
 

 

Válaszok dr. Telbisz Tamás, egyetemi docens, az MTA doktora által felvetett bírálói 
véleményre és kérdésekre 

Lukács Réka „Cirkonalapú kutatások a Kárpát–Pannon térség neogén-kvarter Si-gazdag vulkáni 
képződményeinek korára, rétegtani szerepére és petrogenezisére” című értekezéséhez 

 

Elsőként szeretném megköszönni Bírálómnak az alapos és gondos bírálatot, valamint az elismerő 
szavakat és az értekezésemhez kapcsolódó értékes, gondolatébresztő kérdéseket. Ezek a felvetések 
lehetőséget kínálnak arra, hogy néhány állításom hátterét részletesebben is kifejtsem – amire a 
dolgozat terjedelmi korlátai nem adtak módot. Az alábbiakban az idézett, dőlt betűs kérdésekre és 
megjegyzésekre reagálok. 

1. Az 1. tézis tulajdonképpen két állítást von egybe: egyrészt azt fogalmazza meg, hogy az LA-ICP-
MS módszerrel mért U-Pb izotóparányok alapján számított kristályosodási korok igen nagy 
terjedelemben szórnak, és hogy ez esetben a legfiatalabb korpopuláció súlyozott átlagával közelíthető 
legjobban a kitörés ideje. Ezt az állítást 4+1 független méréssel támasztja alá (CA-ID-TIMS, illetve 
szanidin 40Ar/39Ar). Az állítás igazságtartalmát nem vitatom, és később más eredmények is ezt 
alátámasztani látszanak, de azért nem is érzem erősen bizonyítottnak, így ezt a részt csak részben 
fogadom el.  

Bírálóm nem fejti ki, hogy milyen indok alapján nem fogadja el a tézisemben megfogalmazott állítást, 
így csak néhány további érvet szeretnék ehhez hozzátenni amellett, hogy ezt a kérdést részletesen 
kifejtem a dolgozat 3.1.2. fejezetének első részében, továbbá publikációimban is. A lézer-ablációs 
ICP-MS mérések „pont”-mérések, azaz egy cirkon kristály belsejének mintegy 30 mikrométeres 
átmérőjű területét, mintegy 10 mikrométer mélységben gerjesztjük, ami 100 nanogramnyi mennyiség 
mérését jelenti. E módszerrel e gerjesztett tömeg által képviselt cirkon frakció kristályosodási idejét 
vagyunk képesek kormeghatározással számszerűsíteni. Egy kőzetminta cirkon populációja 
jellemzően hosszú idő alatt alakul ki, ahogy arra publikációimban és dolgozatomban is rámutattam, 
akár több tíz-, de nagy szilíciumgazdag magmás rendszerek esetében jellemzően több százezer (akár 
több mint egy millió) év alatt. A cirkon kristályok között lehetnek tehát a kitörési korhoz képest 
idősebb antekristályok vagy antekristály magok, adott esetben lehetnek jóval idősebb xenokristályok 
és átöröklött kristálymagok is. A lézeres kormeghatározás során ebből fakadóan jellemzően több (50-
100) egyedi mérésből származó többnyire széles korspektrumot értelmezünk. Ez információt adhat a 
magmatározó fennállási idejére, vagy a vulkáni működés idejére, mindkét esetben gondosan 
értelmezni kell a koradatsort a mért „kristálypontok” további jellemzőinek figyelembevételével. A 
kitörési kor közelítésére vonatkozóan a koradatokat többféle módszerrel értelmezhetjük (pl. Crowley 
et al., 2007; Wotzlaw et al., 2013; Schoene et al., 2015; Keller et al., 2018) az adatok eloszlásának 
függvényében, és minden esetben a legfiatalabb kristályosodási kort keressük, ami a legközelebb állt 
a kitörés idejéhez. Mivel az általam mért minták adatai viszonylag széles kortartományban mozogtak 
az egyedi adatok bizonytalansághoz képest (pl. Lukács et al. 2018a; 2018b), az összes adatra számolt 
átlagértékek geológiai szempontból nem értelmezhetőek, és nem adnak megbízható kort a legutolsó 
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kristályosodási időre. Ugyanakkor az LA-ICP-MS módszerrel mért legfiatalabb cirkon kor nem 
feltétlenül tükrözi a legfiatalabb kristályosodás időpontját, mivel befolyásolhatja az adat 
megbízhatóságát a mért térfogatba bekerülő zárvány(ok) jelenléte, ólomvesztés, a közönséges ólom 
tartalom vagy egyéb a módszerrel összefüggő hibalehetőségek, bizonytalanságok (pl. mátrix hatás 
korrekciójának megbízhatósága a mérési pont esetében, detektálás megbízhatósága). A kitörési kort 
megbízhatóbban tudjuk meghatározni, ha több, fiatal, konkordáns koradat alapján dolgozunk, és 
statisztikai értékeléssel megerősítve keressük a legfiatalabb kristályosodási kort. Ezt a módszert 
követve határoztam meg a legfiatalabb kristályosodási kort a minták esetében, amivel a kitörési kort 
közelítettem. Ahhoz, hogy ezt az értelmezési módszert és az analitikai megbízhatóságot teszteljem, a 
fő kitörési egységek esetében, lézeres vizsgálattal is elemzett reprezentatív mintákon teljes cirkon 
kristály CA-ID-TIMS, illetve, ahol lehetőség volt, szanidin 40Ar/39Ar kormeghatározást végeztünk. E 
módszerek nagyságrenddel nagyobb pontossággal adják meg a kristályok képződési korát, az utóbbi 
esetben a gyors hűlés, azaz a vulkánkitörés idejét (ideális esetben). CA-ID-TIMS mérések során több 
egyedi kristályt mérve a legfiatalabb koradattal, a legfiatalabb vagy egykorú koradatok súlyozott 
átlagával vagy a Bayes-féle módszerrel számolt korral közelíthetjük a kitörési kort. A CA-ID-TIMS 
és az Ar-Ar kormeghatározás nemzetközi szinten is a legelfogadottabb földtani események idejének 
nagy pontosságú kalibrálásához. Ugyanakkor, a mérések időigényesek és rettentően drágák. E 
mérések eredményeivel azonban az adott módszerek bizonytalansági értékeit is figyelembe véve, 
validálni tudtam a jóval gyorsabb és olcsóbb lézeres mérés adatainak kiértékelése során a kitörési kor 
meghatározására alkalmazott eljárásomat és magát az analitikai módszert is. Ahogy dolgozatom 1. 
ábráján és 1. táblázatában is bemutatom, jó egyezést kaptam a lézeres, illetve a CA-ID-TIMS és Ar-
Ar koreredményekkel.  

 

3. Egy dolgot nem érzek szerencsésnek az új nevezéktanban, hogy az új „Tari Dácit Lapillitufa” és a 
régi „Tar Dácittufa” két különböző egységet jelent, mivel a régi „Tar Dácittufának” az új beosztás 
szerint a „Bogácsi Dácit Lapillitufa Formáció” felel meg. Ez így összekeverhetővé teszi ezt a két 
formációt, ha valaki a régi és az új szakirodalmat is tanulmányozza. Kérdésem, hogy mi volt az a 
szempont, ami indokolta ennek az összekeverhető névnek a bevezetését? 

Köszönöm szépen a kérdést, és azt gondolom, hogy érdemes ennek okát itt részletesebben is 
megindokolni. A „Tari Dácittufa Formáció” elnevezés a hazai földtani, rétegtani irodalomban 
általánosan elterjedt (Hámor, 1985), mint a kárpáti és bádeni emeletek határán történt, a korábbi 
beosztás szerint a „középső riolittufa” szintnek megfelelő (pl. Schréter 1912; Noszky 1931) 
litosztratigráfiai egység. Ennek típuslelőhelye a Tar község melletti Fehérkő-bánya volt, ami egy 
kiváló lehetőséget ad e képződmény vizsgálatára, vulkanológiai, kőzettani és geokémiai jellemzésére. 
Habár e típuslelőhely Tari Dácittufához való tartozását Zelenka et al. (2004) megkérdőjelezte és a 
típuslelőhelyet a közeli Gömör-hegyre tette át, kutatásainkban egyértelműen rámutattunk arra, hogy 
mindkét képződmény egykorú és korrelálható a Bükkalja délnyugati részén azonosított Demjéni 
ignimbrit kitörés anyagával (Lukács et al., 2021a). A cirkon geokronológiai vizsgálataim szerint e 
kitörés és a kapcsolódó piroklasztitok kora 14,9 Ma, ami fiatalabb a Tari Dácittufára korábban 
megadott korhoz (16,5–17,0 Ma; Hámor et al., 1978) képest. A Tari Dácittufát a korábbi 16,5–17,0 
millió éves kora miatt korrelálták a Bükkalján lévő hasonló korba tett dácitos összetételű kőzetekkel 
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(Márton és Pécskay, 1998; Szakács et al.,1998; Pentelényi 2005). Az új koradatok és geokémiai, 
kőzettani értelmezések alapján (Czuppon et al, 2012; Lukács et al., 2018a; 2022) azonban, ezeket a 
Bükkalján megjelenő dácitos képződményeket a Bogácsi kitörési egységbe soroljuk és elkülönítjük 
a Demjéni kitörési egységhez kapcsolódó kőzetektől, valamint a korábban a Tari Dácittufába sorolt 
képződményektől. A litosztratigráfiai egységek felülvizsgálata során ezt a dilemmát is fel kellett 
oldani, amely kérdésben a földtani, rétegtani szakterületen dolgozó munkatársak véleményét is 
kikértük és figyelembe vettük. Ennek eredményeképpen az a kollektív, és egységes javaslat született, 
hogy hagyjuk meg a földtani szakemberek körében általánosan ismert és alkalmazott Tari elnevezést 
a formáció nevének földrajzi részében, és csak annyi változtatást tegyünk, hogy pontosítjuk ennek a 
domináns litológiai jellemzőjét (így lett lapillitufa formáció), továbbá az új geokronológiai 
eredmények alapján ennek korát 14, 9 Ma-ban határozzuk meg.  

A Tari Dácit Lapillitufa Formáció litosztratigráfiai egységhez így továbbra is alapvetően ugyanaz a 
Pannon-medencében regionálisan elterjedt rétegtani egység, kitörési képződmény tartozik (ennek 
általánosan ismert típuslelőhelye pedig továbbra is a tari Fehérkő-bánya), csak más keletkezési 
idővel, míg a Bükkalja területén lévő, jól azonosítható és korábban e litosztratigráfiai egységhez 
sorolt Bogácsi egységet ki kell ebből szednünk és ezt külön litosztratigráfiai egységbe kell sorolnunk, 
amit mind a képződési kor, mind az eltérő litológiai jelleg is indokol. Ez a megoldás szolgálja a 
korábbi és új litosztratigráfiai egységek használata közötti zökkenőmentes átmenetet és a legkisebb 
változtatást. 

6A. Piroklaszt-árak esetében azonban már elég erős feltevés a sok száz kilométer. A jelenből 
(negyedidőszakból) ismert legnagyobb kitörésekhez 100-150 km-es piroklaszt-árakat tudunk 
társítani. A geológiai múltból elvben van ennél nagyobb távolságra eljutó piroklaszt-árra is 
dokumentum. A fenti, cirkon alapú korreláció alapján is azonban az ekkora távolságú piroklaszt-árat 
inkább csak egy erős hipotézisnek tudom tekinteni, és bizonyítottnak csak abban az esetben, ha a 
„közbenső állomások” is dokumentálva vannak. Tudom, hogy ezek vizsgálata nagy problémát jelent, 
mivel a Pannon-medence középső részein ezek a vulkáni üledékek igen nagy mélységben vannak 
eltemetve, de kérdezem, hogy a szerző tud-e olyan eredményekről, amik ezeknek a vulkáni rétegeknek 
a köztes helyzetét fúrások alapján dokumentálják?  

A nagy (>100 km) távolságba eljutó piroklaszt-árak lehetőségére elsőként akkor figyeltünk fel, 
amikor Mihovil Brlek horvát geológussal végeztünk kutatást Horvátországban (Brlek et al., 2023). 
Itt a Kalnik területen megjelenő, a vulkanológiai tulajdonságok alapján piroklaszt-ár képződménynek 
azonosított rétegek pontosan ugyanazt a cirkon kort, továbbá cirkon és kőzetüveg geokémiai 
jellegeket mutatták, mint a Bükkalja vulkáni területén (BVT) azonosított Lukács et al. (2018a) által 
Csv-2, amit később Karátson et al. (2022) által Wind-egységként definiált, illetve az Eger-egység 
(Lukács et al., 2018a) mutatott (18,1 és 17,3 Ma képződési korokkal). Az erős, független adatokkal 
alátámasztott korreláció alapján e képződményeket ugyanahhoz a két kitörési eseményhez (Wind–
Kalnik és Eger) sorolhatjuk, azonban ezek jelenleg több mint 350 km távolságban vannak egymástól. 
E probléma megoldását abban látjuk, hogy figyelembe kell vennünk a 18,1–17,3 millió évvel ezelőtti, 
eltérő lemeztektonikai helyzetet, a Közép-Magyarországi Tektonikai Zóna menti oldalirányú mozgást 
és az ezzel párhuzamosan zajló, 17,3 Ma utáni extenziót is. A palinspasztikus rekonstrukciók szerint 
(Ustaszewski et al., 2008 és Handy et al., 2015), a BVT és a Kalnik legfeljebb 100-150 km távolságra 
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voltak egymástól 20 millió évvel ezelőtt. Az ALCAPA progresszív kiszökése miatt 18,1-17,3 millió 
évvel ezelőtt, a kitörések idejében a két terület egymástól akár 150–200 km-re is lehetett már 
egymástól. A későbbi kéregnyúlás (későbbi fázisú ALCAPA extrúzió; Fodor et al., 1998, 1999) 
feltételezett nagyságrendje 100-150 km (pl. Ustaszewski et al., 2008; Fodor et al., 2021) tovább 
távolította a BVT-et a Kalnik területétől. Ezt figyelembevéve tehát a két terület jóval közelebb 
helyezkedhetett el egymáshoz 18,1–17,3 Ma időben, mint ma. A kitörési centrumok helyzetét nem 
ismerjük, de amennyiben a központ a két terület között helyezkedett el, a piroklaszt-ár által megtett 
legnagyobb távolság 100 km körüli lehet, amire nagy, kalderaformáló vulkánkitörések esetén látunk 
példát (pl Aso-4 kitörés; Takarada és Hoshizumi, 2020; Peach Spring Tuff kitörés, Roche et al., 
2016). Ennek pontosítása azonban a jövő feladata, amihez igyekszem hozzájárulni, hiszen jelenlegi 
kutatócsoportom egyik fontos küldetése, hogy a Közép-Magyarországi Tektonikai Zóna mentén a 
mélyben lévő vulkáni testeket jobban megismerjük a fúrási anyagok elemzésével. Később, hasonlóan 
hosszú (>100 km) piroklaszt-ár távolságot azonosítottunk (habár itt is csökkentheti ezt a távolságot a 
későbbi litoszféra extenzió) a Tokaji-hegység legnagyobb, 13,1 Ma Sátoraljaújhely kitörése esetében 
is, ahol a Lénárddaróc melletti ignimbritet sikerült korrelálnunk e kitörési egységgel. Az e 13,1 Ma 
Sátoraljaújhely-kitöréshez kapcsolódó, túlnyomórészt piroklaszt-ár képződményt azóta számos 
köztes lelőhelyen is azonosítottuk geokronológiai és geokémiai eszközökkel, ennek publikálása 
folyamatban van. 

6B. Továbbá a tézisben szerepel, hogy összességében több mint 4000 km3 vulkáni anyag került a 
felszínre e robbanásos miocén vulkanizmus során. Ennek a térfogat-becslésnek a háttér-számítását 
azonban nem találtam meg az értekezésben. Röviden tudná-e ismertetni a jelölt, hogy ez a 4000 km3 
hogyan lett megbecsülve?  

A 18.1 és 14.4 Ma közötti mintegy 3,5 millió éves időtartamra vonatkozó több nagy robbanásos 
vulkánkitörés során felszínre került anyag mennyiségét a hazai fúrási adatbázis 
(http://www.mfgi.hu/geobank) leírásai, amely >1800 fúrás anyagát tartalmazta, az ott található 
vastagságértékek (átlag 88 m) és területi elterjedés alapján (50000 km2) becsültük. Ez nyilvánvalóan 
egy minimális érték, hiszen ezekben nincsenek benne a környező országokban e kitörésekhez 
kapcsolódó piroklasztitok és a nagyobb távolságban lévő disztális tefrák, azonban nagyságrendet ad 
az intenzív vulkánkitörés méretére és ez alapján egy úgynevezett ’ignimbrite flare-up’ esemény 
(amikor a korábbi és későbbi vulkáni eseményekhez képest nagyságrenddel nagyobb tefrát 
szolgáltató vulkánkitörések történnek, pl. de Silva et al., 2015; Gravely et al., 2016) azonosítására. 
Az egyedi, bizonyítottan nagy vulkánkitörések (pl. Wind-Kalnik, Eger, Mangó, Demjén, Harsány) 
nagyságára, a kapcsolódó tefra térfogat becslésére már nem vállalkoztunk, mert az jelentős 
bizonytalansággal terhelt a területet ért lemeztektonikai változások és a felszínen és a fúrásban lévő 
piroklasztitok besorolásásának bizonytalansága miatt. Azonban kiindulva e fenti kumulatív 
térfogatértékből, analógiákból, a proximális területen lévő ignimbrit vastagságértékekből és a 
disztális tefra elterjedésből, úgy gondolom, hogy a nagyobb kitörések során egyedileg is több száz 
köbkilométer mennyiségű vulkáni anyag jutott a felszínre (Lukács et al., 2018a). 
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6C. Továbbá elhangzik az az impozáns kijelentés is, hogy „Európa legnagyobb vulkánkitörései az 
elmúlt 20 millió évben a Pannon-medencében történtek.” Valóban nincs ehhez fogható méretű 
vulkánosság Európában? Például az itáliai vulkánok összessége nem produkált ehhez fogható 
mennyiségű anyagot? Ismer-e a jelölt ez utóbbira vonatkozó összesített becslést? 

E mintegy 3,5 millió évben a Pannon-medencében hatalmas robbanásos vulkánkitörések történtek, a 
dolgozat 8. ábráján is bemutatott korrelációs eredmény alapján a tefra több száz kilométer távolságba 
(észak-alpi előtéri medencék, Közép-Olaszország) is eljutott. Becslésünk szerint ebben az időszakban 
több mint 4000 km3 mennyiségű vulkáni anyag jutott a felszínre. Állításunk valóban impozáns, de 
úgy véljük tartható erre az ’ignimbrite flare-up’ eseményre (nem az egyedi kitörésekre, amelyeknek 
nem tudjuk pontosan meghatározni a nagyságát). Hasonlóan nagy robbanásos vulkánkitörések a 
tágabb térségben az olaszországi és törökországi területen történtek az elmúlt 20 millió évben. Nagy 
területen kimutatható tefra képződményeket elsősorban a közép-olaszországi vulkánkitörések során 
publikáltak. Köztük kiemelkedik a Campi Flegrei két nagy vulkánkitörése, a Kampániai Ignimbrit 
kitörés, aminek tefra anyagát Moszkva közelében is megtalálták (Pyle et al., 2006), valamint az 
úgynevezett nápolyi sárga tufa (Neapolitan Yellow Tuff) kitörés, aminek a tefra anyagát alpi tavak 
üledékében is meglelték. A jelenleg ismert legnagyobb olaszországi vulkánkitörés, a 39,8 ezer éves 
Kampániai Ignimbrit kitörés során 180–260 km3 magma, 575 km3 tefra jutott a felszínre (Silleni et 
al., 2020), aminek méretéhez hasonlíthatjuk a Pannon-medence, előző válaszban felsorolt egyedi 
nagy vulkánkitöréseit. A Neapolitan Yellow Tuff kitörés 40–50 km3 tefrát eredményezett (Scarpati 
et al., 1993). A Pannon-medencében 18,1 Ma és 14,4 Ma között azonban több ilyen nagy 
vulkánkitörés is történt, ezt figyelembe véve fogalmaztuk meg a jelenlegi tudásunkon alapuló állítást. 

8A. A Csomád magmatározó rendszere legalább 1,5 millió éves. Modellszámítások alapján 2 millió 
éven keresztül átlag 1,3·10-4 km3/év magmafluxus kellett ennek a rendszernek a fenntartásához, és 
ezen idő alatt mindösszesen 260 km3 magma nyomult be a földkéregbe. A tézisekből és a 
disszertációból nem derül azonban ki, hogy ez a 260 km3-es érték hogyan jött ki? További kérdésem, 
hogy a modell paraméterek mi alapján lettek beállítva, volt-e változtatás a paraméterekben? Például 
rövidebb időtartam és nagyobb fluxus esetén nem jöhetett-e ki ugyanez az összesített érték? Ha a 
Csomád kőzetmintái alapján a legidősebb cirkonkor 1,5 millió éves, akkor a modellszámítás miért 2 
millió évre lett futtatva? Milyen meggondolások (szakirodalmi adatok) alapján lett a vulkáni/plutoni 
arány 1:25-1:30 arányban meghatározva? 

A Csomád alatti magmatározó fejlődését Laumonier et al. (2019), majd nagy részletességgel Lukács 
et al. (2021b) tanulmányaiban dolgoztuk ki, az utóbbi cikkben mindezt cirkon geokronológiai 
adatokra alapozva, kvantitatív modellszámításokkal. Ez utóbbi cikkben összesítettem a Csomád teljes 
vulkáni történetét átfogó mintákban lévő cirkon kristályok geokronológiai adatait és erre alapoztuk a 
modellszámításokat. Az in-situ cirkon korok gyakorlatilag folyamatosan 1,5 millió éves időszakot 
fognak át (ezt dolgozatom 10. ábrája mutatja), azaz a földkéreg felső részén 1,5 millió évvel ezelőtt 
már létezett szilíciumgazdag magmát tartalmazó tározó. A termális modellszámításban ebből 
kiindulva tettük 2 millió évvel ezelőttire a magmás történet kezdetét, mivel e magmatározó 
kialakulásához fel kell fűtenünk a földkérget, ami bazaltos magma földkéreg-földköpeny határon való 
felhalmozódásával érhető el (a földkéreg már valamennyire átfűtött lehetett a dél-hargitai vulkáni 
működés következtében, amit szintén figyelembe vettünk), és ahonnan az érkező magmacsomagok 
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kialakíthatják a kéregbeli magmatározót. Kezdetben tehát csak a földkéreg alsó részén lehetett, 
alapvetően mafikus magma, majd a hőhatás és kisebb, fejlett összetételű magmafelnyomulások során 
500 ezer évvel később már olyan állapot alakulhatott ki, hogy 8–20 km mélységben egy viszonylag 
alacsony hőmérsékletű (<800 oC) kristálykásában, az adott Zr-telítettséget elérve cirkon kristályok 
tudtak kiválni. Figyelembe véve a cirkon kristályok koreloszlását és a Ti koncentrációból számolt 
képződési hőmérséklet értékeket végeztünk modellszámítást, hogy ehhez adott idő alatt mekkora 
magmás fluxus szükséges. A Lukács et al. (2021b) tanulmány 4. ábráján bemutatott különböző 
(magma fluxussal történt) modellfuttatási eredményekből  azt találtuk, hogy a cirkon koradat és 
hőmérséklet eloszlás egy 1.3 x 10-4 km3/év átlagos magmafluxussal egyeztethető össze, azaz egy 
viszonylag alacsony, de alapvetően folyamatos magma utánpótlás történik a földkéregbeli 
magmatározóba, ami lehetővé teszi, hogy hosszú időn keresztül egy szolidusz feletti, viszonylag 
alacsony hőmérsékletű szilíciumgazdag kristálykása fennálljon. Mindezt alátámasztják egyéb 
kőzettani és geokémiai eredményeink is (Kiss et al., 2014; Cserép et al., 2023; Pánczél et al., 2025, 
bírálat alatt). Ezzel az átlagos magmafluxussal 2 millió évre számolva kapjuk a 260 km3 magmatározó 
térfogatot. Tanulmányunkban azonban azt is modellezzük, hogy ennek a térfogatnak mekkora része 
mobilizálható, azaz lehet kitörésre képes magmatömeg. Ezt a Lukács et al. (2021b) tanulmány 6. 
ábrája mutatja. A cirkon geokronológiai adatok alapján a teljes földkéregbe nyomult 
magmatérfogatból 160 ezer évvel ezelőtt mindössze 30-40 km3 magma lehetett szolidusz feletti 
állapotban, azaz ennyi az a mennyiség, ami olvadékot is tartalmaz (kristálykása) és amiből cirkon 
kristályosodhat. Ezen belül kitörésre alkalmas, azaz több mint 50% olvadéktartalmat elérő magma 
frakció pedig 6 km3 körüli lehetett, ami összemérhető az elmúlt 160 ezer év alatt a vulkánkitörések 
során felszínre került magmamennyiséggel. A vulkáni/plutoni arány a felszínre került, azaz vulkáni 
képződmény (kb. 8 km3; Szakács et al., 2015; Karátson et al., 2019; Molnár et al., 2019) térfogat és 
a teljes magmatározó térfogat (260 km3) aránya, azaz 1:30, ami jóval kisebb, mint az átlagos 1:1–
1:16 átlagos arány, amit a kontinentális vulkáni rendszerekre számítottak (White et al., 2006). 
Szeretném hangsúlyozni, hogy ezek a számok egy modellezés során kapott eredmények, amely 
modell kimeneti adatai a legjobban közelítették a geológiai adatainkat. 

 

8B. A tézisnek azt a részét, hogy „Eredményeink először mutattak rá arra, hogy hosszú inaktív időkkel 
jellemezhető vulkáni területek alatt is fennállhat folyamatosan földkéregbeli magmatározó”, az 
elsőség szempontjából nem fogadom el (vö. Lipman, P.W. 2007: Incremental assembly and prolonged 
consolidation of Cordilleran magma chambers: Evidence from the Southern Rocky Mountain 
volcanic field. Geosphere 3(1): 42–70. doi: https://doi.org/10.1130/GES00061.1 ; továbbá Tierney, 
C. R., Schmitt, A. K., Lovera, O. M., & de Silva, S. L. (2016). Voluminous plutonism during volcanic 
quiescence revealed by thermochemical modeling of zircon. Geology, 44(8), 683-686.), de ettől 
függetlenül a jelen eredményeket értékes hozzájárulásnak tartom a magmatározók időbeliségének 
vizsgálatában, és a tézist elfogadom azzal a megjegyzéssel, hogy a magma modellezésével 
kapcsolatos bizonytalanságokat ez esetben kicsit jobban kellett volna hangsúlyozni. 

Bírálóm megjegyzését annyiban elfogadom, hogy nem egyszerű kijelenteni az elsőséget és ez 
megkíván némi pontosítást. Az állítás kifejezetten hosszú inaktív időkkel jellemezhető vulkáni 
területre vonatkozott, és ennek tényét a Csomádra kutatási eredményeinkkel igazoltuk (Molnár et al., 
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