatt ment végbe az olvadés. Az olvadas atlagos mértéke jellemzbéen

1,5-3%-ra tehet0, kivétel a Putikov esetében, ahol ez ~1% koriili.

Az dinamikus olvadési oszlop modell alkalmazéasaval a jovében lehetdség van a
Karpat-Pannon térség tobbi vulkani teriiletén (Stdjér-medence, Nograd—Gomor Vulkani
Teriilet stb.) nyomelem alapu olvadéasi nyomasbecslést késziteni, valamint alkalmazésa akéar
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kiterjeszthetd a vildg tobbi, intrakontinentalis vulkani teriiletére is. Igy tovabb tesztelhet a

madszer pontossaga, alkalmazasi lehetdségei és korlatjai.
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1. fiiggelék

Munkdm soran a Karpat-Pannon térségben talalhaté négy, alkali bazaltos vulkani
teriiletre készitettem nyomelem alapt direkt olvadasi modelleket (Kisafoldi-, Bakony-
Balaton-felvidéki-, Selmeci- valamint a Persanyi Vulkani Teriiletre). A modellezés soran az
adott vulkani teriiletekrél szarmazd, primitiv, kordbban mar publikalt teljes kozet geokémiai
adatokat gylijtottem Gssze (50 adatsor), majd hasznaltam fel. A modelladatok kiszamitasahoz
szintén adatgyljtést hajtottam végre, mely sordn a szadmolasokhoz leginkabb megfeleld
megoszlasi egyiitthatokat, kémiai és modalis Osszetételeket kerestem ki, foképp kisérleti

kozettani publikacidkban.

A modellezéshez tovabba egy mar korabban felvetett olvadasi modellt, az tigynevezett
dinamikus olvadasi oszlop modell alkalmazasi lehetségeinek kiterjesztésére is sziikség volt.
Ehhez egy 1) olvadasi egyenletet dolgoztam ki. Ennek az olvadasi egyenletnek segitségével
MATLAB programban egy kodot készitettem konzulensem, Dr. Molnar Gabor segitségével,
mellyel a modellezéshez sziikséges szamitasokat végeztem el. A szamitasok soran kapott
adatokat ezek utdn O0sszevetettem a korabban 0sszegytijtott teljes kdzet adatokkal kiilonbozo
nyomelemeket, valamint nyomelemardnyokat feltiintetd diagramokon, igy meghatirozva a
vizsgalt alkali bazaltokat 1étrehozo olvadék keletkezési koriilményeit (0lvadas mértéke, végso
olvadasi nyomads, forraskdzet kémiai Osszetétele). A végsd olvadasi nyomasadatokbdl ezen
feliil a vulkani teriiletek alatt talalhato litoszféra vastagsagat is meghataroztam, majd a kapott
eredményeket korabbi, féelem-geokémiai szamitasokon alapulé adatokkal hasonlitottam

0ssze, melyekhez képest kissé nagyobb litoszféra vastagsagok adodtak.
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2. fiiggelék

Ha az olvadas egy d (m) vastagsagli olvadasi oszlopban ment végbe, akkor ezt a d-t
feloszthatjuk n darab olvadasi cellara. Ezekben a cellakban Cq Do Po és F értéke legyen
allando. Az i-edik olvadasi cellaban ezek értéke Coi Doi Poi Fi lesz, az n-edik cellaban pedig
Con, Don. Pon. Fn. Az i-edik cellabol szegregalodd olvadék Osszetétele, ha a cellakban

dinamikus olvadast feltételeziink (Zou, 1998 egyenlete alapjan):

1
_ & _ _ Xi(Po;+®(1-Po;) ®+(1-P)Py,
Cli X (1 (1 D0i+¢(1_P0i) ) ) (1/3-)

mig teljes oszlopbol szegregalodott olvadék mennyisége Xi+Xo+Xs+,,,+X,.1+X,, tehat
i=1 X (1/b)

Az egyes olvadasi cellakbdl kiilonboz6 mennyiségli olvadék fog szegregalddni, igy
eltéré aranyban jelennek meg az egyes cellakbol szarmazo olvadékok az akkumulalt fazisban.

Ezért i cella Cji értékét meg kell szorozni Xj-vel ahhoz, hogy megkapjuk az i cellaban

crer

1/a egyenletbe ezt behelyettesitve:

Xi(Po,+®(1-Py,)

1
Cy, (stlyozott) = Cp (1 — (1 - )PHAT®Poiy  (1/c)

Do, +®(1-Py, )
Az akkumulalt olvadékban az adott elem koncentracidja a sulyozott Cj; értékek
Osszegének, valamint a teljes akkumulalodott olvadék mennyiségének hanyadosa adja meg

(1/c és 1/b hanyadosa):

1
Xj(Po;+®(1-Py;) CD(1—7<I>)POI)
Do, + ®(1-Po,)
n

?:1 Col(l_(l
Cl -

(1/d)
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3. fliggelek

2/1. tablazat: A modellezés soran felhasznalt modalis és kémiai Osszetételek. P.k.: primitiv kdpeny; Ek: eklogit;
Ol: olivin; Cpx: klinopiroxén; Opx: ortopiroxén; Sp: spinell; Ga: granat. Az ekolgitos forraskézet 15%-0s
olvadasaval keletkezett olvadék nem-modalis dinamikus olvadasi modellel lett szdmolva. Hivatkozéasok: 1:
Kostoupolus és James, 1992; 2: Hofmann, 1988; 3: Hills és Haggerty, 1989; 4: Boniface et al., 2012.

Koncentarci6 értékek ppm-ben

Adat P.Kk.(ga) P.k.(sp) Ekolgit Kolv.P.k.(ga) Kolv.P.k.(sp) Kiolv. Ek. Ek-olv. (15%) Forrasrégio
Hivatkozas 1,2 1,2 3,4 1 1

ol 0,60 0,57 0,00 0,01 0,01 0,00

Cpx 0,14 0,15 0,58 0,36 0,76 0,44

Opx 0,19 0,26 0,00 0,09 0,08 0,00

Sp 0,00 0,03 0,00 0,00 0,14 0,00

Ga 0,07 0,00 0,42 0,54 0,00 0,56

Rb 0,54 0,54 0,55 3,89 1,57
Sr 18,21 18,21 74,00 497,23 32,58
Zr 9,71 9,71 33,20 96,18 12,31
Nb 0,62 0,62 4,56 32,24 0,64
Y 3,94 3,94 2550 13,69 4,23
Th 0,08 0,08 0,02 0,11 0,08
La 0,61 0,61 1,93 13,57 1,00
Ce 1,60 1,60 6,80 45,97 2,93
Pr 0,24 0,24 1,22 7,37 0,46
Nd 1,19 1,19 6,53 32,96 2,14
Sm 0,39 0,39 2,27 6,13 0,56
Eu 0,15 0,15 0,83 2,35 0,21
Gd 0,51 0,51 3,52 512 0,65
Tb 0,09 0,09 0,69 1,30 0,13
Dy 0,64 0,64 4,73 3,49 0,72
Ho 0,14 0,14 1,01 1,23 0,17
Er 0,42 0,42 2,78 1,10 0,44
™ 0,06 0,06 0,41 0,30 0,07
Yb 0,41 0,41 2,68 0,69 0,42
Lu 0,07 0,07 0,39 0,08 0,07
Hf 0,27 0,27 1,23 3,40 0,36
U 0,02 0,02 0,01 0,07 0,02
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2/2. tablazat: A modellezés soran felhasznalt dsvany olvadék megoszlasi egyiitthatok. Roviditetések a 2/1.
tablazattal megegyezOek. Hivatkozasok: 1: McKenzie és O’Nions, 1995; K
Kostoupolus és James, 1992; 4: Pertermann et al., 2004; 5: Klemme et al., 2002.

Adat ol/olv  opx/olv cpx/olv sp/olv ga/olv galolv (ek) cpx/olv (ek)
Hivatkozas | 1, 7,3 1, 1, 1,7,3 1, 4,5 4,5

Rb 0,0002 0,0006 0,0010 0,0001 0,0007 0,0094 0,0018
Sr 0,0002 0,0070 0,1300 0,0001 0,0011 0,0110 0,0620
Zr 0,0100 0,0300 0,1000 0,0500 0,3200 0,4600 0,1600
Nb 0,0050 0,0050 0,0200 0,0001 0,0700 0,0063 0,0110
Y 0,0050 0,0050 0,2000 0,0078 2,1100 3,6600 0,7600
Th 0,0001 0,0001 0,0003 0,0001 0,0001 0,0016 0,0068
La 0,0004 0,0020 0,0540 0,0100 0,0100 0,0050 0,0300
Ce 0,0005 0,0030 0,0980 0,0100 0,0210 0,0090 0,0600
Pr 0,0008 0,0048 0,1500 0,0100 0,0540 0,0110 0,1100
Nd 0,0010 0,0068 0,2100 0,0100 0,0870 0,0650 0,1460
Sm 0,0013 0,0100 0,2600 0,0100 0,2170 0,3050 0,3130
Eu 0,0016 0,0130 0,3100 0,0100 0,3200 0,3420 0,2550
Gd 0,0015 0,0160 0,3000 0,0100 0,4980 0,9120 0,4850
Tb 0,0015 0,0190 0,3100 0,0100 0,7500 0,7500 0,3100
Dy 0,0017 0,0220 0,3300 0,0100 1,0600 2,4600 0,6500
Ho 0,0016 0,0260 0,3100 0,0100 1,5300 1,5300 0,3100
Er 0,0015 0,0300 0,3000 0,0100 2,0000 5,2800 0,8500
Tm 0,0015 0,0400 0,2900 0,0100 3,0000 3,0000 0,2900
Yb 0,0015 0,0490 0,2800 0,0100 4,0300 8,7400 0,9800
Lu 0,0015 0,0600 0,2800 0,0100 5,5000 10,4000 1,0900
Hf 0,0100 0,0100 0,2330 0,0800 0,2300 0,3500 0,2670
U 0,0001 0,0001 0,0004 0,0003 0,0001 0,0184 0,0087
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2/3. tablazat: A felhasznalt tejles kdOzet Osszetételek. Koncentracié értékek féelemekre (SiO,-Fe,0s)
tomegszazalékban, nyomelemekre (V-U) ppm-ben. Mg-szam=MgO/(FeO+MgO). Hivatkozasok: 1: Embey-
Isztin et al., 1993; 2: Harangi et al., 2014; 3: Harangi et al., 2013; 4: Downes et al., 1995; 5: Harangi et al, 1995;
6: Dobosi et al., 1995.

Mintanév | GUL-2574 SZ-651 DIS-687 HAL-503 AG-2602 HAM-04  kkl hal bad2 €s02 S-1
LelGhely BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT
Hivatkozas 1 1 1 1 1 1 2 2 2 2 2
Sio2 47,17 47,06 47,51 49,43 48,66 46,50 46,65 46,63 4583 47,76 47,24
TiO2 2,17 2,30 2,13 2,08 2,10 2,23 2,19 2,14 2,09 1,94 2,18
Al203 15,84 16,06 15,56 15,89 16,29 15,68 16,24 16,79 17,80 16,88 1551
Fe203 (t) 10,57 10,46 10,58 10,32 10,28 10,08 10,80 9,45 9,78 9,47 10,35
MnO 0,16 0,15 0,17 0,15 0,18 0,16 0,15 0,15 0,16 0,15 0,16
MgO 8,31 8,57 8,65 8,01 8,28 8,67 9,32 9,05 8,52 8,93 9,03
CaOo 9,08 9,59 9,07 8,64 8,93 9,73 8,75 9,02 8,24 8,29 8,80
Na20 3,57 2,75 3,17 3,17 3,21 4,06 3,25 4,13 4,57 371 3,65
K20 2,35 2,43 2,40 1,78 1,40 2,27 2,08 2,14 2,36 2,27 2,30
P205 0,78 0,62 0,76 0,52 0,68 0,62 0,56 0,49 0,65 0,60 0,79
FeO 8,06 7,98 8,07 7,87 7,84 7,69 8,24 7,21 7,46 7,22 7,89
Fe203 1,61 1,60 1,61 1,57 1,57 1,54 1,65 1,44 1,49 1,44 1,58
LOI 0,17 111 0,15 0,16 0,61 0,72 0,79 0,57 0,26 2,10 1,50
Mg-szam 0,65 0,66 0,66 0,64 0,65 0,67 0,67 0,69 0,67 0,69 0,67
\% 188,0 200,0 175,0 169,0 165,0 201,0 2290 2220 2190 1970 1820
Rb 60,0 58,0 62,0 55,0 75,0 59,0 54,0 55,0 61,0 51,0 56,8
Ba 881,0 723,0 867,0 552,0 769,0 784,0 7350 8380 939,0 8820 8770
Pb 5,30 5,70 5,60 4,40 5,70 7,00 5,70
Sr 915,0 12300 8650 1006,0 1213,0 792,0 1099,0 7940 8260 8420 1159,2
Zr 303,0 265,0 293,0 206,0 249,0 2410 169,0 2000 2640 2270 2829
Nb 74,0 60,0 71,0 44,0 59,0 59,0 49,0 58,0 70,0 61,0 80,1
Y 27,0 24,0 27,0 23,0 24,0 23,0 17,0 18,0 21,0 20,0 275
Th 9,30 5,90 9,00 4,80 6,90 6,40 6,20 7,20 7,90 7,30 8,80
La 52,0 36,0 56,0 36,0 43,0 41,0 46,0 48,0 54,0 52,0 52,9
Ce 101,0 81,0 106,0 71,0 87,0 84,0 74,0 82,0 96,0 86,0 101,3
Pr 12,20
Nd 44,30 37,00 48,30 35,50 37,00 37,70 31,10 31,60 53,00 3430 48,70
Sm 8,10 8,00 6,70 7,10 7,20 7,10 7,70 7,40 8,13
Eu 2,50 2,50 2,11 2,22 2,41 2,34 2,70 2,39 2,36
Gd 6,76
Th 0,80
Dy 4,86
Ho 0,84
Er 2,21
Tm 0,31
Yb 2,19 2,19 1,96 1,93 1,62 1,94 2,23 1,90 1,88
Lu 0,33 0,33 0,30 0,30 0,24 0,28 0,31 0,29 0,28
Hf 6,00
Ta 4,50
U 2,30
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2/3 tablazat: folyatas.

Mintanév | BAD1 HTU-1 KK-1 U-1 RAC-1 RAC-3 BARC GRU1l GRU2 barc bogl bog2 comana racos
Leléhely | BBFVT BBFVT BBFVT BBFVT  PVT PVT PVT PVT PVT PVT PVT PVT PVT PVT
Hivatkozas 2 2 2 2 3 3 3 3 3 4 4 4 4 4
Sio2 46,32 4447 46,53 47,53 47,21 47,22 46,82 47,71 47,01 47,11 4729 47,14 4871 48221
Tio2 2,18 2,38 2,24 2,06 1,56 1,53 1,78 1,82 1,79 1,73 1,71 176 1,63 1,53
Al203 15,94 16,17 15,37 15,64 15,91 15,85 16,01 16,37 16,39 16,26 16,29 16,25 16,84 15,77
Fe203 (t) 1082 10,96 10,86 10,46 9,64 9,58 10,16 9,75 10,06 9,86 9,78 9,87 947 9,21
MnO 0,17 0,18 0,15 0,16 0,16 0,15 0,17 0,16 017 017 0,16 0,16 0,16 0,15
MgO 8,69 8,67 9,61 8,29 9,75 10,72 926 883 900 899 898 896 785 10,36
CaO 9,42 10,40 9,26 9,22 9,92 9,74 948 956 947 934 940 949 918 9,49
Na20 3,79 3,35 3,13 3,76 3,82 3,34 3,93 3,31 353 412 4,02 397 3,86 3,50
K20 1,87 2,75 2,18 2,15 1,64 1,53 192 197 206 19 18 189 184 1,42
P205 0,80 0,66 0,67 0,73 0,39 0,34 048 051 053 051 051 051 046 0,36
FeO 8,25 8,36 8,28 7,98 7,35 7,31 7,75 7,44 767 752 746 753 7,22 7,02
Fe203 1,65 1,67 1,66 1,60 1,47 1,46 1,55 1,49 153 150 149 151 1,44 1,40
LOI 1,00 1,10 1,50 1,00 3,30 4,40 094 139 140 0,26 265 0,77 062 -0,06
Mg-szam 0,65 0,65 0,67 0,65 0,70 0,72 068 068 068 068 068 068 0,66 0,72
\% 2000 2190 1760 1520 199,0 187,0 1940 1880 1950 2020 2050 2160 187,0 217,
Rb 50,4 82,8 50,7 52,3 379 20,2 431 394 395 490 510 480 430 33,0
Ba 8420 7190 6270 694, 685,0 589,0 7580 7350 7260 8740 8700 8750 7310 7020
Pb 3,10 6,00 5,20 5,00 2,20 3,90 360 810 520 630 750 570 7,00 8,00
Sr 1013,7 790,2 13858 8465 813,6 7032 7750 7710 8204 7390 7400 7340 8080 6920
Zr 2919 2856 1947 2387 154,8 140,3 1853 1743 1810 1990 2000 1980 1810 160,
Nb 84,7 69,1 53,3 66,5 37,6 30,7 518 473 488 530 540 530 440 31,0
Y 29,3 274 215 24,2 21,6 20,6 238 208 220 240 250 240 240 22,0
Th 7,90 9,40 6,70 9,90 5,60 6,20 6,00 500 550 740 550 540 420 5,80
La 52,3 48,1 36,2 475 323 27,0 328 319 31,7 373 370 338 368 29,0
Ce 104,1 95,5 72,1 93,2 60,9 50,2 639 593 60,7 66,7 870 605 658 56,4
Pr 12,27 11,62 9,11 11,02 6,96 591 759 685 7,03
Nd 50,30 50,90 37,80 44,80 28,20 25,50 34,00 27,80 2880 31,00 34,80 28,00 3020 24,10
Sm 8,45 7,75 6,69 7,70 5,18 4,69 6,04 5,12 522 582 5,31 5,73 4,61
Eu 2,44 2,17 2,05 2,21 1,58 1,42 1,86 1,66 1,75 1,87 1,73 1,81 1,48
Gd 6,91 6,22 5,67 6,05 4,26 4,06 514 479 498 528 491 519 4,60
Th 0,84 0,82 0,73 0,77 0,60 0,57 0,70 074 0,76
Dy 5,29 4,96 4,22 4,67 391 3,56 435 398 408 479 457 475 4,29
Ho 0,95 1,00 0,78 0,82 0,75 0,75 0,83 077 0,76
Er 2,34 2,68 1,95 2,06 2,05 2,00 2,26 2,16 2,16 255 2,49 2,54 2,27
Tm 0,35 0,38 0,28 0,29 0,29 0,30 034 029 0,29
Yb 2,10 2,26 1,52 1,90 1,97 1,87 221 1,75 183 2,07 2,08 2,08 2,05
Lu 0,32 0,34 0,24 0,28 0,28 0,30 031 028 028 032 032 032 0,33
Hf 6,20 7,20 4,80 5,80 3,70 3,60 450 420 440
Ta 4,80 4,50 3,30 4,20 2,40 1,80 310 290 2,90
U 2,50 2,20 1,80 2,50 1,70 1,50 1,70 120 1,50
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2/3 tablazat: folyatas.

Mintanév | mateias Hoghiz SAG-600 SH1/18 SH8/8 SH15/1 sag4d SH3 S1 S3 S4  SAG08-2 SH-lI1L RS-17

Lel6hely PVT PVT KVF KVF  KVF KVF KVF KVF KVF KVF KVF KVF KVF KVF
Hivatkozas 4 4 1 5 5 5 5 5 5 5 5 2 2 2

Sio2 46,89 48,15 48,91 50,01 49,87 49,29 50,18 49,86 49,73 50,23 49,87 48,19 48,19 48,72
Tio2 1,74 1,80 2,24 2,24 2,13 242 206 214 215 201 217 2,31 2,29 2,23
Al203 1567 1581 14,12 1526 15,85 14,77 16,08 1528 1534 1572 15,38 14,10 1411 14,17
Fe203 (t) 9,74 9,55 10,47 1011 9,92 10,84 957 10,04 10,00 985 9,83 11,79 11,28 11,01
MnO 0,16 0,15 0,15 0,13 0,14 014 013 014 015 015 0,14 0,14 0,15 0,14
MgO 9,70 9,24 9,85 8,43 8,04 850 835 937 935 825 880 9,55 9,82 8,96
CaO 9,44 9,89 8,93 8,65 8,25 855 822 797 795 801 824 9,04 8,77 8,90
Na20 4,06 3,77 2,92 2,90 3,34 327 299 294 295 331 336 2,83 3,05 3,39
K20 2,04 1,03 1,90 1,83 1,96 1,75 194 183 19 197 1,78 1,53 1,87 1,97
P205 0,56 0,60 0,50 0,43 0,49 046 047 043 047 050 042 0,50 0,47 0,51
FeO 7,43 7,28 7,98 7,71 7,57 827 730 766 763 751 750 8,99 8,60 8,40
Fe203 1,49 1,46 1,60 1,54 151 1,65 146 153 153 150 1,50 1,80 1,72 1,68
LOI 0,35 0,93 1,60 2,30 1,10 140 240 033 036 -0,20 0,70 2,40 0,20 0,40
Mg-szam 0,70 0,69 0,69 0,66 0,65 065 067 069 069 066 0,68 0,65 0,67 0,66
\% 206,0  220,0 193,0 2050 1950 2170 190,0 2100 206,0 199,0 214,0 198,0 1940  203,0
Rb 52,0 27,0 43,0 40,0 35,0 320 310 370 400 440 410 26,5 40,0 44,2
Ba 1013,0 1580,0 647,0 5920 6090 5960 6570 6290 6410 6840 632,0 602,0 5550 6010
Pb 8,30 11,20 3,30 7,00 7,00 8,00 8,00 2,60 2,00 2,50
Sr 863,0 1329,0 763,0 7480 7430 7320 7470 7160 7190 749,0 760,0 808,1 802,3  803,7
Zr 209,0 222,0 216,0 2050 2140 2100 2020 1780 179,0 1820 174,0 187,8 1876  203,1
Nb 53,0 42,0 46,0 43,0 46,0 450 430 40,0 430 430 400 40,9 43,8 47,7
Y 24,0 25,0 22,0 22,0 25,0 220 210 170 160 170 17,0 21,1 19,6 20,5
Th 9,40 8,30 5,50 4,40 4,60 4,40 6,00 4,70 4,50 5,20
La 53,0 79,0 31,0 30,0 32,0 310 330 330 370 430 380 29,8 29,7 31,5
Ce 102,0  143,0 72,0 59,0 63,0 610 690 620 690 570 67,0 59,8 60,3 63,3
Pr 781 7,60 7,90
Nd 39,00 63,00 34,00 38,00 33,00 30,00 31,60 31,30 32,50
Sm 6,50 6,50 6,50 8,40 6,87 6,42 6,60
Eu 2,03 1,95 1,91 1,94 2,13 1,93 2,00
Gd 5,86 5,52 5,49
Tb 0,85 0,81 0,82
Dy 4,37 3,98 4,11
Ho 0,74 0,71 0,70
Er 1,87 1,81 1,97
™ 0,28 0,26 0,26
Yb 1,30 1,36 1,33 1,60 1,49 1,43 1,57
Lu 0,17 0,17 0,19 0,21 0,20 0,23
Hf 4,90 4,80 5,10
Ta 2,10 2,40 2,80
U 0,90 1,20 1,30
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2/3 tablazat: folyatas.

Mintanév | SHT-1L SHT-4 SHT-5L S-Ul1  HH-II-S1 I-L2 bre Brehy PUT-1 PUT-2 BRE08-1
Leléhely KVF KVF KVF  BBFVT  KVF KVF  Putikov Putikov Putikov Putikov  Putikov
Hivatkozas 2 2 2 2 2 2 6 2 2 2 2

Sio2 48,86 49,46 49,08 48,33 4475 4586 4532 4535 4508 44,32 44,87
TiOo2 2,28 2,27 2,24 2,04 2,43 2,47 2,42 2,33 2,47 2,53 2,47
Al203 14,53 14,19 14,00 15,81 14,81 1497 12,79 13,09 13,45 13,64 13,23
Fe203 (t) 10,71 10,16 10,82 10,60 10,92 10,85 11,02 12,15 1164 1211 11,64
MnO 0,14 0,15 0,15 0,17 0,18 0,17 0,17 0,17 0,18 0,19 0,17
MgO 8,95 9,70 9,71 8,34 1090 10,30 1142 10,50 1057 11,32 10,95
CaO 8,78 8,89 8,60 8,65 9,97 10,09 10,02 10,02 10,23 10,62 10,12
Na20 3,26 3,00 3,14 3,14 391 2,23 4,07 3,81 3,75 2,91 4,05
K20 1,99 1,72 1,80 2,25 1,26 2,12 1,97 1,76 1,84 1,32 1,73
P205 0,49 0,46 0,47 0,67 0,86 093 079 0,82 0,79 1,04 0,77
FeO 8,17 7,75 8,25 8,08 8,33 8,27 8,40 9,27 8,88 9,24 8,88
Fe203 1,63 1,55 1,65 1,62 1,67 1,65 1,68 1,85 1,78 1,85 1,78
LOI 0,64 0,36 -0,10 0,36 1,70 1,50 0,60 0,35 1,06 1,96
Mg-szam 0,66 0,69 0,68 0,65 0,70 069 071 0,67 0,68 0,69 0,69
\% 202,0 2030 1560  166,0 1960 1870 2620 2200 2260 2160 236,0
Rb 41,4 33,3 31,1 55,4 37,0 45,7 47,0 49,7 42,1 27,8 40,5
Ba 616,0 5840 5070 6360 840,0 7920 5760 5783 5780 617,0 534,0
Pb 2,40 3,90 2,50 5,90 3,40 6,70 3,50 2,20 1,30
Sr 7894 9536 7488 7519 10044 9643 8280 9184 8871 10110 8972
Zr 1929 191,7 1539  216,0 2582 2433 2630 243,77 2591 2629 261,0
Nb 46,8 44,4 37,2 61,2 90,3 81,6 75,0 72,2 78,7 82,6 78,2
Y 20,2 204 18,8 22,6 27,0 246 250 25,0 23,2 238 233
Th 4,60 4,40 4,20 8,70 8,40 850 7,50 7,20 6,70 6,20 6,40
La 316 30,2 26,5 42,9 58,9 559 510 52,7 46,6 48,1 457
Ce 63,1 61,1 54,2 83,1 1122 1050 97,0 112,1 92,8 934 89,8
Pr 7,95 7,71 7,30 10,24 1355 12,89 11,03 11,35 10,80
Nd 31,50 31,90 3330 4240 5420 50,30 42,60 50,60 46,00 46,90 45,40
Sm 6,68 6,67 5,82 6,87 8,60 8,17 8,68 8,90 8,30 8,65 8,38
Eu 2,03 1,99 1,83 2,03 2,57 2,39 2,70 2,67 2,39 2,49 2,44
Gd 5,65 5,66 5,34 6,02 717 7,19 6,95 6,44 6,86 6,48
Tb 0,82 0,82 0,61 0,71 0,81 0,79 1,04 0,81 0,83 0,81
Dy 4,19 431 4,09 4,56 4,95 4,60 4,82 4,63 4,91 4,59
Ho 0,70 0,73 0,65 0,74 0,83 0,82 0,93 0,83 0,80 0,83
Er 1,89 1,78 1,85 1,99 2,22 2,11 2,10 1,92 1,99 1,89
Tm 0,28 0,24 0,23 0,29 0,29 0,32 0,26 0,27 0,25
Yb 151 1,50 1,33 1,70 1,77 1,74 1,71 1,70 1,57 1,60 1,60
Lu 0,21 0,21 0,20 0,26 0,26 025 027 0,23 0,21 0,22 0,23
Hf 4,80 5,00 4,60 5,10 5,30 5,90 5,90 5,80 5,60 5,30
Ta 2,60 2,50 2,70 3,60 5,30 5,00 4,70 4,30 4,80 4,60
u 1,30 1,70 1,30 2,30 2,50 1,90 2,30 2,00 2,00 2,10
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