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Petrology and geochemistry of the pumices from the Ciomadul volcano
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Abstract

The last volcanic eruption in the Carpathan-Pannonian region occurred at the Ciomadul volcano,
found in the South-eastern Carpathians, close to the Vrancea seismic zone. This eruption occured
through in the St. Ana crater approximately 20-30 ka ago following. Before, another explosive eruption
which formed the Mohos crater. However, the exact age of this earlier eruption is not known. The
explosive eruptive phase followed a relatively long quiescence period after a lava dome building phase.
In this work, we present new data on the younger explosive volcanic products. Based on the physical
volcanological observations, the volcanic eruptions were characterized by high-temperature pyroclastic
flows and surges accompanied by pyroclastic falls. The pumice fall could reach at least 20-30 km from
the Ciomadul. A new radiocarbon age (27 ka) revealed that the pumiceous pyroclastic flow deposit at
Sepsibiikkszad was formed also during the St. Ana eruption phase.

Based on the detailed petrologic and geochemical study of the high-K dacitic pumices, we propose a
possible model for the petrogenetic processes. The chemical compositions of the amphiboles and the
plagioclases suggest that the crystallization could occur mostly in the deeper part of the crust (10-12 km
depth?), at relatively high temperature (>800 °C). In contrast, the Tusnad Bai magma could crystallize at
shallower depth (5-6 km?) and lower temperature (<750 °C). This magma was more differentiated
compared with the others, however, we exclude genetic relationship via fractional crystallization. We
suppose that independent magma batches could reach relatively quickly the surface coming from the
deeper part of the crust. The amphibole phenocrysts often enclose high-Mg minerals, such as ferroan
enstatites. These minerals could be either mantle-derived xenocrysts or early crystallizing product from
a primitive mafic magma (adakitic high-Mg andesite?). The presence of orthopyroxenes as well as clino-
pyroxenes and olivines in the amphiboles indicates the role of mantle-derived mafic magmas in the
genesis of the Ciomadul magmatism. Tentatively, we suggest that these mafic magmas could pond
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beneath the thick crust of the Ciomadul area and resulted in melting of the lower crust. The continuous
melting, replenishment, mixing and hybridization could lead to a relatively homogeneous dacitic
magma that characterized the approximately 1 Ma long Ciomadul volcanism. The relatively young age
of the last eruptions and the long quiescence periods between the active phases requires further detailed
petrologic and geochemical researches, involving the older lava dome rocks, to have a better
understanding on the petrogenetic processes of the Ciomadul volcano as a whole and to evaluate the
possibility of resuming volcanism in the future.

Rezumat

Dintre ultimele eruptii vulcanice din regiunea Pannonica~Carpatici care a avut loc 20-30 000 de ani
in urmd, se enumerd craterul Sfanta Ana din aparatul vulcanic Ciomadul. Inainte de aceasta tot print-o
activitate explosivd s-a format craterul Mohos, activitate vulcanicd despre care nu avem date referitor la
varstd. Activitatea vulcanicd explosivd are loc dupd o perioadd de liniste, care este precedatid de
formarea domurilor de lava. In lucrarea de fafi am studiat produsele activititii mai tinere de tip explosiv,
caracterizate prin formarea detritusului din piatra ponce. Prin observatiile vulcanologice de teren s-au
identificat curgeri piroclastice de temperatura inaltd, acumuldri piroclastice. Sedimentele acumulate din
Muntii Ciomadul au ajuns la zeci de kilometri (de exemplu la: Fehérmartok). Analizele recente de
radiocarbon au dovedit cd pe langd piroclastitele din pietra ponce de la Bdile Tugnad, curgerile
piroclastite de le Bicsad sunt produsele activitd{ii vulcanice, de acum 27 000 ani.

Pe baza analizelor petrografice si geochimice detailate ale dacitelor bogate in K am dedus plauzibile
procese magmagenetice. Compozitia chimicd a fenocristalelor de amfibol i plagioclaz ne sugereazi un
fenomen de cristalizare la adincimile mai mari ale scoartei terestre (10-12km), unde temperaturile
cristalizATii erau relativ mai ridicate (>800 °C). in opozitie cu aceasta, magma formafiunilor vulcanice de
la Tugnad Bdi s-a cristalizat la adincimi mai mici (5-6 km) gi la temperaturi mai scizute (<750 °C). Magma
are un caracter mai diferentiat, dar relatia geneticd a cristaliz4rii fractionate cu celelate magme de piatrd
ponce nu se poate dovedi. Noi presupunem ci pe parcursul activititii vulcanice din Muntii Ciomadului,
unitdtile magmatice individuale au ajuns relativ repede la suprafatd ale ciror relatie genetici se poate
ciuta doar in adincimi mai mari. In fenocristalele de amfibol sunt frecvente fazele mineralogice cu
continut ridicat de Mg, in special ferroenstatite. E posibil ca aceste faze mineralogice s& proving ori din
manta, ca xenocristale, ori sunt produsele timpurii ale diferentierii unei magme mafice (andezit adachitic
bogat in Mg). Aceste faze mineralogice (orto- si clinopiroxen, olivina) aratd ci in magmageneza Muntii
Ciomadului un rol important aveau magmele mafice de origine mantald. Presupunem ci magmele
mafice sau oprit imediat sub scoartd, unde pot porni o topire parfiald. Permanente topiri, reincirciri,
amestecdri, hibridizdri de magme (procese MASH) pot explica impreund c&, in dealungul a 1 milion de
ani vulcanismul din Muntii Ciomadului, a avut o sursd de magma chimic omogend, care a ajuns la
suprafatd.

Osszefoglalas

A Karpéat-Pannon térség legutolsé vulkani kitérése mintegy 20-30 ezer éve tortént, kialakitva a Szt.
Anna-krétert a Csomad vulkan belsejében. Ezt megel6zGen, szintén robbanasos vulkéni kitorés hozta létre
a Mohos-kriétert; e vulkani m{ikédés kordra azonban nincs informécié. A robbanasos vulkani kitorések egy
hosszabb nyugalmi idSszak utén torténtek, ezt megeldzden a vulkani miikodést lavadémok képzddése
jellemezte. E munkéban a fiatalabb, robbanasos vulkani miikodés soran képzédott horzsakoves vulkani
tormelékes tiledékeket vizsgaltuk. A terepi vulkanolégiai megfigyelések alapjén a vulkani miikodés magas
hémérsékletli piroklasztarakat, torléarakat, piroklasztszérasokat eredményezett. A szért horzsakoves
piroklaszt iiledékek a Csoméadtél tobb tiz kilométerre is eljutottak (pl. Fehérmartok). Az 4 szénizotop
vizsgalat felfedte, hogy a tusnddfiirdi horzsakéves piroklasztit mellett a sepsibiikkszadi piroklasztar
képzddmény is feltehetSen a Szt. Anna kitorés terméke, ami 27 000 BP éve tértént.

A K-gazdag décit 6sszetétel(i horzsakovek részletes kézettani és geokémiai vizsgalata alapjan kovet-
keztettiink a magmagenetikai folyamatokra. Az amfibol és plagioklasz fenokristalyok kémiai §sszetétele
alapjan a kristdlyosodds f6 szintere a foldkéreg mélyebb részein lehetett (10-12 km?), ahol az asvany-
fazisok kivéldsa viszonylag magas hémérsékleten (>800 °C) zajlott. Ezzel szemben, a tusnadfiird6i vul-
kani képzddmény magmaéja sekélyebb mélységben (5-6 km?) és alacsonyabb hémérsékleten (<750 °C)
kristdlyosodott. A magma osszetétele differenciltabb jellegrél arulkodik, azonban a t&bbi horzsakéves
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képzddmény magmajaval nem allapithaté meg frakcionaciés kristalygenetikai kapcsolat. Feltételezzitk,
hogy a Csoméd vulkanizmusa sorén egyedi magmacsomagok jutottak a felszinre viszonylag gyorsan,
amelyek kozott csak mélybeli genetikai kapesolat lehetett. Az amfibol fenokristalyokban gyakoriak a
nagy Mg-tartalma A&svényfazisok, elsGsorban ferro-ensztatitok. Ezek az asvanyfazisok vagy a
litoszférakSpenyb6l szarmazé xenokristélyok lehetnek vagy egy mafikus magma (adakitos Mg-gazdag
andezit?) korai kivélasi termékeiként értelmezhetSk. Ezek az asvdnyfazisok (orto- és klinopiroxének,
olivin) arra utalnak, hogy a csomadi magmagenezisben fontos szerepe lehetett a kdpenyeredet( mafikus
magmaknak. Feltételezzilk, hogy a mafikus magmak megakadtak a vastag foldkéreg alatt, ahol részleges
olvadast indithattak el. A folyamatos olvadas, Gjratéltédés, magmakeveredés, hibridizacié (in. MASH
folyamat) egytittesen magyarazhatjak, hogy kozel egy millié éven keresztiil viszonylag homogén kémiai
Osszetételdi magma tort a felszinre a Csomadon. A vulkanizmus viszonylag fiatal kora és szakaszos
miikodése (hosszi nyugalmi idGszakokkal) fontossd teszi, hogy a magmagenetikai folyamatokat még
pontosabban megismerjitk, hogy az esetleges felijulé vulkdni mdikddés lehetdségét értékelni tudjuk.

Bevezetés

A Kérpat-Pannon térség miocén—pleisztocén vulkanizmusanak (SzaBo et al. 1992;
HARANGI 2001; SEGHEDI et al. 2004; 2005) legutolsé eseménye a Hargita délkeleti
peremén zajlott, a Csoméd (Ciomadul) vulkan teriiletén. A szénizot6p kormeghatéro-
zéasok alapjan a térség legutols6 vulkani kitorése 10-38 ezer éve torténhetett (JUVIGNE
et al. 1994; MoORiYA et al. 1995, 1996), a mai Szent Anna-t6 helyén. EttSl északkeletre
taldlhaté a Mohos-lap, amely egy korabbi robbandsos vulkani kitorés kozpontja
lehetett. E korabbi vulkani kit6rés idejére azonban nincsen kozvetlen adat. Kézvetett
informéacio6t egy, a krater kozelében talalt dacit blokk 220 ezer éves K/Ar kora szolgaltat
(SzAKACs et al. 1993). A robbandsos vulkani mtikodést megelGzGen kisebb-nagyobb
lavad6émok keletkeztek 900400 ezer évvel ezel6tti periddusban (PECskay et al. 1995a).

A Csomad vulkan a Vrancsa (Vrancea) aktiv szeizmikus tertilett6l néhany tiz kilo-
méterre talalhaté. A szeizmikus veszélyeztetettség mellett nem zarhaté ki egyértel-
mien a vulkdni kitérések felGjuldsanak lehetSsége sem (SzakAcs et al. 2002).
Mindez fontossa teszi, hogy megértsitk a Csomad vulkani tevékenységének mecha-
nizmusét és a magmafejlédés folyamatait. Ennek egyik médja a vulkani kézetekben
eléfordulé asvanyfazisok petrografiai és geokémiai adatainak értelmezése (pl.
MURPHY et al. 2000; HaLAMA et al. 2006).

Korabbi petrografiai leirasok utan (pl. HERMANN & VARGA 1950, LAZAR & ARGHIR,
1964) az elsé modern kézetkémiai eredményeket a Dél-Hargita vulkani kézeteirsl
SEGHED! et al. (1986, 1987), SZAKACS & SEGHEDI (1986) és SZAKACS et al. (1993) tették
kozé. Ezekben a munkékban a szerzék ramutattak a Dél-Hargita pliocén-pleiszto-
cén vulkanizmusanak szamos egyedi vondsara. Petrogenetikai modelljitkben az
alabuké kézetlemez feletti kopenyékben tortént, északrdl délre egyre csokkend
mértéki és egyre mélyebben zajlott részleges olvadasi folyamatot jelolték meg a
leglényegesebb folyamatnak, mig a frakciondciés kristdlyosoddsnak aldrendelt
szerepet tulajdonitottak. A Malnds és Sepsibiikkszad kozeli két shoshonitos szub-
vulkani kézettest esetében azonban magmakeveredés lehetGségét is felvetették. A
késébbiekben MaSON et al. (1995, 1996, 1998) végzett részletes vizsgalatot a Kele-
men-Gorgény-Hargita vulkani vonulat képzédményein. Ugyanakkor, a nagy
teriiletre kiterjedd, modern, teljes kzet geokémiai vizsgdlatok mellett csak alaren-
delt szerep jutott egy-egy vulkédni felépitmény részletes tanulmanyozésara,
beleértve a részletes dsvanykémiai vizsgalatokat is. A Csoméd vulkan esetében az 1]
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vizsgélatok kizdr6lag néhany lavadémkszetre koncentraltak (MasoN et al. 1995;
1996). Ezért, e munkaban részletes jellemzést adunk a Csomad legfiatalabb vulkani
képz&dmeényeirdl, a horzsaks-tartalmi piroklasztitokrol. Munkankban elsdsorban a
horzsakdvek kézettani és geokémiai tulajdonsagainak bemutatésara helyezziik a
hangsulyt. A geokémiai adatbézis alapjan elSzetes kovetkeztetéseket vonunk le a
magmafejlédés 6 folyamataira.

Foldtani hattér

A Csomad a Karpéat-Pannon térség délkeleti részén talalhatd, a Kelemen-Gor-
gény-Hargita vulkani vonulat déli végz6désén (1. dbra). A miocén-kvarter vulkani
tevékenység a radiometrikus koradatok tiikrében délkelet felé fokozatos fiatalodést
mutat ((RADULESCU et al., 1972, PELTZ et al., 1987, PECskay et al. 1995a): A Kelemen-
havasokbeli vulkdnossag 11,3-6,7 M év (SEGHEDI et al., 2005), a gérgényi 7,5-53 M
év, az észak-hargitai 6,5-3,9 M év, mig a dél-hargitai vulkani m{ik6dés zéme 6 és 2,4
M év kozodtt zajlott (PECSKAY et al. 1995a). Ezt kovetden, két shoshonitos magma-
benyomulas tortént a Hargitai vulkani komplexumtdl délre (Malnas és Sepsi-
biikkszad) 1,5-1,7 millié éve, amit a Csomad vulkin felépulése kovetett. A leg-
id6sebb képzédmények itt 1-0,75 millié évesek (Balvanyos, Kis-Haram), amit egy
lavadomokbol felépills egyities kialakuldsa kovetett 0,65-0,5 M év kozott (Nagy-
Haram, Varhegy, Szurdok, Komlés-drok, Nagy-Csoméd, Kis-Csomad, Taca és a
Koves-Ponk; SzaKACS et al. 1993; PECSKay et al. 1995b). A legfiatalabb, robbanésos
vulkéni kitérések a lavadémkomplexumon belil zajlottak, valészintileg kevesebb,
mint 200 ezer éve.

A vulkani mtikdés fiataloddsa a Kelemen-Gorgény-Hargita vonulatban egyre
kevesebb magma felszinre keriilésével jart. Figyelemre méltd, hogy a vulkani kézetek
kémiai 6sszetételében a vulkani vonulat dél-hargitai szakasza mentén jelentds valto-
zas tortént. Az uralkod6an mészalkali andezit-dacit vulkani képzédményeket, kali-
umban, valamint bariumban és stronciumban gazdag, nehéz ritkaféldfémekben pe-
dig viszonylag szegény, magas K-tartalmt mészalkali és shoshonitos 6sszetétel(i vul-
kéni kézetek véltottak fel (SEGHEDI et al. 1987; SzAKACS et al. 1993; MASON et al. 1996).

A vulkéani mitkodés geodinamikai kapcsolata méig vitatott. A Kelemen-Goérgény—
Hargita mészalkdli vulkanossag kapcsolatat szubdukciés folyamattal els6ként
BLEAHU et al. (1973), RADULESCU & SANDULESCU (1973), valamint BOCCALETTI et al.
(1973) vetették fel, ami azobta is dltalanosan elfogadott magyarazatta valt. A vulkani
miikédés fokozatos fiataloddsat MasoN et al. (1998) a ferdén aldbukd Gcedni
litoszféralemez fokozatos letorésével magyarazta, amely letorés mélysége délkelet
felé egyre sekélyebbre tolddott. A délkeleti-Karpatok térségének geodinamikajat
ezzel szemben GIRBACEA & FRISCH (1998), CHALOT-PRAT & GIRBACEA, (2000), valamint
GVIRTZMAN (2002) a litoszféra alsé részének horizontélis levéaldsahoz (delamina-
ci6jdhoz) kototte. Mindkét esetben, a csomadi décit, valamint a Persédny hegységi
alkali bazalt vulkanizmust a viszonylag magas hdmérséklet(i asztenoszféra anyag
felemelkedése idézhette el§. SEGHEDI et al. (2004) szerint ebben a kérnyezetben az
alabuké 6cedni lemez is részben megolvadhatott. Fontos megjegyezni, hogy a
szeizmikus vizsgalatok egy viszonylag kis szeizmikus sebesség(i zonat mutattak ki
a Csomad és a Vrancsa teriilet alatt 50-70 km mélységben (HAUSER et al. 2001; Popa
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sphérforschungen, Universitit der Wien mikroszonda laboratériumaban torténtek
CAMECA SX100 tipustt hullamhossz-diszperziv spekirométerrel felszerelt miiszerrel,
15 kV fesziiltségen, 20 nA mintadramon. A kézettivegek esetében a natriumveszteség
kikiisz6bolésére defékuszalt, 5 mm atmérdji elektronsugarat hasznaltunk, a Na és K
mérése pedig csak 10 mp-ig tortént, mig a tobbi elemé 20 mp-ig. Az egyes elemek
koncentraciéjanak mennyiségi meghatdrozasihoz az alabbi dsvanystandardokat
hasznaltuk: Na, Si, Al: albit; Fe: almandin; Mg: olivin; Ca: wollasztonit; Ti: rutil; Mn:
spessartin; K: ortoklasz. Az eredményeket masodlagos standardokon ellenériztiik.

A teljesk6zet kémiai Osszetételt rontgenfluoreszcens spektrometriai vizsgalattal ha-
taroztuk meg az Universitat der Wien geokémiai laboratériumaban. A mintak elem-
zése harom szakaszban tortént: izzitasi veszteség meghatarozasa, fGelem-, majd nyom-
elem-o6sszetétel mérése. Az izzitasi veszteséget (LOI) a mintdk hdrom 6ras, 850 °C-os
kemencében val6 hevitésével keletkezett tomegveszteségbdl szamoltuk. A {Selemeket
magas homérsékleten homogenizalt, majd hirtelen lehitott tiveglemezeken mértiik.
Ehhez a kihevitett mintdk 1,2 g-jat 6 g dilittum-tetraborattal elkeverve 1200 °C-on
homogenizéltuk, majd hibétlan feliletti tiveglemezeket ontéttink bel6litk. A
nyomelem mérésekhez a hevitetlen pormintdk 10 g-jat 0,5 ml polivinil-alkohol
oldattal kevertiik, majd sima feliileti korongokka préseltitk. A mintaelSkészitések
utan a mintakat Philips PW2400-as Rh-cs6vel felszerelt, szekvens rontgenfluoreszcens
spektrométerrel mértiik. Néhany tovabbi nyomelem (Sc, Th) és a ritkafoldfémek
koncentricidjanak meghatdrozasa ELAN 6100 tipusti induktiv-csatoldst plazma
tomegspektrométerrel (ICP-MS) tortént. A minték feloldasa salétromsav és hidrogén-
fluorid oldatokkal tortént. Az eredményeket BE-N és BCR-2 nemzetkézi standardok
egyidejii mérésével ellendriztitk. A kapott adatok <5% hibahatarral megegyeztek.

A horzsakovet tartalmazé feltirdsok leirdsa

Terepi vizsgalataink sordn megmintdztuk a csomadi vulkani komplexumban
el6forduld osszes olyan feltarast, amelyben horzsakovet tartalmaz6 vulkéni tormelékes
képz6dmény talalhaté (1. dbra). Ezek a képz6dmények a Csoméad mésodik, robbanésos
vulkdni kitorésszakaszabdl szirmaznak, azonban terepen nem kiilonithetSk el
egyértelmtien a Mohos, illetve a Szt. Anna kitrések termékei. E feltarasok egy
részének korabbi leirasa, részben vulkanologiai értelmezése BANYAT (1917), SZAKACS &
SEGHEDI (1991, 1996), valamint MORIYA et al. (1995, 1996) munkéiban talalhaté meg,

Tusnddfiirddi feltdrds (Tf) (részben SZAKACS & SEGHEDI (1996),
MORIYA et al. (1995, 1996) leirdsai alapjin)

A 15-18 m hosszii és 13-14 m magas mesterséges feltaras Tusnadfird6tél 1-1,5 km-
re délre talalhaté a sepsibiikkszadi aton, a csomadi komplexum nyugati lejtGjén.

A feltaras rétegsoranak legaljat az Olt terasziiledékei képezik. Ezen talalhato egy 30
cm vastag Gstalajréteg, ami felett mar csak vulkanikus eredetli képzédmények for-
dulnak el6. A vulkani 6sszleten beliil - alulrél felfelé — négy egységet kitlonithetiink el.

1) J6l osztalyozott, 4,6 m vastagsaga, subpliniusi, szort lapilliké egység, 2~10 cm-
es horzsakovekkel. A horzsakévek kozt stirtiségbeli kiilonbségeket észleltiink.

2) Valtakozé tufa- (3-5 cm vastag) és horzsakoves finomszemcsés lapillitufa (3—
15 cm vastag) rétegegység, ami freatomagmas kitéréshez kapcsolhato.
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3) Rosszul osztélyozott, 5,4 m vastag, matrixvazq, lapillitufa piroklasztar egység
két kitlonboz6 tormeléksiirtségi alegységgel. Ez az egység tobbnyire litoklasztokat
tartalmaz, elszortan elszenesedett 4gmaradvanyok jelennek meg.

4) Rosszul osztilyozott, valtozd vastagsdgii (maximélisan 1 m), matrixvazi, stird,
durvatdrmelékes, nagy energiaji vulkdni tormelékar (lahar) tiledék.

A vizsgalt minték az 1) és 3) rétegbdl szarmaznak.

Romdnpusztai feltirds (Rp)

A mesterséges feltards a Mohos-kratertdl keletre, a természetvédelmi teriiletet
jelz tablaval ellentétes oldalon, a Szt. Anna-téhoz vezetd Gttél 20 m-re, a tisztdson
talalhat6, magassdga 2-2,5 m. A feltirds egy vulkdni egységként értelmezhetd,
amely tobb rétegbdl all. A rétegek 30°-ban a Mohos-kréter felé d6lnek.

A feltarasban ritmikusan valtakoznak tufarétegek lapillikérétegekkel (2. dbra, A). A
hullaimos lefutast tufarétegek vastagsdga 5-20 cm kozti, néhol bels6 finomréteg-
zettséget tapasztaltunk. A lapillikSrétegek vastagsdga 5 cm-tSl 1 m-ig valtozik. Koze-
pesen osztélyozottak, tobbnyire horzsakévet tartalmaznak, amelyek mérete az egyes
rétegekben 2~6 cm kozt valtakozik. A lapillikrétegekben két eltéré megjelenésti hor-
zsakovet taldlunk. Az egyik tipus vilagos, fehér szinfi, hélyagiiregben gazdag, kis sti-
rliségfi, a masik pedig sziirkés szinfi, tomottebb szovetii, nagyobb stirtiségii. A feltaras
egy 30 cm vastag nagyon jol osztalyozott (szemcseméret 3-5 cm) réteggel végzddik.
Korabban két kdzetblokk (50 cm 4tmér6) aszimmetrikus becsapddasi nyoma is lathaté
volt, amely alapjén visszakévetkeztethetiink a szallitas iranyara, és a Mohos-kraterbd]
val( szdrmazasra. A vulkanolégiai jellegek freatomagmas kitéréshez kapcsol6dé piro-
Klasztszoras és torldar valtakozasara utalnak. A vizsgalt feltards alatt, kozvetleniil az
it rézstijében egy kisebb, félig-meddig beomlott feltirds taldlhats, amelynek finom
tufaiiledékeiben akkrécis lapilli figyelhetS meg. Ez utobbi feltarast korabbi, jobb 4lla-
potdban részletesen SzAKACS & SEGHEDI (1989; 1991) irtak le, amelyben diineszer-
kezet(i alapi torléar iiledéket azonositottak. Az iiledék jellege és az akkrécids lapilli
megjelenése alapjan freatomagmas kitorésre kovetkeztettek. A horzsakémintakat a
feltaras felsd részébol vettiik.

Veres-pataki feltdrds (Vp)

A Mohos-kréter EK-i részében, a lapot lecsapolé Veres-patak altal feltart két kibuk-
kanas, amelyek a patak szurdokanak bal 4gdban, illetve a két 4g egyesiilésénél tala-
lhaték. Az alébb leirt rétegsort a két feltdras szelvényének Osszeillesztése alapjén adjuk
meg. A feltdrdsban harom egységet kiilonithetiink el alulrdl felfelé.

1) Freatomagmas eredetd, 3 m vastag, tufa és horzsakd-tartalmu lapillikSrétegek
ritmikus valtakozasa. Az alsé feltdras alja er6sen délt (20°), 4-5 par tufa és horzsa-
koves lapillikéréteg ritmikus véltakozasdbol all. A tufarétegek vastagsaga 2-8 cm
kozti. A kozepesen osztlyozott, lapillikérétegek vastagsdga 15-30 cm.

2) A kozépsl egység vastagsdga kb. 3 m. Tomeges, rosszul osztilyozott, matrix-
vazi horzsakoves piroklasztar eredet(i tiledék.

3) A legfelss egység 0,7 m vastag. Tébb vékony tufaréteg sorozata, amelyen beliil
néhany vékony, finom lapilliké és lapillitufa (szemcseméret 0,3-1 cm) horzsakd-
réteget is talalunk. Vastagsaguk 1-10 cm.
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osztélyozottak, bels6 Jaminaltsag ritkan tapasztalhato. A lapillik6 rétegek vastagsaga
5-50 cm kozti. Ez utébbiak kozepesen osztalyozottak. Féként 5-6 cm-es horzsako-
vekbél allnak, de viszonylag sok hasonlé méretii litoklasztot is tartalmaznak (2. dbra,
B). A litoklasztok részben andezitek-dacitok, részben az el6z¢ feltarasban leirt kenyér-
bombak szegélyi részéhez hasonlo iliveges kézetdarabok. Ebben az alegységben is
megtaldlhato a kordbbi feltarasokban leirt két, kis és nagy stirfiségti horzsakétipus.

Sepsibiikkszddi feltdrds (Bx)

A feltaras a Sepsibiikkszadtél Szent Anna-t6hoz vezetd at bal oldalan, a falutél
3 km tdvolsagra 1évé utbevagasban taldlhato. A Csomad déli lejtGjén elhelyezkedd
5-10 m magas és 15 m széles feltdrasban t6bb vulkdni egységet kilonithetiink el.

1) A feltaras alsé részén magmas litoklasztokat is tartalmaz6 foly6viz ltal lerakott
iiledékek talalhatok.

2) A feltaras jobb fels6 negyedében, 2 m vastagsagban egy tomeges, rosszul osztalyo-
zott, matrixvazi tormelékar iledéke lathatd, amelyben a véltozatos szinfi porfiros,
magmas litoklasztok ardnya kb. 80%. A kozetdarabok mérete a néhany cm-t6l a tobb
10 cm-ig terjed.

3) A foly6vizi iiledékes rétegsorban egy volgybevagoédasszerti mélyedés fi-
gyelhet6 meg. Ennek als6 20 cm-ében sargas elszinez8dést, jol osztalyozott, matrix
nélkili, 2-8 cm-es, szogletes, magmas tormelékekbdl allo réteg talalhatd, amely
piroklasztszorassal keletkezhetett. A magmas tormelékek hasonlf litologiai tipust-
ak, ami alapjan felteheten ezek a vulkani kiirt6 megnyilasakor, a kirtét elzaro
magmadugoénak a kirobbanasa soran jottek létre. Erre utalhat a térmelékek sargas
elszinez&dése is, amij feltehetSen hidrotermas atalakulds eredménye.

4) A szort egység f0lott 4 m vastagsagban egy tomeges, rosszul osztalyozott, matrix-
vazi horzsakoves piroklasztar egység figyelhet6 meg, amely az el6z6ekben leirt egy-
ségt6l mind szinében, mind anyagaban kiilénbozik. Ebben az egységben a durvaszem-
cséjii piroklasztok aranya kb. 70%, ezek f6leg néhany cm — akar 30 cm atmérdjii horzsa-
kovek. A horzsakdvek szimmetrikus graddciét mutatnak: alul inverz, feliil normal
gradaci6 figyelhetd meg. A vulkani egység als6 fél méterében a szemcseméret 2-10 cm,
a ra kovetkezd fél méterben 10-30 cm-es darabok dominalnak, majd a szemcseméret
djra 2-10 cm-ig csokken. Esetenként eléfordulnak vords és szirke szindi, 1-2 cm
nagysag magmas litoklasztok. Az egység legalso, kissé sargés elszinezddésti részében
tobb elszenesedett dgdarabot talaltunk, ami a piroklasztar magas hmérsékletére utal.
Az egység, illetve a 3) egység aljanak homort alakja és a folyévizi uledékegységre val6
telepiilésiik azt sugallja, hogy a piroklasztar egy egykori volgyben zaduthatott le.

Horzsaké mintat a 4) egységbdl vettiink. Innen szdrmazik egy szenesedett fama-
radvany minta is, amelynek betemetSdési kordra szénizotépos kormeghatarozast
végeztiink.

Fehérmartoki feltdrds (Fm)

A Kézdivasarhely hataraban, a Csomadtél 25-30 km-re, a Torja-patak bal partjan
1év§ helyiek altal hasznéalt homokbanyaban talalhaté fehérmartoki feltarast elsének
BANYAI emlitette (1917). A feltardsban lathat6é horzsakd-lapilli réteget SZAKACs et al.
(2002) a Csomad robbanasos kitérésének disztalis képzédmeényeként értelmezte.
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A neogén-negyedkori iiledékek kozt 25-35 cm vastagsagban telepiil a horzsaké-
tartalmu, szemcsevaz, szort lapilliréteg. A horzsakévek jol osztalyozottak, az atlag
szemcseméret 2-3 cm, az 5 legnagyobb piroklaszt atlagnagysaga 5 cm.

Radiokarbon kormeghatirozas

A Csomad legutolsé vulkani kitérésének korara a korabbi szénizot6p-vizsgélatok
nem adtak egyértelmii eredményt. A tusnddfiirdéi (Tf) feltarasban, részben a piro-
klasztitréteg alatt taldlhatd Gstalajbdl szirmaz6, részben a piroklasztarban taldlhaté
szenesedett famaradvany mintdkon végzett elemzések 10700 BP (JUVIGNE et al.
1994) és 38 000 BP (MORIYA et al. 1995; 1996) kozotti koradatot adtak. Mivel a tusnad-
fiirdé6i feltarasban csak nagyon kis mennyiségli szenesedett famaradvanyt taldl-
tunk, ezért itt tovabbi elemzést nem tudtunk végezni. Ezze] szemben, a sepsibiikk-
szadi (Bx) feltarasban talaltunk egy nagyobb szenesedett famaradvanyt, ami alkal-
mas volt szénizotépos kormeghatarozasra. A vizsgalatot a debreceni MTA Atom-
magkutatd Intézet Kérnyezetanalitikai Laboratériumédban végezték. A kapott kor-
adat (27 040 =450 BP év) a tusnadfiird6i mintdkra kapott koradatok kozé esik. Nem
zarhaté ki azonban, hogy a horzsakéves képz6dményeket 1étrehozé vulkdnossag
akar tobb szakaszban zajlott néhany ezer éves iddintervallumban. A kapott kor
ugyanakkor megerGsiti, hogy a sepsibiikkszadi feltdrasban megjelené horzsakoves
képz6dmény szintén a Csomad legutols6 vulkanizmusanak terméke.

A horzsakovek petrografiai leirasa

Minden feltarasbdl nagyszama horzsakémintat gytijtottiink, figyelve a kiilon-
boz6 tipusokra és a vertikalis szelvényezésre is. A petrografiai vizsgalatok alapjan
megallapithat6, hogy a horzsakovek, fliggetleniil a szelvénybeli helyzetiiktdl és
sirtiségiiktdl, hasonld kézettani jellegeket mutatnak. A kiillonbozé stirliségl hor-
zsakovek esetében a kilonbség a kézetiiveg szerkezetében figyelhets meg. A vila-
gos szinfi, kis sfirtiségti horzsakovek némileg porézusabbak, sok és nagy méretii
hélyagiireget tartalmaznak, a koztik 1évé kézetiivegfalak pedig nagyon vékonyak
(1-2 um). Ezzel szemben, a sziirke, nagyobb stirliségii horzsakovek kevésbé por6-
zusak és bar szintén sok hélyagireget tartalmaznak, de ezek kisebb méretiiek, a
kézetiivegfalak pedig vastagabbak az el6bbi tipusnal.

A horzsakdvek nagyrészt (60-70%) kézetiivegbdl allnak. A kézetiiveg teljesen
izotrop, ude, illetve csak nagyon ritkdn mutat kismértékii atalakulast (devitrifi-
kaciot), tobbnyire csak a szegélyeken. A fenokristilyok mennyisége 10-12 tér-
fogat%. Ezek plagioklaszok, amfibolok és kisebb mennyiségben biotitok. Jarulékos
asvanyként sok apatit, kevés titanit és cirkon talalhaté.

A plagioklaszok méretiik alapjan hdrom csoportba sorolhaték. A legnagyobbak
xenomorfak-hipidiomorfak, atlagos méretitk 2-4 mm. A kézepes nagysagi plagi-
oklaszok hipidiomorfak-idiomorfak. A hipidiomorf kristdlyok szegélyén gyakran
megfigyelhetSk kzetiiveg bedblosodések. A legkisebb méret (0,2-0,3 mm) plagio-
klaszkristalyok idiomorfak. A nagy és kozepes méretii plagiokldszok gyakran
zonasak, esetenként nagyobb kristdlyokban oszcilliciés zéndssag is eléfordul. A
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blendék. Megjelennek ikres és z6nés kristilyok is. A
legtobb amfibol normél zénds, de elSfordulnak
oszcillaciés (3. dbra, A), s6t inverz zénds kristalyok is.
Egyes amfibolkristalyok belsejében szintelen, eltér
interferencia szin asvanyokat figyeltiink meg, ame-
lyeket piroxénként hataroztunk meg (3. dbra, B). Ezek
az asvanyok erGsen rezorbealt megjelenésiiek és az
amfibolkristdlyok magjat képezik. A mikroszondas
elemzések alapjan ezek nagyrészt ortopiroxének, azon-
ban eléfordulnak ortopiroxénre ranétt klinopiroxének
is. Szintén a mikroszondés vizsgdlatok mutattak ki,
hogy a piroxének mellett olivin is (Bxu4/4 sz. minta)
megjelenik amfibol kristilyok magjaban. Az amfibol-
kristalyokban szintén gyakoriak a szilikdtolvadék-asva-
nyok. A nagyobb kristalyokban el6fordulhatnak pla-
gioklasz- és biotitzarvanyok is.

A fenokristalyok kozott legkisebb mennyiségben az
idiomorf-hipidiomorf biotit jelenik meg (3. dbra, C).
Apatit- és szilikdtolvadék-zarvanyokat tartalmaz. A
biotitok belsejében néha sotétebb barnds folt észlel-
hetd, amelyek cirkonzarvanyok pleokrods udvarai-
ként értelmezhetck.

Jarulékos dsvanyként apatit, titanit és cirkon fordul
el8. Az apatit helyenként mikrofenokristaly méretben
is megjelenik.

A horzsakovek dsvanykémiai vizsgalata

A horzsakovekben taldlhaté dsvanyfazisok és a
kézetitveg kémiai 9sszetétel adatai a http:// petrology.
geology.elte huw/harangi.html honlaprél toithetdk le.

A horzsakovekben a leggyakoribb fenokristaly a
foldpat, amely kivétel nélkiil plagioklasz. A plagiokla-
szok kémiai 6sszetétele viszonylag homogén, tobbsé-
giik andezin (4. dbra). A roménpusztai (Rp) és tusnad-
fiird6i (Tf) horzsakévekben megjelend plagioklaszok

4. dbra. A vizsgalt feltirdsok horzsakoveiben el6fordulé plagiok-
laszok An-tartalom (mol%) valtozékonysaga. A feltarasok szim-
bélumait az 1. abra tartalmazza. FM: fehérmartoki feltaras

Fig. 4 Variation of the An-content (mol%) of the plagioclases found in the
pumices of the studied outcrops. The explanations of the symbols of the
outcrops can be found in Fig. 1. FM: Fehérmartok outcrop

Fig. 4. Variatia confinutului de An (mol%) al cristalelor de plagioclazi
gdsite in pietrele ponce din aflorimentele studiate. Legenda pentru
aflorimente vezi la Fig.1. FM: aflorimentul Fehérmartok
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mutatjédk a legnagyobb kémiai véltozékonysagot: az andezin mellett labradorit és
bazisos oligoklasz is el6fordul. A tusnadfird6i mintak elkiiloniilése a legszembe-
tiinébb, amelyben nagyobb mennyiségben vannak Na-ban gazdagabb plagiokla-
szok (An=25-35 mol%). Az egyes feltarasok vertikalis szelvényében nem tapasz-
taltunk valtozast a plagioklaszok Osszetételében. A kiilonb6zé megjelenésii — stirfi-
ségii — horzsakovek plagioklaszai szintén hasonlo osszetételiiek.

A horzsakovek leggyakoribb mafikus dsvanya az amfibol. A vizsgalt amfibolok az
IMA nevezéktan (LEAKE et al. 1997) szerint négy csoportba tartoznak: edenit, magne-
ziohastingsit, magneziohornblende és pargazit. Meg kell azonban jegyezniink, hogy
ez az osztalyozds jelentdsen fugg az alkalmazott Fe** becslési eljarastdl is (mikro-
szonda vizsgélattal nem kiilonithetS el a kiilonb6z6 oxidaciés foka vas, az dsvany-
kémiai osszetételben a vasat FeO for-
méban kifejezve adjik meg. Az Fe** 10
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ja a nevezéktani besorolast is, amelyben kiemelt szerepet kapnak tobbek kozott az
Mg?*/ (Mg?* +Fe?*), valamint az Al"/Fe’* arany értékek. Az IMA ajanldst kovetve az
amfibolok talnyomé tobbsége edenit, ami mellett a magneziohastingsit és magnesio-
hornblende jelenik meg, mig a 13CNK-szamolas alapjan az amfibolok nagy tobbsége
magneziohastingsit és magneziohornblende, pargazit egyéltaldn nincs és az edenit is
alarendelt. Az egyéb paramétereket tekintve az IMA ajanlast kovet6 kationszadmolas
esetében némileg nagyobb értéket kapunk az A-poziciéban 1év6 Na-ra (13CNK szé-
molas Na,-hoz képest 1,1-1,4-szoros értékek), a tetraéderes, illetve oktaéderes pozi-
ciéban 1év6 Al értéke viszont megkozelitéen azonos. Munkénkban a LEAKE et al. (1997)
altal javasolt modszert kovettiik, aminek elénye az is, hogy megegyezik a HOLLAND &
BLUNDY-féle (1994) amfibol-plagioklasz geotermométerben kovetett szamolassal is.

A csomadi horzsakovekben 1év6 amfibolok kémiai dsszetételének valtozékonységa
nagy. Az Al,O, tartalom példaul 5,59 t% és 13,74 t% kozott véltozik, amelyen beliil két
gyakorisagi maximum figyelhetd meg a 7-9 és 10-11 t% intervallumban. A tusnad-
fiird6i amfibolokra altaldban a kisebb Al-tartalom jellemz, mig a tobbi feltards amfi-
boljainak tilnyomo tobbsége 10-12 t% Al O,-t tartalmaz. A nagy osszetételbeli valto-
zékonyséag sok esetben egy kristaly esetében is megfigyelhet6. Az Al O,-tartalom akar
34 t% kulonbséget is mutathat, mig az MgO értékben 4-6 t% kiilonbség is meg-
figyelhetS. A valtozékonysagért kiilonbzé elemhelyettesitési mechanizmusok a fele-
16sek, amit részben a kiilonbozé kristalyosodasi hémérséklet, részben a nyomas sza-
balyozott (5. dbra). Figyelemre mélt6, hogy a tusnadfiirdéi mintdk kovetkezetesen el-
térnek a tobbi feltaras horzsakoveiben 1évé amfibolok trendjétél.

A vizsgalt horzsakovekben viszonylag aldrendelt mennyiségben (<5 t{%) jelen-
nek meg csillamok. Ezek biotitok és flogopitok. Az MgO vs. TiO, diagramon a tus-
nadfirdéi (Tf) és sepsibiikkszadi (Bx) biotitok egyértelmtien elkiléniilnek a tébbi
feltaras biotitjaitol (6. dbra).

Piroxének onalléan nem jelennek meg a vizsgalt horzsakévekben, azonban
minden feltards horzsakévében el6fordulnak amfibolok kristdlymagjaban. A
piroxének uralkodéan ortopiroxének, ezekre ranévekedésként klinopiroxén is
megfigyelhet6. A vizsgdlt adatsor alapjan az ortopiroxének magnéziumban gaz-
dagok, az IMA nevezéktan (MORIMOTO 1988; Rock 1990) alapjan ferroensztatitok.
Az En-tartalom 84 és 89 mol% intervallumban valtozik, mg-szamuk (=Mg**/

[Mg**+Fe_]) 0,86-0,92 (7. dbra). A Klinopiroxének a ferrodiopszid hatérhoz kozel
es6 Mg-gazdag augitok. Az AL,O,-tar-
Tio, talmuk viszonylag alacsony (tobb-
6 . T . T T nyire <3 t%) és ugyancsak szegé-
nyek TiO,-ban (TiO,<04 t%). Feltd-
s . | n6, hogy akarcsak az ortopiroxének
o
a4k & 3:’8‘ L4 4 6. dbra. A csomadi horzsakovekben el6fordulé
DDEbh% = w biotitok MgO/TiO, diagramja. A jelmagya-
O @Xé’ 0y razatot 1. az 5. 4bran.
3+ % 4a J
Fig. 6 MgO vs. TiO, in the Ciomadul biotites,
Explanation of the symbols can be found in Fig. 5.
2 . s . . s

13 14 15 18 17 18 19 Fig. 6. Diagrama MgO/TiO, din biotitele de Ia
Mgo Muntii Ciomadul. Legenda vezi la Fig. 5
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(Mg/Mg+Fe, ) véltozékonysdga
Fig. 7 Frequency distribution of the mg-number of the orthopyroxenes and clinopyroxenes enclosed by amphibole
phenocrysts

Fig. 7. Distributia numdrului mg din ortopiroxeni §i din clinopiroxeni gisiti in fenocristalele de amfibol

esetében, a klinopiroxének mg-szdma is igen magas (mg-szam=0,88-0,90), bar
el6fordulnak 0,78-0,82 kozotti értékek is (7. dbra).

Olivint a Bxu4/4 mintéban, a sepsibiikkszadi feltdras felsé piroklasztar tledékének
nagymeéretii horzsakévében figyeltiink meg. Akarcsak a piroxének, az olivin is amfibol-
kristaly magjéban jelenik meg. A két mért olivin forszterittartalma 79,44 és 82,24 mol%.

A horzsakovek kézetkémiai vizsgdlata
Kézetiveg

A horzsakovek alapanyaga tobbnyire tide kozetiivegbdl all. A kézetiivegek illg-
tartalmat (ami nagy részben H,0) az gynevezett ,killénbség”-modszerrel (DEVINE et
al. 1995) becsiiltitk (100% és a mért oxid adatok dsszegének kiilonbsége). Ez alapjan a
kézetiivegek viztartalma talnyomorészt 3,5 és 5 t% kozotti. A tusnadfiirdéi alapanyag
kézetiivegek mind ide tartoznak, mig a tobbi feltaras horzsakovének kézetiivegei
nagyobb véltozékonysagot mutatnak. A tovabbi vizsgalatokhoz a fGelem sszetételi
adatokat szdraz 4llapotra, 100 t%-ra szdmoltuk 4t. A vizsgalt kézetiivegek SiO,-tar-
talma 70 és 77 t% kozott valtozik, ami riolitos dsszetételnek felel meg. A kiilonb6z6
feltarasok horzsakéveinek kézetiivege kémiai 6sszetételében hasonld, ettdl csak a tus-
nadfurd6i mintdk horzsakove tér el. Ez utébbi mintdk kézetivege jellemzéen
nagyobb SiO,-tartalommal rendelkezik (SiO,=75,1-76,5 t%) és eltér a t6bbi kézet-
tiivegminta altal kirajzolt dsszetételbeli trendekt6l (8. dbra). A kdzetiivegek K,0/Na,O
aranya altalaban 1 és 2 kozotti, azaz kali jellegiiek. A fenokristalyokban 1év6 szilikat-
olvadék zarvanyok kézetiivegei altaldban j6 hasonlésdgot mutatnak a horzsakovek
alapanyag iivegeinek osszetételéhez, azaz feltehetéen nem sokkal a vulkani kitorés
el6tt zarédhattak be véglegesen.
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8. dbra. A csomédi horzsakévek alapanyag kézetiivegének kémiai Gsszetétele. A jelmagyarazatot az 5.
é4bra tartalmazza

Fig. 8. Major element composition of the matrix glasses of the Ciomadul pumices. Explanation of the symbols can
be found in Fig. 5.

Fig. 8. Compozitia chimici a matricei sticloase a pietrelor ponce din Muntii Ciomadul. Legenda vezi la Fig. 5

Teljes horzsakd mintik

A csomadi horzsakévekr6l SZAKACS & SEGHEDI (1986) publikalt el6szor teljes
kémiai Osszetételi adatokat. Remutattak arra, hogy ezek jé hasonlésdgot mutatnak
a tobbi dél-hargitai vulkani kézettel és uralkodéan décitok. Munkénk soran minden
feltarasbol tobb egyedi horzsakémintat is vettink, amelynek meghatéroztuk
féelem- és nyomelem-osszetételét. A vizsgélt horzsakovek illétartalma (LOI) 0,5 és
4 t% kozott valtozik. Ezek kozul kivételt csak a fehérmartoki (Fm) minta jelenti,

9. dbra. A csomadi horzsakovek oszta- K,0

lyozésa a SiO/K,O diagram alapjén (GILL

1981). C)sszehasonlﬁésképpen feltiin- ST [rrrrJyrrro[rrT
tettilk az Eszak- és Dél-Hargita mész-
alkali vulkani kézeteinek, a Malnds— 4
Biikkszad shoshonitjainak, valamint a
csomadi lavadém kézetek (MASON et al.
1996) Osszetételeit is. A jelmagyardzatot 3 |
az 5. dbra tartalmazza

o8 Coomad |
lavadémok

shoshonit

Fig. 9 Classification of the Ciomadul pumices ~ ,
based on the 5iO, and K,O contents (GILL
1981). For comparison the compositional
variations of the Northern (NH) and 1L
Southern Harghita (SH) calc-alkaline
volcanic rocks, the Malnag—Bicsad shosonites andezit riolit
and the Ciomadul lava dome rocks (MasoNet ~ 0 ———— SIS S VAR S SRS A
al. 1996) are also indicated. Explanation of 50 55 60 65 70 m
the symbols can be found in Fig. 5 Sio,

Fig. 9. Clasificarea pietrelor ponce din Muntii Ciomadul pe baza diagramei SiO/K,0 (GILL 1981). Pentru
comparatie s-a indicat pe diagramd compozitia chimicd atdt a vulcanitelor calco-alcaline din Muntii Harghita Nord
si Sud, precum gi a shoshonitelor Malnag-Bicsad, ct si a domurilor de lavi din Muntii Ciomadul (MasoN et al.
1996). Legenda vezi la Fig. 5
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kitorés terméke a szénizotép kormeghatarozas adatok alapjan a tusnadfiirddi és a
sepsibiikszadi horzsakéves piroklasztar-tiledék és a kapcsolédé torldar és szoért
uledékek. A tobbi feltaras horzsakoves képzédményeinek eredete azonban bizony-
talan. A fizikai vulkanoldgiai jellegek nagyon hasonléak. Csupén a romanpusztai
feltaras, egy egykori blokkbecsap6das nyoma utal egy esetleges mohosi eredetre. A
kézettani és geokémiai vizsgalatok ebb6l a szempontbdl nem hoztak j eredményt.
A tusnadfiird6i képz6dmény egyértelmiien elkiiléniil a tobbi feltards horzsakovei-
t6l. A sepsibiikszadi horzsakovek, amelyek feltehetSen szintén a Szt. Anna kitorés
termékei, azonban nem mutatnak hasonlésagot a tusnadfiirdéi mintakkal. Ez alél
csak a biotitok dsszetétele a kivétel (6. dbra). Meg kell azonban jegyezniink, hogy
el6zetes vizsgalataink szerint a horzsakévek tobbségének geokémiai jellege szinte
teljesen megegyezik az iddsebb lavadomkézetek tulajdonsigaival is. A kitérs
magmak tehat viszonylag homogén Gsszetételbeli sajatsaguak voltak kozel 1 millio
éven keresztiil. Ez arra utalhat, hogy nem fejl6dott ki hossza életi sekély magma-
kamra, ahol a differenciaciés folyamatok eltér6 osszetételli egységeket hozhatnak
létre, hanem a mélybdl viszonylag gyorsan tortek fel és keriiltek felszinre 6néllé
magmacsomagok. A gyors felemelkedésre utalhat az is, hogy az amfibol fenokris-
talyok tobbsége koriil nem figyelhet6 meg opacitos reakciészegély, ami a nyomds-
csokkenés kovetkeztében alakul ki (RUTHERFORD & HILL 1993; BROWNE & GARDNER
2006). Emiatt, az egyedi vulkani kitorésekhez kapcsolédd vulkani képzédmények
geokémiailag nem kiilénithetSk el. Fontos megjegyezni azt is, hogy a horzsakévek
amfibol fenokristalyaiban felismert piroxén- és olivinkristdlyok megtalalhatok az
id6sebb lavadomkézetekben is, s6t ott onalld kristalyokként is megjelennek (LaZAR
& ARGHR 1964, SZAKACS & SEGHEDI 1986). Mindezt azzal magyarazhatjuk, hogy a
mélyben hosszi idén keresztiil hasonlé magmagenetikai folyamatok jatszodtak,
amelyek kevéssé moédosultak a magma felemelkedése soran. Mindezek alapjan
geokémiailag nemcsak a feltételezheté két nagyobb robbandsos vulkani kitorés
képz6dményei nem kilénithetSk el, hanem a horzsakovek kézettani és geokémiai
tulajdonsagokban nem kiillonboznek lényegesen a lavadémkézetektsl sem.

Kristilyosoddsi koriilmények

A csomddi horzsakovek f6 asvanyfazisai a plagioklasz és az amfibol. Mindkét
asvany kémiai Osszetételét érzékenyen befolyasoljék a kristdlyosodas fizikai kéral-
ményei, azaz a hémérséklet, a nyomas, az oxigénfugacitds és a magma viztartalma.
Az amfibol fenokristalyok valtozatos osszetételbeli z6nassagot mutatnak (11. dbra).
A z6ndssag tobbnyire a MgO koncentracidban mutat valtozast, esetenként azonban
ez az AlLO, véltozasaval tarsul. A inverz zénas amfibol esetében a megnovekvs
MgO és ALO,-tartalom jelezheti azt, hogy egy nagyobb hémérsékletli mafikus
olvadék nyomult a magmakamraba (pl. fehérmartoki amfibol; 11. dbra). A tusnad-
fiirdGi oszcillaciés zonas amfibol (11. dbra) esetében szintén mafikus magma benyo-
mulassal magyardzhatjuk a jelentSs, mintegy 6 t%-os MgO emelkedést, azonban
ebben az esetben ezt nem kiséri Al-valtozés (hianyz6 hémérséklet kiilonbség?). Az
amfibolok kémiai Gsszetételének véltozasa tikrozi a fizikai paraméterekben vald
valtozast. A tetraéderes Al pozitiv korrelacidja az A-poziciéban 1év6 Na- és K-tarta-
lommal, a Ti-tartalommal, valamint az oktaéderes Al-mal azt jelzi, hogy mind a
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esetében az An-tartalom 20-35 mol% (4. dbra). Nem ritka az amfibol és a plagiokldsz
Osszendvése, ami meger6siti, hogy kristadlyosoddsuk egyszerre torténhetett.
HoLLAND & BLUNDY (1994) két egyenletet is megadott a h6mérséklet becslésére. Az
edenit-tremolit (T,) geotermométer sziliciumban telitett koriilmények kozott
alkalmazhat6, mig az edenit-richterit (T,) geotermométer Si-telitetlen esetben is
hasznélhaté. A T, geotermométer altaldban 40-50 °C értékkel nagyobb hémér-
sékletet ad, mint a T, geotermométer. A csomadi horzsakévekben nem talaltunk
kvarcot, azonban a kézetiiveg riolitos, azaz elképzelhetS, hogy a kvarc krista-
lyosodasat a gyors erupcié akadalyozta meg. Ezért ugy véljuk, hogy esetiinkben a
T, geotermométer eredménye kozelitheti meg a kristilyosodasi h6mérsékletet. A
feltarasok tobbsége esetében nagyon hasonlé hmérséklet értékeket kaptunk, ame-
lyek 815 és 834 °C kozott valtoztak (feltardsonként a kapott hémérséklet érté-
kekszoérasa +20-28 °C). A tusnadfiird6i amfibol és plagiokldsz parokra azonban
ennél szignifikdnsan alacsonyabb hémérséklet adatokat kaptunk (741+28 °C).
Mindezek alapjan, figyelembe véve a teljes kézet és kézetiiveg dsszetételbeli kii-
lonbségeket is, Ggy véljiik, hogy a tusnadfird6i horzsakéveket eredményez§ kito-
rés magmadja differencidltabb lehetett a toébbi horzsak6 magmajahoz képest és a
kristalyosodas alacsonyabb hémérsékleten zajlott.

A kristdlyosod4s nyomdsdra becslést csak nagy bizonytalansaggal adhatunk
annak ellenére, hogy kisérletileg bizonyitott, hogy az amfibolok Al-tartalma érzé-
kenyen fiigg a nyomastol (HAMMARSTROM & ZEN 1986). A publikalt geobarométerek
kalibracidja azonban csak meghatarozott dsvanyegylttesek jelenlétére vonatkozik.
A csomadi horzsakovekben ezek koziil megjelenik az amfibol, plagioklasz, a biotit
és a titanit, azonban hianyzik a kaliféldpat, a kvarc és a magnetit/ilmenit. A horzsa-
kovek kéalium-gazdag riolitos 6sszetétele azonban azt sejteti, hogy lasstibb kristalyo-
sodés esetében akdr kvarc és kaliféldpat is kivalhatott volna. Alkalmazva JOHNSON
& RUTHERFORD (1989) geobarométer-kalibraciéjat az amfibolok tobbsége esetében
(ALO,=10-11 t%) 4,144 kbar nyomasértéket, mig a tusnadfirrdéi amfibolok
esetében 2,9+0,8 kbar nyomast kapunk. Mindez 6sszhangban 4ll az el6bbi kévet-
keztetéssel, miszerint a tusnadfiird6i magma kristdlyosodasa kisebb nyoméson
(sekélyebb mélységben, ca. 5-6 km mélységben) és hdmérsékleten egy differen-
cidltabb olvadékbdl torténhetett, mig a tobbi esetben a kristdlyosodés viszonylag
nagy nyomason (10-12 km mélységben) és h6mérsékleten zajlott.

A geokémiai vizsgalatok alapjan megallapitottuk, hogy a tusnadfiird6i horzsa-
kovek differencialtabb magmaét képviselhetnek a tobbi feltdrds horzsakéveihez ké-
pest. Ugyanakkor, az erSsen inkompatibilis nyomelemekben (pl. La, Th, Nb, Zr) ezek
a horzsakovek szegényebbek. Ez a geokémiai valtozds ugyanannak a magmanak a
frakcionéciés kristdlyosodasa esetén csak akkor magyarazhato, ha a kristalyosodas-
ban jelentSs szerepet kaptak olyan jarulékos dsvanyok is, mint a cirkon és az allanit.

Cirkon kristalyok valéban eléfordulnak a horzsakévekben, allanitot, amely nagy-
mértékben elvonhatja az olvadék konnyt ritkafoldfém tartalmat, nem taldltunk.
Ugyanakkor, titanit gyakori e kézetekben. Sajnos, a szakirodalomban kevés adatot
taldlunk nyomelemek titanitra vonatkozé megoszlasi egyitthatéjara (GREEN &
PEARSON 1983, LYNTON et al. 1993). Bér ezekbdl kitiinik, hogy a titanit felhalmozza a
ritkaféldfémeket, a legnagyobb mértékben azonban a kdzepes tomegszama ritka-
foldfém elemeket. Ezzel szemben a tusnadfiirddi horzsakévek Sm- és Eu-koncent-
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raci6ja nem kiilonbozik lényegesen a tobbi horzsakdétsl. Mindezek alapjan nem
latjuk bizonyitottnak, hogy a tusnadfiird6i horzsaké magméja a tobbi horzsaké altal
képviselt magmébdl differencidlédott. Mindez megerdsitheti, hogy a csomadi
vulkéni kitoréseket tapldlé magmak 6ndllé magmacsomagok, amelyek a foldkéreg
mélyebb részein szegregalédtak és okoztak egyedi vulkani kitoréseket. E gondolat-
menet alapjén a legfiatalabb, Szt. Anna kitorés esetében is akar tobb magmacsomag
elérhette el a felszint és okozott kitorést, amivel a kézel azonos kori1 tusnadfiirdéi és
sepsibiikkszadi horzsakéves piroklasztitok eltérd kémiai Gsszetétele magyarazhato.

A piroxén xenokristilyok eredete

A csomadi horzsakovek egyik kiilonlegessége, hogy az amfibol fenokristalyok
nagy MgO-tartalmi piroxéneket tartalmaznak. Ezek tobbsége ortopiroxén (ferro-
ensztatit), amelyek koriil esetentént klinopiroxén (Mg-gazdag augit) is kristdlyo-
sodott. Ez az dsvanyegyiittes arra utal, hogy a magmafejlédés sordn a korabban
kristalyosodott piroxénkristalyok egy vizben gazdagabb magmaba keriilhettek, ahol
reakciGba 1éptek a kérnyezd olvadékkal, amelybdl amfibol vélt ki. A mafikus asva-
nyok, mint példaul a piroxének és az olivin Osszetételét adott hémérsékleten és
nyoméson a magma kémiai 6sszetétele hatdrozza meg. A kisérleti vizsgélatok alap-
jan a Fe-Mg megoszlasa a kristdlyosodé mafikus szilikdtasvany (pl. olivin, piroxének)
és a vele egyensilyban levé olvadék kozott allandé és meghatarozhaté (ROEDER &
EmsLIE 1970; GROVE et al. 1997). A kisérletileg meghatérozott megoszlasi egyiitthat6k
segitségével vizsgilhato, hogy a csomdadi horzsakévekben el6fordul6 dsvanyfazisok
milyen osszetételti magmaval voltak kémiai egyenstlyban. A piroxének tobbsége
magas, 0,88-0,91 mg-szdmmal rendelkezik, ami a felsSképenyben 1évS ultramafikus
kézetekben 1év6, vagy bazaltos magmakbdl a kristdlyosodas kezdetén kivald
asvanyokra jellemzé. Az ortopiroxének Fe/Mg aranyabol és a kisérletileg meg-
hatarozott KDFeng ([XFeonopimxénXM olvadek] /[XkalvadékXMgcnopimxén] = 0,27; GROVE et al. 1997)
értékébdl szamolva az egyenslyt tartd olvadék vart Fe/Mg aranya 0,3-0,7 kozotti,
ami 0,65-0,75 kozotti mg-értéknek felel meg. A Klinopiroxének esetében nagyobb
Osszetételbeli valtozékonysagot tapasztaltunk (7. dbra). A kisebb mg-értékii klino-
piroxénekkel egyensulyt tarté olvadék mg-értéke 0,46-0,50, mig a Mg-gazdag fazi-
sokkal egyensulyt tarté olvadék szamolt mg-értéke 0,63-0,68. Az egyediili olivin-
kristaly esetében 0,52-0,57 mg-értékii olvadékot kaptunk.

Mindezek alapjén az a kévetkeztetés vonhaté le, hogy az ortopiroxének vagy egy
primitiv mafikus magmabdl kristalyosodtak ki vagy a foldkopenybél felkapott
xenokristély darabok. Az ortopiroxének magas Mg-, valamint alacsony Al-tarta-
lomuak. E jelleg a fels6kopenyben 1év6, erSsen kimeriilt peridotitok (harzburgitok)
ortopiroxénjeire jellemz8k (ARAT & KiDA 2000; MELCHER et al. 2002; FRANZ et al. 2002).
Ezen jellegzetes ortopiroxéneket tartalmazé peridotitok a szerzék szerint egy
er6sen kimeralt MORB 0Osszetételi kopenyanyagbdl szarmazhatnak, ami
utélagosan, szubdukcidhoz kotott metaszomatdzis kovetkeztében atalakult az
alabuké lemez feletti kopenyékben. Az ortopiroxének ebben az esetben a harzburgit
olivinjeinek SiO,-gazdag olvadékkal vald reakci6jabdl szarmaznak (MELCHER et al.
2002; MORISHITA et al. 2003). A Csomad kozelében, a Persany hegység 0,6-1,2 millié
éves bazaltjaiban gyakoriak a peridotit zarvanyok (VASELLI et al. 1995). Ezek kozott
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azonban nem taldlhaté olyan osszetétel(i ortopiroxén, ami a csomadi amfibolokban
1év6 kristdlyokra hasonlit. Azonban nem zarhatjuk ki teljes bizonysaggal, hogy a
csomadi Mg-gazdag ortopiroxének fels6kopeny-eredet(i xenokristalyok lehetnek,
amelyeket kopenyeredetd mafikus magma ragadott magdval. Elképzelhet az is,
hogy magabodl a részlegesen megolvadt litoszférakopenybdl szarmaznak. Ezt a
kopenyrészt azonban nem mintazta meg a Persany hegység bazaltos magméja. Az
ortopiroxén kristalyokra klinopiroxén kristdlyosodott még nagy mélységben, majd
a magmakamréban a megvaltozott koralmények kozott ezek kristalyosodasi magjat
képezték a ranovekedd amfiboloknak. Megdrzddésiik oka az lehetett, hogy a seké-
lyebb magmakamraban csak viszonylag révid ideig tartézkodott a magma.

Az ortopiroxének keletkezésének masik magyarazata az lehet, hogy ezek a krista-
lyok egy primitiv olvadékbdl kristdlyosodtak ki. Ilyen nagy mg-értékii ortopiroxént
adakitos jellegti, Mg-gazdag andezitekb6l irtak le (pl. Mt. Shasta, USA; GROVE et al.
2003, 2005; Shodo-Shima, Japan; TATsuMI et al. 2002). Adakitos-jellegii petrogenezist
SEGHEDI et al. (2004) javasolt a dél-hargitai vulkanizmus esetében, ami nézetiik
szerint 6sszhangban van a kézetek magas St/Y aranyaval és alacsony nehéz ritka-
keztében felnyomulé forré asztenoszféra hatdsaval magyaraztdk. E modellnek
azonban ellentmond az, hogy a geofizikai adatok alapjdn a Vrancsa térség alatt
talalhat6 a kozel figgoleges kbzetlemez, ami jelenleg is a leszakadés allapotaban
van, azaz még nem valt le (SPERNER et al. 2001, 2004). Az alabuké lemez szélének
megolvaddsa a hatragordilés miatt meginduld asztenoszféra-dramlds (SzZAKACS et
al. 1993) szintén okozhat adakitos magmaképzédést (pl. YOGODZINSK et al. 2001),
azonban megint csak kérdés, hogy térbelileg hogyan keriilhet a Csomad ala a
keletkez6 magma? E kérdésnek a tisztizasa talnyil e munka keretein és tovabbi
részletes vizsgalatokat igényel.

Az ortopiroxénekkel szemben a klinopiroxének és az olivin egyértelmiien mag-
mas dsvanyok, azaz a magmafejl6dés egy korabbi szakaszaban, egy mafikus olva-
dékbol valtak ki. Mindez kozvetetten is jelzi, hogy a csomadi magmafejlédésben
szerepe lehetett kopenyeredeti mafikus magmaknak. Ezek a magmék azonban
nem tortek a felszinre, hanem elképzelhet6, hogy megakadtak a vastag foldkéreg
alatt és ott részleges olvadast idéztek elS. A kéregolvadas, mafikus magmaval val6
keveredés, homogenizacié, majd szakaszos felszinre torés modellje (cf. MASH
folyamat; HILDRETH & MOORBATH 1988) tobb jellegzetességet magyardzhat a csomadi
vulkanizmusban (pl. hosszt idejti homogén kémiai Gsszetétel, Mg-gazdag mafikus
asvanyok jelenléte, dacitos magma), azonban ennek részletes magyarazata, illetve
tesztelése tovabbi vizsgalatokat igényel, kiilénosen a lavadémkézetek bevonasaval.

Kovetkeztetések

Munkank soran részletesen vizsgaltuk a Karpat-Pannon térség legfiatalabb vul-
kani képz6dményeit, a csomédi horzsakoveket. A k6zettani és geokémiai vizsgalatok
szamos egyedi jelleget tartak fel, amelyek koziil az amfibol fenokristalyokba zart Mg-
gazdag piroxének jelenlétét tartjuk a leglényegesebbnek. Hasonl6 el6forduldsrél
nem ismeriink a szakirodalomban. Ezek a kristalyok a litoszférakopenybdl felraga-
dott kristdlydarabkak lehetnek vagy mafikus magmabél korai kivalast fazisok. Ez
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utdbbi esetben elképzelhetd, hogy a csomadi magmatizmusban szerepet jatszhattak
adakitos, nagy-Mg tartalmu andezites olvadékok is (SEGHEDI et al. 2004), ez azonban
Ggy tiinik nincs 6sszhangban a mélygeofizikai adatokkal és értelmezéssel (SPERNER et
al. 2001, 2004). Ezek az asvanyfazisok azt jelzik, hogy mafikus magméknak is szerepe
volt a csomadi magmafejlédésben. Az asvanyfazis-Osszetételek arra utalnak, hogy a
kristalyosodas viszonylag nagy mélységben (10-12 km?) és magas hémérsékleten
(>800 °C) zajlott, a kristdlyosodast esetenként (jabb magmaadag benyomuldsa
szakitotta meg. Ett6! némileg eltéré fejlodési modellel magyardzhat6 a tusnadfird6i
horzsakoves piroklasztit magméjénak petrogenezise. Ez az olvadék differenciltabb
a tobbihez képest, a kristalyosodas sekélyebb mélységben (5-6 km?) és alacsonyabb
hémérsékleten (<750 °C) zajlott. A killonb6z6 magmak kozott nem taldltunk frakcio-
néci6s kristdlyosodasi genetikai kapcsolatot. Feltételezziik, hogy a magmafejlédés
szintere a foldkéreg mélyebb részein lehetett, ahonnan egyedi magmacsomagok
érkezhettek a felszinre. A meglévé adatok alapjdn feltételezziik, hogy kopenyere-
detti mafikus magmadk olvadast idézhettek el6 a Csomad alatti vastag foldkéreg als6
részén, ahol a két magma keveredhet, hibridizalédhat egymassal, létrehozva a Cso-
mad viszonylag homogén ddcitos magmajat. A geofizikai adatok 6sszhangban
lehetnek ezzel a modellel, hiszen 50-70 km mélységben egy csokkent szeizmikus
sebességli ovet mutattak ki (HAUSER et al. 2001; Pora et al. 2005; Russo et al. 2005).

Vizsgélataink tovabba felfedték, hogy a tusnadfiirddi piroklasztit mellett feltehe-
tden a a sepsibiikkszadi horzsakéves piroklasztit is a Szt. Anna kitoréshez kapcsol6-
dik, amelynek kora szénizotopos viszgalataink alapjan 27 000 BP év korali. Mindez
arra utal, hogy ebben az id6szakban akér t6bb magmacsomag is elérhette a felszint,
azaz tobb kitrési esemény is végbemehetett. A kitorések freatomagmas jellegtiek
voltak, amelynek nyoman, piroklasztszdras mellett, nagy hémérsékletii piroklaszt-
arak és torlédrak zadultak le, amit piroklaszszoras kisért.

A csomadi horzsakovek tanulméanyozasa, elsGsorban a petrografiai és az asvany-
kémiai vizsgalatok szdmos Gj eredményt hoztak, ami alapjan kdrvonalazhaté a
magmafejlédés {6 mozzanatai. Mivel a Csomad a Karpat-Pannon térség legfiatalabb
tiizhanydja, ahol a legutolsé vulkani kitérések mintegy 20-30 ezer éve torténtek
kozel 1 milli6 éves miikodési szakaszban, fontos megértentink e magmatizmus okat
és mechanizmusat. Azonban ahhoz, hogy a kapott adatok alapjan felvetddé elkép-
zeléseket megerdsitsitk vagy esetleg, bizonyos pontokon moédositsuk, tovabbi
részletes kutatasok sziikségesek.
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